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Je garde plein de souvenirs de mon enfance passée dans la banlieu de Yogyakarta, qui
n'est pas trés loin du Merapi. A la fin des années 60, en allant a 1'école trés tot le matin,

depuis le chemin qui se trouve entre les riziéres, je voyais ce volcan bleu avec un panache
sur son sommet. Le soir, il était trés souvent embelli par le feu qui s'écoulait sur son
flanc. Je le regardais avec fascination. Et maintenant, en pensant a tout cela, je voudrais

exprimer ma joie d'avoir essayé de comprendre une petite partie des phénomenes qui se
:‘ cachaient sous cette montagne de feu.

A Christine
Aan
Tanti
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CHAPITRE I

INTRODUCTION




L1.INTRODUCTION GENERALE

L'Indonésie compte plus de 129 volcans actifs répartis sur un arc volcanique de
6000 kilometres de long (Fig.I.1). A peu prés 70 volcans, soit 60%, ont été actifs au
cours des quatre derniers siécles. Au total, environ 4 millions de personnes sont sous la
menace permanente d'éruptions (Sudradjat, 1992). Trente cinq volcans se situent sur
IMle de Java (7 % de la superficie totale de 1'Indonésie) ol vivent 107 millions
d'habitants ( 60 % de la population totale du pays). Le risque volcanologique est donc
une préoccupation majeure dans cette région.

Le risque volcanologique comporte deux volets. Le premier est le risque qui est
directement li€ & une €ruption, par exemple les coulées de lave, les retombées de
cendres et de blocs, les nuées ardentes et les gaz toxiques qui peuvent étre libérés lors
d'une éruption volcanique. Le deuxiéme n'est pas directement engendré par une
éruption, par exemple, les lahars et les tsunamis. Aprés une éruption volcanique,
qu’elle soit explosive ou effusive, des produits éruptifs déposés sur les flancs du volcan
deviennent une source potentielle de lahars. Un lahar est une coulée boueuse composée
de cendres volcaniques et d'eau. Une éruption peut aussi provoquer une famine surtout
sur les régions difficilement accessibles, comme par exemple dans le cas de I'éruption
du volcan Tambora en 1815 et celui du Laki en 1783, Les nuées-ardentes sont le risque
le plus menagant de par le monde.

En Indonésie, de nombreuses catastrophes sont liées & 1’activité volcanique. En
1815, I'éruption du Tambora, sur l'ile de Sumbawa, a provoqué la mort de 92000
personnes (Van Padang, 1933). Quatre vingt dix pour cent des victimes sont mortes de
famine aprés la catastrophe: toutes les cultures et tous les piturages ont été
complétement détruits. L’éruption gigantesque du Krakatau (situé dans 1'étroit de la
Sonde) en 1883 a généré un immense tsunami qui a balayé la cote ouest de Java et celle
de Sumatra du Sud en faisant plus de 36400 victimes (Simkin and Fiske, 1983). Les
lahar qui ont suivi I’explosion du Kelud en 1919 ont fait 5110 victimes. Le Kelud est
un des volcans les plus actifs de Java et est surmonté par un lac de cratére. L’expulsion
d'un gros volume d'eau “du cratére favorise l'apparition de lahars a la suite de
I'éruption. Onze ans aprés I'éruption de Kelud, en 1930, une autre catastrophe se
produisit au Merapi ( Java Centrale). A peu prés 1369 personnes ont perdu la vie a
cause des nuées-ardentes qui ont dévalé le flanc ouest du volcan jusqu'a une distance de
15 km du sommet. On dénombre de nombreuses autres catastrophes volcaniques ayant
causé des dégits importants, comme celle du Mt. Agung a Bali en 1963, celle du
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exe volcanique de Dieng en 1979 dont les victimes ont trouvé la mort par les gaz
3 Java-ouest, en 1982 (Katili et Sudradjat, 1984).

compl
toxiques, et du volcan Galunggung,

Tous ces phénomeénes montrent la variété des risques liés & une éruption et les
dommages qui peuvent s¢ produire. Le risque secondaire est aussi dangereux, méme
que le risque primaire. Cependant, les deux types de risques ont, en
éruption volcanique. C’est pourquoi les volcanologues sont

souvent plus,
principe, la méme origine: I’
d’abord intéressés par la compréhension du fonctionnement d’un systétme volcanique.
L’ observation et I’explication des phénomenes physiques qui précedent une éruption
doit contribuer 3 I’amélioration de la prévision volcanologique. La prévision est
essentielle pour protéger les populations et pour minimiser le nombre de victimes.

Dans notre cas le terme prévision est éroitement lié a4 la surveillance
volcanologique. C'est une observation de parametres physiques ou chimiques que 'on W
suppose liés a I’activité volcanique. La prévision n’est possible que si I’on observe une 4
ne corrélation avec le phénomene
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variation temporelle de parametres et que I’on établit u
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physique qui a lieu a I'intérieur du volcan. s
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Dans la réalité, il n'est pas toujours simple d’observer une variation temporelle
qui précede une éruption parce qu'il y a toujours des bruits et aussi des erreurs dans la
mesure. On observe par exemple une variation journalitre dans diverses mesures

géophysiques: dans la surveillance magnétique, dans la mesure de température et aussi .

dans quelque observations de déformation.
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PLAQUE INDOAUSTRALIENNE

Un autre probleéme est dd a l'irrégularité de 1'échantillonnage. 1l est préférable de

mesurer la température d’une solfatare tous les jour est mieux plutdt qu'avec une
p q
nous sommes confrontés a la difficulté d'acces sur le

MER DE CHINE
MERIDIONALE

période mensuelle. Dans ce cas 13,
terrain et au type d'instrument utilisé.

I
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Dans le cas de 1'Indonésie, la surveillance des 129 volcans potentiellement actifs

est la tiche du Volcanological Survey of Indonesia (VSI). Le VSI a construit des postes .
e volcan. Un poste d'observation est normalement ’

OCEAN INDIEN

d'observation sur presque chaqu
moins deux personnes qui sont chargée de l'observation

équipé d'un sismographe et au
visuelle et de la maintenance des instruments. Chagque volcan a son propre caractere et il

est important de disposer d’observations sur de longues périodes de temps. Pour
VSI a construit 1'Observatoire

95

10
-10
-15

étudier plus en détail les mécanismes éruptifs, le
Volcanologique du Merapi (MVO) a Yogyakarta, une ville qui se trouve a peu pres a 30
km au sud du Mérapi. Le VSI considere le Mérapi comme un volcan laboratoire ol les
techniques de surveillance sont testées. Le Mérapi est en activité quasi-continue.
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1.2. RESULTATS DES ETUDES ANTERIEURES

de type andésitique basique, situé dans la partie
centrale de Java par 7°32.5' de latitude sud et 110°26.5' de longitude est. Le point le
plus haut du sommet se trouve sur l'altitude de 2962 metres. Il est considéré comme
l'un des plus actifs volcans de I'Indonésie. Ce volcan se situe sur l'arc insulaire de la
Sonde qui s'allonge depuis la partie nord de I'ile Sumatra jusqu'a l'ile Flores en passant
Bali et par toutes les petites iles de la Sonde (Fig.L.1). Cet arc fait

par les iles Java,
interaction entre les plaques indoaustralienne et eurasienne. Au

partie de la zone d'in
niveau de Java, la plaque océanique s'enfonce sous la plaque continentale avec une

vitesse de l'ordre de 6.5 cm par an (Le Pichon et coll., 1973), en formant une fosse de
7 km de profondeur, la fosse de Java. Le Merapi se trouve a environ 300 km de la
fosse. Cette région de collision est marquée par de nombreux séismes tectoniques
(Esquisse Fig.L2). Le plan de Wadatti-Benioff sous le Merapi se trouve a une
profondeur de 169 km (Hutchison, 1976) avec une plongement de 65° (Kerinec, 1982).

Le Merapi est un strato volcan

A l'échelle plus locale, le volcan Merapi se situe sur une ligne tectonique N165°S
uatre volcans: le Merapi, le

(Fig.1.3) longue de 50 km sur laquelle sont situés q

Merbabu, le Telomoyo et I'Ungaran. Le Merapi est le volcan le plus jeune et le plus au

tres volcans, y compris le Merbabu qui se situe juste a 10 km au nord
régionale de

sud. Les trois au
état dormant. Cet alignement est situé sur une fracture

du Merapi, sonten
Java centrale (Chotin et coll., 1980; Hamilton 1979).

Ocean Indien o

Fosse

P Merapi
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Esquisse qualitative de la subduction de Java. Les s€ismes tectoniques

sont extraits du catalogue NEIC de 1980-1988 ayant une magnitude > 4.
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La morphologie du Merapi consiste en un cone sommital appelé Gg. Anyar
(:"nouvelle colline") qui s'est développé pendant la période d'activité 1883-1906. Ce
cbne occupe presque complétement le cratére de 1872. Apres diverses modifications, le
sommet actuel est un cratére en forme de fer & cheval de 200 m de large, ouvert vers le
sud ouest, dans lequel demeure le dome de lave. Le cratére récent est le résultat de
I'explosion du 20 avril 1961, qui a été élargi par plusieurs explosions en 1967. Depuis
cette date, toutes les explosions ont eu lieu 3 Iintérieur de ce cratére. Le point le plus
haut du sommet, Puncak Garuda, est 3 I'altitude de 2962 m (point G, Fig 1.4).

A l'extérieur du cratere il y a d'abord ce qu'on appelle Kawah Mati ("cratere
mort" ou "ancien cratére”) de 50 m de long et 25 m de large, 2 l'est du cratére et deux
champs principaux de fumerolles: Kawah-Gendol et Kawah-Woro, sur la partie sud-
est du plateau. Ces deux champs sont les endroits ol sont effectuées les observations de
température et les échantillonnages de gaz. Kawah Mati et Kawah Gendol sont les
restes du cratére de 1930. Ils sont séparés du cratére actuel par la coulée de lave de
1940, Dans la partie orientale du plateau sommital, y compris Kawah Woro, les laves
de 1906 et de 1883 constituent le bord du cratere de 1930. Du coté nord du cratére, on
trouve des laves récentes datant de 1954 jusqu'a 1957 (Fig.L4).

L'ascension vers le sommet se fait normalement par le flanc nord, depuis le
dernier village qui se situe a I'altitude de 1700 m entre le Merapi et le Merbabu. Nous
suivons un sentier formé par la coulée d'eaux de pluie et traversons la forét de pins
pendant environ une heure. Aprés avoir marché pendant 2h30, nous arrivons sur la
colline de Pasarbubar, I'ancien bord du cratére dans la période du Merapi-Moyen, a une
altitude de 2650 m. La derniére étape est la partie la plus raide car il n'y a plus de sentier
et il faut escalader une pente constituée de cailloux de lave jusqu'au sommet. Nous
arrivons donc au point P1 au bord du cratere de 1930 (Fig.L4).

Le Merapi est un jeune volcan qui est né apres le pléistocene moyen, longtemps
aprés la formation de la zone de subduction au niveau de Java (Miocéne-Aquitanien)
(Katili, 1975; Untung et Sato, 1978). L'évolution a long terme du Merapi peut étre
divisée en 5 grandes périodes: le Pré-Merapi avant 400.000 ans; le Merapi Ancien, de
plus de 60.000 ans a 8.000 ans; le Merapi Moyen, de plus de 6.000 ans & 2.000 ans; le
Merapi Récent, de 2.000 ans a 600 ans; et le Merapi Contemporain (Berthommier,
1990). L'analyse radioactive de la coulée de lave la plus ancienne sur la colline de
G.Turgo, 6 km au sud du sommet actuel, a montré une activité qui date de 60.000 ans,

au début de la période Merapi Ancien.

L'analyse pétro-géochimique (Kerinec, 1982; Bahar, 1984; Berthommier, 1990)
onTltre que le Merapi a une faible contraste géochimique en €léments majeurs. (’Zeci est
da a sTm activité presque ininterrompue. Les roches sont classifiées dans le champ des
andésites basiques avec SiO2 qui varie entre 49.5 et 60.5 %, la plupart restant entre 50
et 58% (Berthommier, 1990). L'évolution chimique a long terme montre plusieurs
cycles réguliers de la teneur en silice (Fig.I.5) ce qui implique l'existence d'un
processus de cristallisation fractionnée dans la chambre magmatique. Quelquefois, ce
processus est perturbé par une alimentation réguliere de magma basaltique ’ en
provenance d’une zone plus profonde: ceci conduit & une chute de la teneur en silice
dans les produits éruptifs. Depuis l'année 1006, quatre chutes brutales SiO2 ont été
observées: en 1006, entre 1006-1883, en 1883, et en 1992.

L'activité du Merapi-Contemporain n’a démarré que depuis quelques siécles. Au

cours de cette période le VEI (Volcanic Explosivity Index) de Newhall et Self (1.982)
est s1-1p-érieur ou égal a 3: donc le Merapi est un volcan plus ou moins non-explosif
L'efctlwté est caractérisée par l'alternance de périodes de croissance du dﬁme.
d’écroulements engendrés par des explosions mineurs, et parfois par des nuées:
ardentes. Hartmann (1935) a été le premier a caractériser les éruptions du type Merapi
11 a distingué quatre types différents de A a D (Fig.1.6). Les types A et B sont de t I&)as
effusifs avec quelque explosions mineures qui peuvent avoir lieu dans le cratércyp]_.a

fcirmation du déme joue un r6le important et le centre d'activité éruptive se trouve 51;1- le
dome lui méme. Dans les types C et D par contre, 1'éruption est caractérisée par une
explosion verticale. Parmi les quatre types, le type B est le plus commun: 1'éruption
commencée par une croissance du déme qui est ensuite détruit par une petite éruption en
engendrant des nuées-ardentes. Les éruptions du Merapi sont bien décrites depuis 1791
(Van Padang, 1933). A partir de cette date nous connaissons mieux I'évolution
fnorphologique de la partie sommitale du Merapi. L'explosion historique la plus
importante s'est produite le 15 avril 1872: elle a généré un grand cratére de 600 m de
large et de 400 m de profondeur. Notons qu'a cette époque le point le plus haut du

volcan se trouvait a une altitude de seulement 2789 m, soit 200 m plus bas que le
sommet actuel.

| Le danger principal du Merapi est la nuée-ardente, terme utilisé pour la premiére
ft?ls par Lacroix (1904) pour décrire I'éruption de la Montagne Pelée en 1902. A la suite
d’une éruption volcanique, une nuée ardente est constituée d'un grand volume de gaz et

de débri ry . m iw 2
e débris solides a trés haute température et forte pression qui dévalent le flanc du
volcan a trés grande vitesse.




590 PLATEAU SOMMITAL DU MERAPI _ lm" Dans le cas du Merapi, la distance maximale des nuées ardentes est trés variée :
elles descendent jusqu'a une distance de 6 km du sommet et dans de rares cas, elles
A peuvent atteindre 12 km (éruption de 1969) ou méme 15 km (éruption de 1930). La
nuée-ardente de type Merapi, le troisi¢éme type de nuée-ardente selon Macdonald (1972)
se produit lorsqu'une partic de dome est pulvérisée par une explosion mineure et
300 - s'écroule (Bardintzeff, 1992) sur le flanc du volcan. La vitesse d'écroulement peut
‘ s atteindre 90 km/h. L'analyse de dépots montre que la température de nuée est 4 peu
' ; prés de 300°C, estimation faite 4 partir de bois carbonisés & la base des dépots
‘ 200 (Berthommier et coll., 1992).
Le Merapi a ét€ le sujet de trois théses de troisiéme cycle soutenues en France et
G dapin 1591 une thése de Strata-3 a I'Université de Gajahmada, Yogyakarta, Indonésie :
o %E;%a‘“ Kerinec - "Le Merapi, volcan actif d'arc insulaire (Java) : pétrographie et
| 0 | I | T géochimie des matériaux solides; implications géotectoniques.", Orsay, 1982.
0'_ 100 200 300 400 500 Bahar - "Contribution a la connaissance du volcanisme indonésiens : Le
X (M) ' Merapi (Centre-Java); Cadre structural, pétrologique-géochimie et implications
volcanologique.", Montpellier, 1984.
Figure 1.4. : . et T vl geles ‘ Be@o@cr - "Etude .volcanolc.)giq’ue ('1u "Merapi (Centre-Java):
Carte topographique du plateau sommi P Téphrostratigraphie et chronologie - produits éruptifs.", Clermont-Ferrand II,
correspondent des fumerolles. G est le point le Plus haut du sommet. 1990. _
Kirbani - "Analysis of volcanic tremor at Mount Merapi (Central Java,
Indonesia) in order to understand internal magma flow.", Yogyakarta, 1990.
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I.3. HISTOIRE DE LA SURVEILLANCE SISMOLOGIQUE
DU MERAPI

La surveillance sismologique du Merapi a été commencée en 1924 lorsqu'un
sismographe mécanique de type Wiechert a ét€ installé 2 9 km 4 I'ouest du volcan (Van
Padang, 1933). Avec ce sismographe, Van Padang a remarqué une augmentation du
nombre de séismes volcaniques avant I'éruption du 18 décembre 1930. Des tremors, un
terme qu’utilise Van Padang pour décrire la répétition trés fréquente de séismes, ont été
enregistrés a partir de janvier 1930 et leur fréquence a augmenté 2 la fin du mois de
novembre, juste avant I'apparition de nouvelle lave,

En 1968, pendant trois mois, Shimozuru et son équipe ont fait une observation
sismologique en installant des sismographes & Kaliurang 2 6 km au sud du volcan. Le
signal sismique a ét€ enregistré sur bande magnétique (Shimozuru et coll., 1969). En
comparant les signaux aux séismes volcaniques classifiés par Minakami, ils ont proposé
une premiere classification des séismes du Merapi. Ils ont essayé de décrire
qualitativement la relation entre les formes des s€ismes observés sur les sismogrammes
et les processus physiques engendrant ces signaux, notamment les écroulements et les
chutes de pierres du dome, les "guguran", et ainsi la formation du déme. Le terme

multiphase a été proposé pour nommer les séismes qui accompagnent la formation du
dome.

Pour améliorer la qualité de 1'observation sismologique, le VSI, en collaboration
avec 'USGS-HVO (Hawaiian Volcano Observatory), a construit en 1982 un réseau
sismologique permanent composé de six stations (Koyanagi et Kojima, 1984). Les
sismographes sont placés autour du volcan pour assurer une bonne couverture
azimutale. Les signaux sont télémétrés par radio en canal VHF directement vers
I'Observatoire du Merapi (MVO). A cause du probléme d'alimentation, surtout la
capacité limitée des panneaux solaires, seules quelques stations ont enregistré 1'éruption
de 1984. Grice a ce réseau, nous avons donc pu suivre correctement 1'éruption de 1984
et les autres €ruptions entre 1980 et 1990. Au niveau de la détermination des
hypocentres, la présence de la station PUS a l'altitude de 2625 m prés du sommet,

contraint bien la profondeur de séismes. La continuité opérationnelle du réseau a été

bien améliorée a partir de 1988, dés que le VSI a augmenté la capacité des panneaux
solaires.

En janvier 1991, J.-L. Got (Université de Savoie) a installé un systéme
d'enregistrement numérique PCEQ (Lee, 1989) au MVO dans le cadre de la coopération
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volcanologique entre I’Indonésie et 1a France. Pour cette thése, le traitement de données
numériques est appliqué aux séismes enregistrés par PCEQ entre le jour de
l'installation et le moment de l'éruption du 2 février 1992. A partir de 1985, le
laboratoire de géophysique de I'Université de Gadjahmada, Yogyakarta a fait marcher
trois stations sismologiques sur le flancs ouest et sud du volcan.

1.4. OBJECTIFS

L'activité du Merapi est quasi ininterrompue. La population qui habite autour du
volcan vit sous la menace permanente du risque volcanologique. Donc, la prévision de
l'activité volcanique est une nécessité. En Indonésie, le sismographe est l'appareil le
plus couramment utilisé pour la surveillance volcanologique 2 cause de sa simplicité
d'opération. Depuis longtemps, le nombre de séismes volcaniques est considéré comme
un parametre représentatif pour prévoir une éruption. Une diminution de la profondeur
des séismes et une migration des hypocentres sont aussi considérés comme un indice de
future éruption. La surveillance sismologique ne peut gtre acceptée comme outil de CHAPITRE 11
prévision que si nous trouvons un paramétre extrait des données sismiques qui traduit

un accroissement de l'activité volcanique.
LA SISMICITE DU V

Pour le Merapi, le niveau que peut atteindre le nombre de séismes avant une : OLEAN MERAT
éruption est trés varié et il n'y a pas de migration hypocentrale réguliere. Cette situation
constitue une difficulté pour prévoir l'activité du Merapi. L'objectif de cette étude est
donc de mieux comprendre la sismicité du Merapi et de trouver des parameétres
potentiels pour la prévision. Pour le cas étudié, nous utilisons l'activité précédant
I'éruption du 2 février 1992.

Comme l'activité du Merapi est souvent associée 2 la croissance du dome et aux
éboulements d’une partie du ddme, un chapitre de cette thése est consacré au processus
de naissance et d’évolution du dome en 1994.

Notre but principal est de contribuer a la compréhension des processus physiques
ayant lieu 2 I'intérieur du Merapi dans le cadre du développement de la prévision
volcanologique et en espérant que la méthode d'observation peut étre appliquée sur des

autres volcans.
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II.1. RESEAU SISMOLOGIQUE DU MERAPI

I1.1.1. Le sismographe

Le réseau sismologique permanent du Merapi opéré par le VSI est composé de 6 |
stations (Fig.IL.1). Elles sont réparties entre 1275 m et 2625 m d'altitude. Le nom de
chaque station est composé de 4 lettres, les 3 premiére correspondent au site
géographique et la quatriéme a la composante, par exemple PUSV correspond a la
composante verticale de la station PUS. Le réseau est télémétré donc composé de
modules de terrain et d’une centrale d'enregistrement (Fig.I1.2). Chaque module de
terrain est composé d'un sismographe, d’un amplificateur, d’'un modulateur et d’un
émetteur. Les sismographes utilisés sont des capteurs de vitesse de type Mark-Product
LAC-1Hz verticaux avec un facteur d’atténuation de 0.8 et une constante de transduction
de 50 mV pour 1 mm/s de vitesse du sol (Koyanagi et Kojima, 1984). La sortie du
sismographe est ensuite amplifiée par un amplificateur de type AS-110 de
Sprengnether, avec un gain de 72 dB soit environ 4000, puis modulée en fréquence
audible. Le modulateur varie la fréquence porteuse de 25 Hz pour 1 volts de variation
de tension a l'entrée. L'éventail d'entrée est fixé de -5 volts a +5 volts. Le signal
modulé est transmis vers le MVO, 30 km au sud du volcan, au moyen d’un émetteur
VHF (very-high-frequency) de type Monitron dont la puissance de transmission est de
100 mWatt. L'émetteur est équipé d’une antenne Yagi de 5 éléments. Pour transmettre
la station POGYV située sur le flanc nord du volcan, donc non visible depuis le MVO,
nous utilisons un réémetteur installé dans la station PUSV. Chaque station
sismologique est alimentée par deux batteries de 70 AH, soit au total 140 AH, qui
supportées par des panneaux solaires d'a peu prés de 100 watts.

La station du sommet PUS est a trois composantes de type L4C-1Hz. Sur cette
station il y a aussi un récepteur pour capter le signal de la station POGV. Les trois
sorties du sismométre de PUSV et le signal de POGV sont multiplexés (par une
addition analogique) avant transmission au MVO.

L'unité d'enregistrement qui se trouve au MVO est composée d'un récepteur
VHF, d’un démodulateur et d’un enregistreur de type Sprengnether VR-65 équipé d'un
amplificateur et d’enregistreurs sur papier. La vitesse de déroulement du papier est de
120 mm/minute, soit 2 mm/s. Le démodulateur a une transduction de 1 volt pour 125

Hz d'entrée. La valeur de 125 Hz est le changement maximal de la fréquence du signal
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porteur de la modulation. Le gain de I'amplificateur VR-65 est normalement de 0.02

mm/mV.
' 4 . . . . . JAKARTA ]
L'ensemble sismographe sans le sismométre, a donc une amplification nominale f/% JAVA SEA 300 ton
de 16 mm/mV, soit 800 mm/mm/s avec le sismométre. Un déplacement d'un millimetre o

observé sur le sismogramme papier représente donc une vitesse du sol de 1.25 um/s. \Z\\\_/’\F:’\Q;n/l
L'amplification du sismographe est présentée sur la Figure (I1.3) (Koyanagi et Kojima, ®

INDIAN OCEAN \/\J\,
1984). ’\,15

106E 110E 114E

Tableau 1.1 : coordonnées des stations du réseau
sismologique sur le Merapi

Sta _ Lat.(Sud) Long.(Est) __Altitude (m)
1. PUSV 7° 32.30' 110° 27.24' 2625
2. POGV 7° 31.80' 110° 27.33' 2415
3. KLAV 7° 32.08' 110° 25.68' 1918
4. DELV 7° 33.61' 110° 27.68' 1487
5. GEMV 7° 32.65' 110° 24.85' 1318
6. PLAV 7°35:14' 110° 25.89' 1276

En coordonnées cartésiennes par rapport au point du sommet:
(7°32.43', 110° 26.81, 2925m); ( X, Y, Zen kilometres )

Sta X (+Est) Y (+Nord) __Z.(+Bas) @ seismic station }
1. PUSV + 0.850 +0.225 0.30 X summit ;
2. POGV + 1.102 + 1.150 0.51 |
3. KLAV - 2.036 + 0.628 1.01
4. DELV +1.291 - 2371 1.44
5. GEMV - 3.538 - 0.446 1.63
6. PLAV -1.648 - 4.762 1.63 o

Figure IL. 1. :

Réseau sismique permanent du Merapi. Les stations ont été installées en
1982-1984, sauf la station CEMV qui a ét€ installée en 1993.
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En plus du sismogramme papier, nous faisons aussi l'enregistrement numérique
j sur un PC avec une carte de numérisation DT-2821 - 12 octets de DATA-Translation

| Inc. Le signal sortie du démodulateur est numérisé avec un pas d'échantillonnage de
—— ] 72dB ~———» 125Hz/5V [—" | g p g
,r ' | 0.01 seconde, soit 100 points par seconde. La fréquence détectable sera donc inférieure
| TR P p q
TEUR N . ] " 5 ;
AMPLIFIGETELH MODUL50 I | a 50 Hz ce qui est suffisant pour la surveillance car la réponse fréquentielle du
S el ther Sprengnether I
ethe . ie s e . ] ;
prangr I sismographe utilisé diminue brutalement & partir de 40 Hz (Fig.I1.3). Il n'est donc pas
-1 0 grap p g p
mWatt nécessaire d'augmenter la fréquence d'échantillonnage a plus de 100 Hz si 1'on ne peut
SISMOMETRE . 1 cE AR e ‘
L4C-50mV/mm/s as €largir la bande passante de la chaine d'acquisition. L'acquisition de données est |
EMETTEUR P g P q q
1Hz VHF-Monitron . .
Mark Product Inc. faite par le programme PCEQ (Lee, 1989) avec un mode de déclenchement STA/LTA.

SAIN La longueur maximale d'enregistrement est de 90 secondes. La sauvegarde se fait
DU TER ; . ; . . . . . epe s
WNTTE lorsqu'au moins trois stations émettent des signaux dépassant un certain seuil préfixé.

T L'éventail dynamique de I'enregistrement numérique dépend de la capacité de la
UNITE D'ENREGISTREMENT j carte de numérisation. Avec une résolution de 12 bits ( 72dB ), I'amplitude enregistrée

: varie entre -2048 et +2048. Ces valeurs sont fixées aux limites minimum et maximum

de l'entrée -1 volt et +1 volt. L'ensemble modulateur-démodulateur a une amplification
de 0.2, donc I'amplitude de la sortie de ce dernier est 5 fois plus petite que celle de

' I'amplificateur de terrain. La valeur maximale de 1 volt sur l'entrée de la carte DT-2821

correspond a une tension de 5 volt a la sortie de I'amplificateur, soit 1.25 mV a l'entrée

\ . . . ; g ; .
{V/{95Hz |d———m de I'amplificateur. La vitesse maximum du sol sans que l'enregistrement soit saturé,

avec un coefficient de transduction de sismometre de 50 mv/mm/s, est égale a 0.025

DEMODULATEUR RECEPTEUR . . . . R
Sprengnether VHF-Monitron mmy/s. Pour un signal de 5 Hz, elle correspond a un magnitude d'a peu prés 2.6. Cela

est la magnitude maximale qui peut étre calculée a partir de I'amplitude non-saturée. A

I'Observatoire du Merapi, MVO, la magnitude des séismes saturés est normalement

0.02 mm/mV

ENREGISTREUR (PAPIER) PC estimée en utilisant la durée du signal. Le réseau sismique du Merapi est suffisamment

____._____.___4.___,,.[___'...___I
A

ng‘ fg%gﬁ:gﬁgﬁar Enregistrement sensible & des petits séismes.
numerique
T - DT';Egég] Afin de diminuer le niveau de bruit sur les sismogrammes, quelques stations ont
Logiciel: o )
Mode Sta/Lta été déplacées:

\
|
\
| La station PLAV, qui était placée 3 7 m de la maison du poste
\ d'observation de Plawangan a été déplacée vers le sud a environ 100 m de

Figure I1.2. :
Diagramme d’un station télémétrée du réseau sismique permanent du

Merapi. L'unité de terrain est installée en chaque station sismologique
(Fig.IL.1). L'unité d'enregistrement est installée dans I'Observatoire du

Merapi (MVO).

I'ancien site et & une altitude & 20 m de moins, le 14 novembre 1987. Le
sismometre est placé dans la cabane du sismographe mécanique Wiechert. Ce
déplacement réduit le bruit qui était généré par les activités dans le poste

d'observation Plawangan.

Un nouveau site (1487 m) a été choisi pour remplacer I'ancienne station
DELYV (1325 m) qui s'était retrouvée en un lieu couvert de végétation trés dense
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ol le bruit lié au vent était important. Le 24 octobre 1988, la nouvelle station a été
installée sur une coulée de lave massive dans la riviere Woro, 2 900 m de l'ancien
site. Le rapport signal sur bruit est remarquablement amélioré, donc le
dépouillement de la premiére arrivée d'un séisme volcanique est plus précis. Au
niveau de la transmission de signaux, grice a sa position qui se trouve 2 la base
de la riviére, le signal VHF est guidé par les deux bords de la riviere vers la
station de réception au MVO a Yogyakarta. C'est la meilleure station du réseau
sismique permanent du Merapi.

100000

La station BABV (1625 m) proche du poste d'observation de Babadan,
a été supprimée le 1 février 1989 a cause des bruits liés a I'activité humaine durant
la journée (fabrication de charbon traditionnelle. Le sismometre a été déplacé a
KLAV (1918m), l'actuelle station a I'ouest-nord ouest du volcan. 10000

La station SELV (1750m) qui était implantée d’abord sur le flanc sud du
volcan Merbabu dans un champ de mais derriére le poste d'observation Selo a été
remplacée, le 20 juin 1989, par la station POGV (2415 m) au flanc nord du
Merapi, & coté du chemin vers le sommet entre Selokopo et G. Bibi. 1000

GAIN

La station GEMYV (1318m) a été construite en aofit 1990 pour remplacer
la station MARV (981m) qui se trouvait ces derniers temps dans une région
d'exploitation des produits volcaniques (dépdts de l'éruption de 1984 dans la
riviere Putih). En septembre 1991, la station a été déplacée de nouveau a une 100
distance seulement de 30 m a cause de I'effondrement du site. . 00,0

Toutes les modifications du réseau sismique du Merapi pendant la période de
1987 & 1990 ont eu pour objectif d'améliorer le rapport signal sur bruit de fagon de
diminuer le bruit naturel et humain. Aprés cette série de déplacements, le réseau |
sismique a été ramené de l'altitude moyenne de 1600 m & 1840 m. La station PUS, la
station de référence, est seule toujours restée sur le méme site depuis son installation en
1982.

Figure I11.3. : |
Réponse du sismographe, résultat de la calibration effectué avant

l'installation du réseau sismique (d’aprés Koyanagi et Kojima, 1984).
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I1.1.2. Caractéristiques des stations

La plupart des stations sismologiques se trouvent sur un sol suffisamment épais
sauf la station DELV qui est installée sur une coulée de lave. Il semble que le contenu
fréquentiel 2 DELV soit plus haut que sur les autres stations. La station PLAV, située au
sommet de la colline basaltique de Plawangan a2 6 km au sud du volcan, a une
amplification du sol presque deux fois supérieure aux autres, comme le montre la
comparaison des amplitudes de séismes tectoniques lointains.

L'amplification apparente du sol est estimée en utilisant les téléséismes. Il y a
deux facteurs qui interviennent dans l'amplitude observée sur un sismogramme: le gain
de l'instrument et I'amplification du sol:

Ao=Ar xGxCgxCi (Koyanagi et Kojima, 1984) (IL.1)

ou: Ao amplitude observée sur le sismogramme
Ar: amplitude vraie sur la station
G: gain nominal du sismographe
Cg: amplification spécifique du sol
Ci: facteur de calibration du sismographe

Le facteur Ci est calculé en utilisant un générateur sinusoidal portable avec une
fréquence fixée 4 5 Hz. Pour calibrer une station, nous remplagons le sismomeétre par le
générateur, dont le signal d’entrée est fixé a 125 microVolt d'amplitude, ensuite nous
mesurons le signal sur le sismogramme papier. Si tout marche parfaitement, nous
observons un signal sinusoidal avec une amplitude de 2 mm, soit 4 mm créte-a-créte, et
le facteur Ci sera égal a 1. Par contre si ce n'est pas le cas, Ci sera :

Ci=Co/2 avec Co=amplitude observée en millimetre (11.2)
Nous pouvons aussi écrire I'équation (I.1) comme suit:

Ao=ArxGt avecGt=GxCgxCi (11.3)
Donc, quelque soit le gain de l'instrument, le rapport d'amplitude d'un séisme lointain

en une station comparé a une autre représente le rapport de Gt. Comme nous
connaissons la valeur nominale de G et le facteur de calibrage Ci, Cg peut étre calculé

pour chaque station.
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Tableau 1.2 : Facteur d'amplification de sol:

STATION Gt Gain Cg
PUS 1.0 800 0.9
POG 1.2 300 1.0
KLA 1.0 800 0.8
DEL 0.8 4000 0.2
GEM 1.0 800 0.9
PLA 2.6 800 2.3

Bien que ce résultat ait été trouvé en utilisant seulement des sismogrammes sur
papier, I'amplitude observée est celle de la fréquence dominante de 'onde arrivant 2 la
station, ce tableau résume les caractéristiques des stations. Les stations PUS, POG,
KLA et GEM ont a peu prés une méme valeur de Cg parce qu’elles sont situées sur des
coulées pyroclastiques. Dans la station de DEL qui se trouve sur une coulée de lave, il
semble que les ondes soient beaucoup atténuées; c'est la seule station qui n'a peut étre
pas d'amplification de site liée a une couche sédimentaire ou pyroclastique. Les autres
stations qui ont une amplification du sol beaucoup plus grande.

Habituellement la station de PUS est utilisée comme référence dans les calculs de
magnitude. Si cette station ne marche pas, la magnitude est calculée en utilisant une
autre station et en substituant le facteur Cg.

I1.2. CLASSIFICATI ET RACTERISTIQUE DES SEISME
VOLCANIQUE

I1.2.1. Classification

La premiére classification de séismes volcaniques a été proposée en 1912 par
Omori en se basant sur les observations sismologiques faites sur le volcan Asama.
Omori a distingué deux type de séismes volcaniques: A et B, non-explosifs et explosifs
respectivement. Minakami en 1944 a développé une classification plus détaillée dans
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laquelle il a décrit quatre types de séismes volcaniques différents (Minakami, 1960) :

1. Séismes de type-A

Ce sont des séismes volcaniques qui ont une profondeur entre 1 et 10 km.
Normalement ils précédent ou accompagnent le début d'une activité éruptive. La
nature de ce type de séisme ne peut pas étre distinguée de celle des séismes
tectoniques superficiels. Les phases P et S se séparent clairement (Fig.28,
Minakami, 1960; Fig.36, Minakami et coll., 1970).

2. Séismes -B

Les hypocentres de ces séismes se trouvent dans un rayon de 1 km autour du
cratére actif. Ils sont plus superficiels que les séismes de type-A. Souvent, ils font
partie d'un essaim dans la zone superficielle qui s'étend de la surface jusqu'a
plusieurs centaines de métres de profondeur. Conséquemment, les ondes de
surface prédominent et la phase S ne peut pas étre identifice. Normalement ces
séismes se forment dans des volcans qui ont des éruptions de type Vulcanien.

3. Séismes d'explosion
Comme leur nom I’indique, ces séismes accompagnent une explosion

volcanique. A cause du mécanisme 2 la source, une explosion, il n'y a pas d’onde
de cisaillement S. La source se trouve dans une zone proche de la base du cratere.
L'image du séisme observée sur le sismogramme est similaire a celle des séismes
de type-B sauf que la magnitude est beaucoup plus grande.

4. Microtrémor volcanique
Ce sont des signaux continus générés par une vibration persistante durant

I'activité éruptive prolongée de type Strombolienne ou Hawaiienne.

Cette classification a été beaucoup utilisé ou au moins a une forte influence dans la
classification de séismes volcaniques actuelle dans le monde (Endo et al., 1981; Malone
et coll., 1983; McNutt, 1986). Des différences apparaissent souvent pour les séismes
de Type-B parce que la profondeur de ces séismes varie d'un volcan a l'autre et ceci

conduit 2 des différents critéres pour la classification.

Pour le Merapi, la premiére classification des séismes a été faite par Shimozuru et
coll. (1970). Actuellement nous utilisons une classification basée sur des

enregistrements associés a I'éruption de 1984, la premiére éruption qui ait été surveillée

par le réseau sismologique permanent télémétré. La classification des séismes du Merapi
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a été beaucoup modifiée grace a la station PUS qui se situe tout prés du sommet. Les
séismes superficiels peuvent étre distingués assez loin grice 2 leur fréquence
dominante. Minakami (1960) a remarqué que les séismes de type B sont observés dans
un rayon d'un km sans avoir discuté de leur contenu fréquentiel. L'absence d’une phase
S dans les séismes de Type-B peut résulter soit de la trop courte distance entre source et
station (similaire au séisme tectonique), soit de la différence du mécanisme 2 la source.
Il est donc raisonnable de classifier les séisme superficiels en deux catégories, ceux de
haute fréquence (HF) et ceux de basse fréquence (LF) (Malone et coll., 1983; Ishihara
et Iguchi 1989; Ratdomopurbo, 1991; Iguchi 1994). La classification actuelle est donc
un mélange de celle de Minakami, de Shimozuru et d'observations actuelles sur les
différentes signatures observées sur les sismogrammes papier. Nous distinguons 7
types de signaux sismiques sur le Merapi:

1. Séismes VTA (Fig.I1.4, Fig.I1.5a)

Ce sont les séismes volcano-tectoniques (VT) les plus profonds connus
au Merapi. Nous utilisons le terme volcano-tectonique pour indiquer que le
séisme est de type cisaillant, identique a celui dans le domaine tectonique. La
profondeur est supérieure 2 2 km sous le sommet. Les phases P et S sont
identifiables avec le délai des temps d'arrivée, S-P étant supérieur 4 0.5 seconde,
soit plus de 1 mm de séparation sur le sismogramme. La fréquence dominante
observée sur la station PUSV est comprise entre 5 Hz et 8 Hz. Toutes les stations
enregistrent ces séismes avec une amplitude comparable d’une station a l'autre,
indépendamment de I’altitude et de la distance au sommet. La différence de temps
d'arrivée de ces séismes entre les stations PUS et DEL est d’environ 0.1 seconde
et de 0.7 seconde entre les stations PUS et PLA (Fig.IL6). Ce type de séisme est
identique  celui défini comme Type-A par Minakami (1960).

2. Séismes VTB (Fig.I1.4, Fig.II.5b)

La fréquence dominante de ces séismes est la méme que celle des
séismes VTA. La séparation des phases P et S n’est pas observable sur les
sismogrammes papier. Leur profondeur est inférieure 4 1.5 km sous le sommet,
méme souvent inférieure & 1 km. Les VTB se distinguent notamment des séismes
VTA par la différence de temps d'arrivée entre les stations PUS et PLA qui est
d’environ 1.4 seconde et d’a peu pres 0.5 seconde entre les stations PUS et DEL
(Fig.IL.6). Par la suite le terme VT sera utilisé pour I'ensemble des séismes VTA
et VIB.
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Le terme MP ou multiphase a été en premier utilisé par Shimozuru et
coll. (1970) pour décrire les séismes qui se produisent pendant une formation de
déme. Pour une amplitude donnée, ils ont une durée plus longue que celle des
séismes VT. En plus, la premiére arrivée de I'onde est moins impulsive que celle
de ces deux derniers. La fréquence dominante est environ 3 - 4 Hz observée sur
PUSV. L'amplitude est fortement atténuée en s'éloignant du sommet.

4. Séismes LF (Fig.IL.4. Fig.11.5d
Ce sont des séismes monochromatiques avec une fréquence dominante

d'environ 1.5 Hz. Cette fréquence reste constante d'une station a l'autre. La
station PUS les enregistre avec une amplitude beaucoup plus grande que les
autres stations, ce qui indique que ce séisme a une source trés superficielle.

Pendant l'activité du Merapi de 1990-1992, nous avons observé
quelques séismes d'un type différent, une combinaison entre deux types de
séismes: LF et VTB. La partie LF précéde de quelques secondes un séisme

similaire 4 un VIB.

Les tremor peuvent étre distingués des autres types de séismes
volcaniques 2 cause de leur durée qui peut atteindre plusieurs minutes ou méme

des heures. Leur fréquence est similaire que celle du séisme LF.

Ce sont des signaux qui se produisent lorsqu'il y a des éboulements de
roches, des chutes de pierres depuis le ddme ou I'écroulement d'une partie du
dome le long du flanc du volcan. Comme ces signaux sont générés par des
éboulements de roches, la durée du signal est évidemment au moins égale a celle
de I’éboulement. Leur fréquence est beaucoup plus grande que celle des tremors:
¢’est une sorte de bruit haute fréquence.
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Region : MERAPI; Sta: PUSV
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Les cing types principaux de séismes volcaniques du Merapi. Les
enregistrements du haut proviennent de la station PUSV (0.9 km du
sommet) et ceux de la station DELV (3.3 km du sommet)

29




VIA le 15 juillet 1991
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Figure I1.5a. :
Exemple de séisme de type VTA enregistré par le réseau sismologique du Merapi. Les

flaches vers le bas sont les marqueurs de l'arrivée de l'onde P et les fléches vers le haut

sont les marqueurs de I'onde S.

VIB le 16 fevrier 1991
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Fig.11.5b. :
Exemple d’un séisme de type VTB enregistré par le réseau sismologique du Merapi. La
différence de temps d'arrivée entre PUSYV, la station la plus proche du sommet, et

PLAYV, la station la plus lointaine, est d’environ deux fois plus grande que celle d’un
séisme VTA (Fig.1L.5a).
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Exemple de séisme de type MP enregistré par le réseau sismologique du Merapi.

LF le 31 aout 1991
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Fig.I1.5d. :

Exemple de séisme LF. A partir de cet enregistrement, il est clair que la fréquence est

identique sur toutes les stations quelque soit leur distance par rapport au sommet du

volcan.
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se forme quelquefois pendant une période d'essaim. L'onde de type LF arrive la

premiére et ensuite suivi par un signal de type VTB. i
i}
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Guguran enregistré sur un sismogramme papier de la station sismologique PUSV. Ce

type de signal accompagne l'avalanche d'une partie du dome ou une chute de pierre.
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FigJL6. :

Différence de temps d'arrivée entre les séismes VTA et VIB observée sur les stations
PUSV DELV et PLAV. (a) l'abscisse est la différence entre le temps d'arrivée de 1'onde
P a PLAV et le temps 2 PUSV; l'ordonnée.est le temps entre DELV et PUSV. (b)
l'abscisse est similaire a celle de (a), l'ordonnée est la profondeur du séisme. L'idée est
d'utiliser cette différence de temps d'arrivée observée sur les sismogrammes de deux
stations pour identifier rapidement s'il s'agit d’un s€éisme VTA ou d’un VTB.
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I1.2.2. Contenu fréquentiel

Les Figures (I1.7), (IL.8) montrent les spectres des séismes volcaniques VTA et
VTB du Merapi dans l'espace Fréquence-Temps. Le séisme VTA a une bande de
fréquence la plus large parmi eux, environ de 4 & 14 Hz, par contre le séisme VIB a
une bande de 4 & 10 Hz avec une forte fréquence sur environ 6-7 Hz. Le séisme MP a
une fréquence dominante environ 3-5 Hz. Le tremor et le séisme LF ont une méme

fréquence, monochromatique, d'environ 1.5 Hz.

Les séismes volcaniques de type tectonique correspondent 2 un mécanisme de
cisaillement. A basse fréquence, leur spectre est plat et a haute fréquence ce spectre
décroit en puissance -2 (Haskell, 1964). La fréquence coin fc, qui est 'intersection des
asymptotes du spectre aux basses et hautes fréquences, est un parametre reli€ a la
dimension de la source (Brune, 1970; Savage, 1972), donc aussi a la magnitude du
séisme. Pour ce type de séisme, la fréquence fc calculée sur la station PUSV est entre 5
Hz et 14 Hz (Ratdomopurbo, 1992). La magnitude Ml et le moment sismique Mo du

séismes VTA sont liés par :

Log(Mo) = 10.69 + 0.89 Ml (11.4)

oll Mo est en newton.meétre.

Les séismes VTB sont plus difficiles 2 analyser a cause de la distance source-
station qui est trés proche pour PUSV. On ne peut pas utiliser une station lointaine a
cause de l'atténuation, surtout pour des petits séismes. Néanmoins, nous pouvons
trouver le spectre pour les séismes un peu plus puissants (Fig.I1.9).

Les tremors et les séismes LF ont une méme fréquence dominante d’environ 1.5
Hz (Fig1.10; I1.11). Ces deux types d’événements se distinguent par la durée du
signal. La fréquence des séismes LF reste constante d'une station a l'autre (Fig.I1L11b)
ce qui signifie que leur caractéristique fréquentielle est un effet de source.
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Fig IL7. :

Contenu fréquentiel d’un séisme VTA. Nous dessinons I'amplitude du
spectre d’une fenétre mobile se déplacant le long du sismogramme. Le
spectre se prolonge jusqu'a environ 10 Hz.
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Fig.IL.8. :
Contenu fréquentiel d’un séisme VTB. Par rapport au s€isme VTA, le

VTB a une fréquence plus basse, environ 5-7 Hz.
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Fig.IL.9. :

Contenu fréquentiel d’un séisme MP. La fréquence dominante est de 3 a

4 Hz pour la premiére phase.
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Fig.IL.10. ;
Contenu fréquentiel d’un séisme LF (en haut) et d’un tremor (en bas)

enregistrés a PUSV.
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Fig.IL.11. :

(a) Spectres d’un séisme LF et d’un tremor enregistré par la station
sismologique PUSV. Les deux courbes sont similaires du point de vue
des fréquences qu'elles contiennent.

(b) Spectres d’un séisme LF sur les différentes stations. La fréqu_ence du
séisme LF est contante sur tout le réseau sismologique du Merapi, ce qui
signifie que ceci est un effet de source.
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I1.2.3. Relation Amplitude - Durée

Dans la surveillance sismologique au Merapi, les observations directes sur
sismogrammes papiers sont effectuées tous les jours. Lorsqu'il y a un séisme, la
premiére étape est de trouver a quel type il appartient. Nous observons sa signature sur
le sismogramme. L'identification des séismes est souvent faite 3 partir de deux
parametres: I’amplitude maximale et la durée, avec en plus la fréquence dominante et la
forme du début du signal. Normalement I'amplitude est mesurée de créte-a-créte. La
durée est estimée a partir du temps d'arrivée du signal jusqu'au moment oil 'amplitude
revient au niveau de bruit, la fin de la coda. L'amplitude et la durée sont mesurées sur le
sismogramme PUSV.

Pour quantifier cette relation, 'amplitude et la durée des trois types de séismes de
haute fréquence, VT, MP et Guguran, sont lues. Les séismes LF et les trémors ne sont
pas concernés par cette analyse parce qu'ils sont faciles a identifier grace a leur
fréquence dominante. Nous choisissons des séismes de 1984 comme exemples parce
qu’en 1984 la sismicité du Merapi était la plus intense des douze derniéres années. Les
s€ismes VT et les Guguran sont extraits de sismogrammes de juin 1984 avant 1'éruption
de 1984. Les séismes MP sont ceux qui sont apparus au mois d'aoiit 1984, deux mois
apres I'éruption, donc au moment de la formation du déme. Dans l'espace amplitude-
durée les séismes VT, MP et les Gugurans se séparent nettement (Fig.I1.12). Les
Guguran sont facilement repérés parce que leur durée est beaucoup plus longue que
celle de deux autres types (plus de trois fois). Par contre, les séismes VT et MP ne sont
pas tres différents. Néanmoins, nous pouvons encore distinguer les séisme VT des
séismes MP. Les MP ont une durée environ deux fois plus longue que les VT.

I1.2.4. Magnitude d'amplitude

L'échelle de magnitude de séismes proposée par Richter (1958) est obtenue en
utilisant I'amplitude de déplacement du sol d'un séisme observée sur un sismographe a
torsion de Wood-Anderson avec une période naturelle de 0.8 seconde, une constante
d'amortissement de 0.8 et une amplification nominale de 2800. La réponse de ce
sismographe de référence est plate pour des fréquences a partir de 1.25 Hz. La
magnitude caractérise la source: elle a ét€ définie de fagon a ce que, pour un séisme
donné et quelque soit la distance entre la station et la source, on obtienne une méme

valeur. Cette grandeur M est directement proportionnelle au logarithme de I'amplitude
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du sismogramme A, en millimétre, plus une "constante" qui est une fonction de

distance.
M =log A + log Ao (1IL.5)

La magnitude est estimée en supposant qu’elle est nulle lorsque le sismographe est a la
distance de 100 km de I'épicentre et que le séisme est enregistré avec une amplitude de
0.001 mm. Pour les séismes locaux superficiels, la constante -logAo descend jusqu'a
1.4 pour une distance épicentrale de moins de 5 km (Table 22-1, Richter 1958).

Sur le réseau sismologique du Merapi, la distance de 5 km est a peu prés égale au
diamétre du réseau sismique. Or, nous observons que l'amplitude est différente d'une
station a l'autre. Donc, il est nécessaire de prendre une station dans le réseau comme
station de référence. Pour que la magnitude soit calculée de maniére identique au cours
du temps, nous avons choisi PUSV comme référence, parce que c'est la seule station
qui n'a jamais été déplacée depuis son installation.

Pour calculer la magnitude on commence par mesurer l'amplitude, A, sur le
sismogramme de la station PUSV et la fréquence dominante f qui est a peu prés égale au
nombre de crétes par seconde. Ensuite I'amplitude équivalente de Wood-Anderson, Ar,
est calculée a partir de A par la formule :

Ar = (A*2800)/(G*0.9) (I1.6)

ol G est I'amplification du sismographe pour la fréquence concernée (Fig.IL.3) et Ar est
donc I'amplitude observée si le sismographe était de type Wood-Anderson. Le chiffre
0.9 est la correction de site pour PUSV (Tableau 1.2). La magnitude est égale a:

M = log(Ar) + 1.4 (IL7)

Cette formule est utilisée de la méme fagon pour les séismes VIB, MP et LF, les trois
types de séismes qui se produisent dans la zone sommitale. L'utilisation des autres
stations nécessite d'adopter différentes valeurs de G comme présentées sur la Tableau
(1.2). L'effet de la distance de la source sur la magnitude est important pour les s€ismes
de type VTA, et est corrigé par la différence de 1'amplitude observée a DELV. La station
DELYV est située & environ la méme distance des zones hypocentrales des séismes VTA
et VTB. Pour une méme amplitude observée a PUSV, les séismes VTA ont une
magnitude supérieure aux VTB a cause de la différence en distance hypocentrale.

II.2.5. Magnitude de durée

La qualité¢ d’un enregistrement sismologique est souvent limitée par 1'éventail
dynamique de l'instrument utilis€. Lorsqu’un séisme a une trop forte magnitude, son
enregistrement est saturé. Dan ce cas, on ne peut plus utiliser 'amplitude pour estimer
la magnitude du séisme. Par contre, la durée du signal n'est jamais saturée sauf si
plusieurs séismes se forment en un intervalle de temps trés serré. D’aprés la Figure
(II.11) on obtient la relation entre l'amplitude A et la durée d pour les séismes VT
comme :

A=0248d (1IL.8)
Et, pour les séismes MP:

A =0.0047 d2 (IL.9)
En substituant la relation (I1.8) dans (IL.6) et (I1.7) et en supposant que la fréquence est
de 7 Hz, on obtient:

M = log(d) - 0.19 (II.10)

De la méme fagon pour les séismes MP avec une fréquence d'environ 4 Hz, la
magnitude s'écrit:

M =2 log(d) - 1.67 (IL.11)

C'est la formule qui est utilisée actuellement & MVO pour estimer la magnitude des
séismes MP.
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Fig. II.12. :

Relation entre I'amplitude PUSV et la durée observée sur les sismogrammes papier de
PUSV. Les cercles noirs sont les séismes VT; les cercles vides représentent les séismes
MP et les hexagones les Gugurans. Ce résultat montre que l'identification de différents
types de signaux peut étre effectuée directement sur les sismogrammes papier. Pour une
amplitude donnée, les séismes MP ont une durée plus grande que les séismes VT. Les
Gugurans se distinguent facilement des autres séismes par leur durée qui est beaucoup

plus grande.
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I1.2.6. Statistiques

On sait depuis longtemps que les petits séismes sont plus fréquents que les gros.
Ishimoto et Iida (1939) firent une surveillance sismologique & Tokyo avec un

~ sismographe d'amplification 350 et de période 1 seconde. IIs ont trouvé une relation

entre I'amplitude a et la fréquence statistique n(a) des séismes enregistrés:
n(a).da=kam da (I1.12)

ou n(a) est le nombre de séismes ayant une amplitude entre a et a+da, k et m sont
constants. Cette équation peut s'écrire:

Ya.n =k [ (1-m).a(1-m) ] (11.13)

Leur valeur de m était de 1.8. L'application de cette méthode sur les séismes
volcaniques de type-A (selon la classification de Minakami) de deux volcans, Hawaii et
Aso, a donné une constante m d’environ 1.8 a 1.9 (Minakami, 1960).

Une relation empirique entre la magnitude et la fréquence d'occurrence est
proposée par Gutenberg et Richter (1949) par I'équation linéaire logarithmique:

LognM)=a-bM (I1.14)

ol n(M) est le nombre de séismes, qui se produisent dans une certaine région et pendant
une période donnée, M est la magnitude. La constante "a" correspond au niveau de
sismicité de la région et la pente b représente le rapport entre le nombre de petits et de
gros séismes. La formule de Gutenberg-Richter est liée a celle de Ishimoto-lida en
notant que b est égal a (m - 1). Si la condition (IL.14) est respectée, la valeur b peut
étre calculée par :

log N(M)=c-bM (IL.15)

ou cestégala (a+log(b.In10)) et N(M) est le nombre de séismes avec une magnitude
supérieure 2 M. La valeur b est empiriquement égale & 1 pour des régions tectoniques
(Richter, 1958; Kanamori et Anderson, 1975). Ceci signifie que lorsque la magnitude
baisse d'un ordre de grandeur, le nombre de séismes augmente dix fois.
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La valeur b peut représenter I'hétérogénéité de la région concernée (Mogi, 1962).
Par contre, le résultat d'un essai de laboratoire (Scholz, 1968) montre que b est plus lié
a I'état de contrainte qu'a I'nétérogénéité du milieu. Une valeur de b élevée est associce
3 une condition de contrainte faible et vice versa. Avec une approche statistique, Rundle
(1993) a montré que b = 1 est prédit pour les séismes de magnitude intermédiaire dans
le sens que la taille de source peut encore varier librement et en supposant que
I'échantillonnage est parfait. Au cas ol le catalogue n'est pas complet, b sera inférieure

3 1. Ceci est normalement observé pour des petits s€ismes.

L'équation (IL.15) est largement utilisée dans le monde, méme souvent pour
évaluer la variation temporelle de valeur b. Cette pratique, pourtant, n'est justifiable que
si Log n(M) a vraiment une corrélation linéaire avec la magnitude. Okada (1983) a
montré que pour trois régions volcaniques, Mont Usu, Fernandina et St. Helens, Log
n(M) et M n'ont pas un comportement linéaire. L'existence de non-loglinéarité ne se
voit pas clairement si I'on observe le graphe magnitude-fréquence en cumulé, équation
(IL.15). L'anomalie dans le loi de loglinéarit¢ se manifeste seulement par des
changements de courbures. Par exemple, bien que ceci n'ait pas été noté explicitement
par les auteurs, ce type d'anomalie s'est produit au Mont Cameroon: valeur b
extrémement basse, de 0.18 a 0.69 (Ambeh et coll,, 1992). Il y a deux raisons
possibles pour ce phénomene. La premiére est que le catalogue utilisé couvre plusieurs
types de séismes dont chacun a son mécanisme et son domaine de magnitude
spécifique. L'autre raison est li€e a I'existence d'une magnitude privilégiée.

Les séismes du Merapi sont peu énergétiques. Les volcano-tectoniques (VTA et
VTB) ont des magnitudes qui varient entre 0.33 et 2.5. Les MP sont plus homogenes
avec une magnitude moyenne de 1.4. Dans le paragraphe suivant, nous analyserons la
relation fréquence-magnitude pour les trois types VTA, VIB et MP du Merapi.

I1.2.6.1. Les séismes VTA et VIB

Nous présentons la statistique de séismes VTA et VIB enregistrés dans 2 ans,
1990-1991. C'est la période ol la sismicité moyenne du Merapi a ét€ la plus €levée
depuis l'installation du réseau sismique permanent. Nous allons parler de ce point plus
tard. Les séismes analysés couvrent donc environ 80 % du total des séismes qui se sont
produits pendant cette période intermédiaire entre deux épisodes éruptifs: la formation
du dome de 1986 et 1'éruption de 1992. La Figure (I1.13) montre le résultat. Bien que le
nombre de séismes VTA soit beaucoup inférieur a celui des VTB, les deux types de

séismes présentent des comportements identiques dans la relation fréquence—magnitude;
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La magnitude 'coin', a partir de laquelle le nombre de séismes baisse brutalement
est de M = 2.0. La valeur b est égale & peu pres 0.8, c’est a dire inférieure 2 la valeur
prédite par la théorie. Les séismes VIB commencent A entrer dans la loi d'échelle
depuis une magnitude (critique) de 0.6, et d’environ 1.1 pour les séismes VTA.
Considérons la population de séismes utilisés, la fréquence d'occurrence des séismes
VTA est environ une cinqui¢me de celle des séismes VTB.

Pourquoi n’a-t’on pas de séismes VTA de magnitude inférieure a 1.1 et de VIB
de magnitude inférieure & 0.67 Le sismographe n'est peut étre plus capable de les
détecter ou les failles ont une longueur caractéristique de la zone concernée (Rundle,
1993). Les séismes VTA sont plus profonds que les VIB, donc il est plausible que mc
des VTB soit plus petit que celui des VTA parce que la zone plus superficielle est plus
fracturée.

Tableau II.1 : Valeurs b, mc et Mc sur certains volcans

Volcan Date b
Merapi 1990-1991 0.8 (cette thése)
El Chichon Avr 1982 1.7 (Medina et coll., 1992)
Galunggung  Mai 1982 2.3 (Siswowidjojo, 1988)
Pavlof Déc. 1974 2.6 (McNutt, 1986)
Asama 1955 2.1 (Minakami, 1960)

I1.2.6.2. Les séismes MP

L'analyse fréquence-magnitude pour les séismes MP est faite a partir des
enregistrements de la période qui suit I'éruption de 1984. Nous avons pris cette période
d'activité parce que c'est celle ol les séismes MP sont les plus fréquents. Entre les mois
de juin 1994 et décembre 1994, le nombre de séismes MP a été d’environ 330
événements par jour. Le sismogramme papier de la station PUSV du 12 septembre
1984 a été analysé (Fig.IL.14). Il contient environ 600 séismes MP. La magnitude varie
entre 0.6 et 2.0. En comparant avec les séismes VTA et VIB, la relation Log(Nc)-M
des séismes MP a une caractéristique nettement différente (Fig.I1.15). Il n'y a pas de
corrélation linéaire entre M et log(Nc). L'existence d'une pente b proche de 1 n'est pas
observée, contrairement a ce que ’on obtient pour les séismes VTA et VTB. La
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technique de mesure de b a partir de la relation Nc-M (IL7) n'est pas applicable. Or,
nous observons que sur les données n-M la décroissance du nombre de s€ismes n ne
s’effectue qu'a partir d'une magnitude d'environ 1.4, Cette valeur est le début de la
chute nette dans la relation Nc-M (Fig.I1.16). Pour que la condition (I.14) soit bien
respectée, le loi d'échelle selon Gutenberg-Richter ne peut s'appliquer que pour des
séismes ayant une magnitude supérieure a 1.4. Donc, nous trouvons une valeur b

d’environ 3.3.

Par contre, lorsque la fréquence d'occurrence N est tracée linéairement en
fonction de la magnitude, nous remarquons qu'il y a une fréquence maximale pour une
magnitude d'environ 1.4. Avant et apres cette valeur de magnitude, le nombre de
séismes MP diminue brutalement. Ceci nous incite & penser que le mécanisme de
formation des séismes MP est différent de celui des VTA et VTB. Les séismes MP ont

les quatre caractéristiques suivantes :

1. Leur durée est plus longue que celle des VTB. Une raison possible est qu'il
ont une source encore plus superficielle que les séismes VTB.

2. Le fait que leur amplitude est beaucoup plus atténuée que les s€éismes V1B
supporte 'interprétation proposée sur le point (1).

3. Le manque d'une séparation nette entre les ondes P et S signifie que ce type
de séisme ne résulte pas d’un processus de cisaillement.

4. Les séismes MP ne se produisent que lorsqu'il y a croissance du déme et ils
ne se présentent pas au début de la formation du dome, jusqu'a quelques
jours apres une éruption. Donc ils sont étroitement reliés a une sortie de lave
et en méme temps le mouvement de lave s'oppose a une force extérieure

engendrée par le dome existant.

Basé sur les descriptions ci-dessus, les séismes MP sont interprétés comme ayant leur
source dans le dome lui-méme, 2 proximité de I'extrémité du conduit volcanique du

Merapi.
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cette distribution.
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Sismogramme de la station PUSV du 23 octobre 1984 pendant la période de formation

du déme apres I'explosion de juin 1984.

Fig.I.16. :
Distribution du nombre de séismes MP (N) en fonction de la magnitude (M). Pour les
séismes MP, il y a une magnitude dominante d’environ 1.4. Il est possible que cette

magnitude privilégiée soit li€e au processus a la source.
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I1.2.7. Essaims de séismes VTB

Une caractéristique remarquable de la sismicité du Merapi est l'existence
d’essaims de séismes VIB en période d'activité. Des séries de séismes se produisent
avec un intervalle de temps de 1'un 2 l'autre relativement court. Les essaims sont des
événements habituels dans les volcans actifs. Par exemple, des essaims sont apparus
dans le volcan Nevado del Ruiz, Colombie, pendant la période de janvier 1986 a aofit
1987 (Munoz et coll., 1990).

Au Merapi ce phénomene existe pour les séismes VIB et MP, mais non pas pour
les séismes VTA. L'essaim de séismes MP se produit pendant la formation du dome
donc I’occurrence de ce type de séisme est fortement relié au mécanisme de la sortie de
lave. Pour les séismes VTB, les groupes se forment de facon particulicre.
Normalement, un essaim est actif pendant moins d'un jour. Bien qu'il y a une relation
avec l'activité pré-éruptive, les essaims de VTB ce que nous allons discuter ne sont pas

directement liés a l'activité éruptive elle méme.

Apres 1'éruption de 1984, nous avons observé deux périodes d'essaim: avant et
apres la crise du mois d'aofit 1990. La premiére apparition de I'essaim VTB a eu lieu au
mois de décembre 1989, environ 5 ans aprés l'éruption de 1984. La présence de
quelques essaims bien séparés dans le temps 1'un de l'autre, a culminé pendant la crise
du 26 aodt 1990. La deuxiéme période se termine quelques mois avant I'éruption de
1992. Examinons la chronologie des essaims qui se sont formés en 1991:ily a eu 5
essaims importants depuis janvier 1991 jusqu'a septembre 1991. L'énergie de cet
essaim varie entre 3.2¥107 a 8%107 joules, avec une valeur moyenne de 4.6 107 joules
par essaim. Dans un groupe, la magnitude varie de -0.4 jusqu'a 1.7.

L'essaim No.l (Fig.IL.17) est le plus puissant avec une énergie totale d'environ
deux fois plus grande que les autres. Trente quatre séismes, soit 63% de la population
de cet essaim, se produisent dans une période de seulement 70 minutes a partir de
17h54. L'intervalle moyen entre deux séismes est donc d’environ 2 minutes. Apres
cette premidre partie, il y a un repos d'une heure et ensuite les autres séismes se
poursuivent, avec un débit de 6 séismes par heure, jusqu'a 22h48. Parmi les séismes,
nous en trouvons quelques uns avec des formes d’ondes identiques. Cependant, la
distribution d'occurrence de ces séismes similaires n'a pas de comportement particulier,
dans le sens qu'ils peuvent apparaitre 2 n'importe quel moment pendant la période de

l'essaim. La fin de l'essaim est marquée par une série de 5 séismes dont le dernier

séisme est le plus énergétique avec une magnitude 1.4.
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Contrairement & l'essaim No.l, la plupart des séismes de l'essaim No.2
(Fig.IL.18) se regroupent 2 la fin, dans une durée de 15 minutes avec un débit d’environ
un séisme par minute. De plus, nous remarquons que cet essaim a commencé par 4
séismes similaires. Dans la phase finale marquée ci-dessus, il y a aussi 4 séismes de
formes d’ondes différentes.

Dans les trois autres essaims, les séismes sont plus dispersés du point de vue de
leur répartition temporelle. L'essaim No.5 (Fig.II.21) dont la durée est la plus courte, a
des séismes ayant une magnitude nettement supérieure 2 celle des quatre essaims
précédants.

Bien qu'il y ait quelques séismes identiques, la plupart des séismes dans les
essaims sont des séismes individuels. Ceci indique que I'énergie est libérée par des
sources différentes dans la zone superficielle du volcan, et non pas par la réactivation
d'une seule faille. Il est possible que plusieurs failles ou fractures soient réactivées
simultanément. Dés que toute 1'énergie est complétement libérée, la sismicité se calme.
A partir de la crise du mois d'aofit 1990, nous pensons qu'un essaim peut étre associé
au mouvement de magma ou a une libération de gaz. La différence de condition
physique du milieu, I'effet de la température entre les zones superficielle et profonde, a
pour résultat que la génération d'essaim ne concerne pas les séismes VTA.

Les essaims et I'existence de séismes similaires sont caractéristiques de régions
volcaniques. Au volcan Usu, un volcan dacitique du Japon, dans la période de 5 jours
de 18 222 février 1978, il y a eu un essaim d'environ 300 séismes superficiels (moins
de 2.2 km) dont 36% parmi eux appartiennent a huit familles de séismes identiques
(Okada et coll., 1981). Chaque famille a une relation magnitude-fréquence (statistique)
trés particuliére qui est différente de I'un a l'autre. Il y a une famille qui n'a pas de petit
séismes et dont les magnitudes varient peu, ce qui est inconsistant avec une loi
d'échelle. Cette famille est semblable a l'essaim du 4 septembre 1991 sur le Merapi.
(Nous parlerons de la similitude des séismes du Merapi dans le chapitre III).

Selon le modele de Hill (1977), un essaim est interprété comme le résultat d'une
réactivation de I'ensemble d'un systéme de dykes paralléles. La mise en place de dykes
est fortement liée a I'hétérogénéité du milieu et a I'orientation des contraintes régionales.
Dans une région volcanique, la source des essaims est une groupe de dykes remplis de
magma. Les extrémités des différents dykes sont connectées par des fractures. Ce
systéme de dykes et de fractures se situe dans une zone fragile dans le corps du volcan.
Cependant pour la viscosité assez élevée le systtme de dykes pour la propagation du
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fluide magmaique semble moins raisonable. Nous pensons que les essaims sont les
résultats de la réactivation des faille préexistantes autour de la chambre magmatique.
Comme la contrainte déviatorique peut &tre supposée constante, la pression du magma P
dans des fractures joue un role essentiel dans la formation des essaims. Lorsque la
surpression est élevée tout le systéme se réorganise en engendrant une série de séismes

jusqu'a ce que I'état d’équilibre soit atteint de nouveau.

Tableau IL.2 : Liste des essaims de séismes VITB

No Date Nombre de | Durée | valeur Energie
séismes b (*107 joules)
1 21.01.91 55 5h21 | 0.76 7.96
2 16.02.91 33 6h32 | 0.74 3.23
3 06.04.91 36 5h15 | 0.95 4.21
4 22.06.91 27 7h49 | 0.78 4.12
3 04.09.91° 18 2h46 | 0.93 3.61
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(a). Variation de la magnitude pour l'essaim-1 du 21 janvier 1991. Les cercles pleins
sont des doublets.
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dans une classe de magnitude et les cercles noirs correspondent au nombre cumulatif.
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(a). Variation de magnitude pour l'essaim-4 du 22 juin 1991. Les cercles pleins sont

des doublets.

(b). Relation Fréquence-Magnitude. Les cercles vides sont le nombre de séismes dans
une classe de magnitude et les cercles noirs correspondent au nombre cumulatif.
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(a). Variation de magnitude pour l'essaim-5 du 4 septembre 1991. Les cercles pleins
sont des doublets.

(b). Relation Fréquence-Magnitude. Les cercles vides sont le nombre de séismes dans
une classe de magnitude et les cercles noirs correspondent au nombre cumulatif. |




IL3.FACTEUR DE QUALITE Q

I1.3.1. Facteur de qualité intrinséque Qi

L'amplitude d’une onde sismique diminue au cours de sa propagation, a cause de
I'expansion géométrique, de la dissipation, et du phénomene de scattering. L'expansion
géométrique et la diffraction ne sont pas a proprement parlé une perte d'énergie: c’est

une sorte de redistribution spatiale de I'énergie.

Le facteur de qualité Q intrinstque est utilisé pour décrire la dissipation de
l'énergie due i l'anélasticité du milieu. Il est défini comme suit:

1/Q(w)= - AE /(2 T E) (IL.16)

oll AE est I'énergie dissipée pendant une période du mouvement due a la contrainte

appliquée. Cette partie d'énergie est convertie en chaleur par la friction a l'intérieur du
matériau. Pour un milieu parfaitement élastique AE est égale a zéro et le facteur Q est

infini. Dans la réalité, nous sommes intéressés par le paramétre mesurable: amplitude A.
Pour un milieu dont la contrainte et la déformation ont une relation linéaire, A est

proportionnelle 2 E*® donc:
1/Q(w)=-AA /(T A) (IL.17)

Pour le cas d’un mouvement unidirectionnel A = A(x). Aprés avoir passé un cycle,
I'amplitude diminue par:
AA = (dA/dx). A sA=c/f (I1.18)

ol A est la longueur d'onde, c est la vitesse de phase et f est la fréquence. En

substituant (I1.18) dans (II.17) on obtient:

(dA/dx) =-(nf/cQ). A (11.19)

qui a une solution de la forme

A = Ao exp(-ntfx / cQ) (11.20)

ou
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A = Ao exp(-nft / Q) (IL21)

La dissipation d'énergie peut étre produite par deux mécanismes différents:
premi€rement, par la perte d'énergie due au mouvement des fluides interstitiels qui sont
peut étre une circulation de fluides dans des pores (Biot, 1956), un mouvement trés
localisé autour de contacts intergranulaires (O'Connell et Budiansky, 1977) ou une
combinaison de ces deux types de dissipation visqueuse (Dvorkin et Nur, 1993). Dans
ce cas, l'atténuation dépend de la viscosité et de la densité du fluide. Deuxiémement,
cette atténuation peut €tre due a la friction entre les grains lorsqu'une déformation a lieu,
méme sans participation de fluide (Mason, 1979; Mavko, 1979). Dans un milieu sec,
l'atténuation est indépendante de la fréquence (Clark et coll., 1980).

L'atténuation dépend fortement de la pression de confinement et du niveau de la
saturation. L'onde, quelque soit son type, cisaillement ou compressive, est moins
atténuée avec l'augmentation de la pression hydrostatique ou la pression de
confinement, jusqu'a une valeur constante pour une pression élevée (Gardner et coll.,
1964). La dépendance de I'atténuation a la pression est expliquée par la fermeture des
fractures. Les fissures sont plus faciles a fermer dans un milieu sec que dans une roche
saturée. Un autre role du fluide interstitiel est d'opposer la contrainte de confinement et
de permettre de diminuer les contraintes effectives, donc l'augmentation de
I'atténuation. L'atténuation de I'onde S est plus dépendante de la fréquence que celle de
I'onde P (Tutuncu et coll., 1994).

Sharma et Tutuncu (1994) ont fait une expérience en appliquant une pression
sinusoidale sur une roche séche dans laquelle la circulation visqueuse est négligeable.
Ils ont observé que l'atténuation est toujours importante méme sous une contrainte de
confinement élevée, 20 MPa, alors que le mouvement frictionnel entre des grains n'est
plus significatif. Ce travail a montré que l'effet de 'hysterésis d'adhésion des contacts
joue un role pour la dissipation intrinséque. L'atténuation (Q-1) par hysterésis de
I'adhésion des contacts est indépendante de la fréquence.

I1.3.2. Facteur de qualité de la coda Qc et phénoméne de scattering

Nous avons remarqué précédemment que I'onde perd une partie de son énergie
par dissipation anélastique qui donne une atténuation dite intrinséque et par une

redistribution due & I'hétérogénéité du milieu, ce qu'on appelle le phénoméne de
scattering. Le scattering est un processus d'éparpillement de 1'énergie de 1’onde lors de
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son passage sur une hétérogénéité.

Une source sismique génére deux types d'ondes, une onde longitudinale P et une
onde de cisaillement S. Le rapport des vitesses Vp/Vs est d'environ 1.78. Lorsque le
signal émis est plus ou moins un Dirac, nous espérons que sur l'enregistrement iln'y
aura que deux signaux observés, I’onde P et I'onde S. Cependant, ce n'est pas le cas
dans la réalité. Apres l'arrivée des ondes S, (et aussi aprés le P pour les séismes
lointains) nous observons encore une série de signaux dont I'amplitude diminue
exponentiellement. Le terme coda est utilisé pour désigner la partie du sismogramme
qui arrive aprés la phase S et dont l'amplitude décroit jusqu'a ce que son niveau

revienne a celle du bruit.

Dans le phénomene de scattering, il n'y a pas de perte d'énergie. Une partie de
I'énergie qui est redistribuée peut ensuite revenir sur la station sismique plus tard. Aki
(1969) a suggéré que la coda se compose d’ondes éparpillées par les hétérogénéités
distribuées dans le milieu. Aki et Chouet (1975) ont proposé que la formation de la coda
est une preuve de l'existence d'hétérogénéités dans le milieu. A partir du modele de
simple-rétroscattering, dans lequel le scattering multiple est négligé, la densité spectrale
de puissance de l'onde de la coda peut étre décrite par :

P(w,t) =S tme-wt/Qc (11.22)

otl S est un facteur qui dépend de la magnitude du séisme et de la densité de
diffracteurs. Pour une région donnée, S n'est fonction que de la source. La puissance m
est égale 2 1 pour les ondes de surface, ou égale a 2 pour les ondes de volume. Qcest le
facteur de la coda. Un accord entre le facteur de qualité de l'onde S, Qs, et Qc suggere
que la coda est composée d’ondes de scattering de l'onde S (Tsujiura, 1978). En fait Qc
est le facteur Q effectif, y compris les deux effets: absorption et scattering (Aki, 1980).
Le facteur Qc peut étre calculé en mesurant la décroissance d'amplitude de la coda pour

une fréquence donnée £ :

A = C(f) /2 exp (-nft/ Qe(f) ) (11.23)
Pour I'onde de volume, nous avons une relation:

log[t.A(f,)] =c - b.t (I1.24)

avec:
b = m.f.log(e) / Qc(f) (11.25)

d'oll on peut écrire:

Qc(f)y' =-b/[n.flog(e)] (11.26)

11.3.3. Qc des séismes VTA et VIB

Nous appliquons 1'équation (I1.24) pour calculer le facteur Qc des séismes VTA
et VTB du Merapi. Lorsque Qc a une valeur positive, log[t.A(f,t)] décroit en fonction
du temps t, compté a partir du temps origine du séisme. Qc peut étre calculé a partir de
décroissance de la fonction log[t.A(f,t)]. Si le signal a un rapport signal sur bruit trés
mauvais, surtout a la fin de la coda, l'équation (IL.24) peut s'écrire en mettant
l'amplitude comme un constante égale au niveau de bruit Ab. La partie gauche de
(11.24) sera alors une fonction logarithmique de t, ou log[t.A(f,t)] augmente avec t.

Y = log(Ab) + log(t) (11.27)

qui sera zéro pour t = to, l'inverse de l'amplitude de bruit. Plus 'amplitude du bruit est
grande ou plus le séisme est petit, plus court sera le temps to, et plus limitée sera aussi
la durée disponible pour estimer le facteur Qc. Dans la pratique, particuliérement au cas
ol les séismes disponibles sont petits, il est nécessaire d’examiner la forme de la
fonction log[t.A(f,t)] de chaque séisme avant de prendre une partie de la coda pour
estimer le facteur de qualité Qc. Cette étape a été utilisée par Del Pezzo et Patané (1992)
pour estimer Qc sur I'Etna, en Sicile.

Deux stations sont prises pour le calcul, PUSV et DELV. Le facteur Qc est calculé
dans quatre bandes de fréquence différentes, 3 Hz, 6 Hz, 12 Hz et 24 Hz. Pour chaque
bande de fréquence, l'enveloppe du signal filtré est ensuite calculée. Il s'agit ici de
mettre la partie fréquence négative de la transformée de Fourier 2 zéro et de multiplier
par deux la partie fréquence positive. Apreés avoir défini la portion de la coda ot le
calcul Qc sera effectué (selon le niveau de bruit), la pente de la fonction (IL.24) est
calculée par la méthode des moindres carrés. Pour diminuer les effets dus aux variations
rapides de log[t.A(f.t) ], la pente b est calculée en utilisant un poids qui est égal a la
déviation standard de 50 points des deux cotés de chaque point. Pour la fréquence de 3
Hz, nous n’avons pas toujours trouvé la valeur de Qc, peut étre a cause d’une
contamination de la coda par les ondes de surface. Le facteur de qualité Qc(3 Hz) ne

peut pas étre calculé avec des données de la station DELV.




On observe deux choses sur la Figure (IL.22): premi¢rement le facteur Q de la
coda sur le Merapi ne varie pas beaucoup avec la fréquence, surtout pour une fréquence
supérieure 4 6 Hz. Par exemple le facteur de qualité Qc calculé a DELV est quasi-
indépendant de la fréquence. Dans les régions tectoniques, Qc augmente avec f.
Deuxiemement, I'équation (IL24) n'est pas applicable pour la basse fréquence. Les
résultats pour la station DELV sont plus stables que pour la station PUSV; d'un séisme

3 I'autre l'erreur reste plus petite.

Nous avons calculé, le facteur Qc des séismes VTB similaires, donc I’atténuation
dans la zone sommitale. Nous utilisons une groupe de 7 séismes qui appartiennent au
multiplet-1, ce sont des séismes dont la magnitude est comparable l'un par rapport a
l'autre. Pour les séismes VTB, le facteur Qc comporte deux parties différentes: une
partie basse fréquence et une partie haute fréquence (Fig.I1.23). Ceci est presque
identique 2 ce que nous trouvons pour les séismes VTA sur la station PUSV, sauf que
le Qc des séismes VTB est plus dépendant de la fréquence.

Tableau I1.3: Qc et erreur standard pour les séismes VTA

( entre parenthéses : nombre de séismes utilisés)

STATION 3Hz 6 Hz 12 Hz 24 Hz

PUSV 146+331 305+£125; 419+197; 415133
(3) (17) (18) (19)

DELV 255153 i 249%65 22040
24 @7 29)

Aki (1980) a noté une différence nette entre Qc de Iile de Hawaii et d’autres
régions comme la Californie centrale, le Japon de l'ouest et le Japon central. Qc
d’Hawaii a une valeur de l'ordre de 300 sur la station sommitale du Kilauea et est peu
sensible 2 la fréquence, beaucoup moins dépendant de la fréquence que Qc sur les trois
autres régions. Il est possible qu’en comparaison a des régions tectoniques l'effet de
température fasse monter la ductilité du milieu. C'est cette ductilité élevée qui réduit
ensuite I'hétérogénéité A petite échelle qui est responsable du phénomeéne de rétro-
diffraction (Ellsworth, 1977; Aki, 1980).
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Fig.I1.22. :

Facteur de qualit€ de la coda Qc des séismes VTA enregistrés par la station PUSV (en
?a’ut) et par la station DELV (en bas). Qc des séismes VTA est peu dépendant de la
réquence.
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FigI1L.23, :

Facteur de qualité de la coda Qc des séismes VTB du groupe Multiplet-1 enregistrés par
la station PUSV. Ce resultat montre que le Qc des séismes VIB est moins indépendant
de la fréquence que le Qc des séismes VTA.
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Tableau I1.4b: Liste des VTA - station de DELV utilisée :
(b: trop de bruit; s: saturé; 1: longueur insuffisante)

Tableau II.4a: Liste des VTA - PUSV utilisés :
(b: trop de bruit; s: saturé; 1: longueur insuffisante)

No. Séisme 3Hz 6Hz 12Hz 24Hz No. Séisme 3Hz 6Hz 12Hz 24Hz .
01.91011705 b b b b 01.91011705 273 195 173 ‘
02.91011800 427 353 362 02.91011800 316 397 171 f
03.91013109 1 1 | 1 03.91013109 1 1 179 i
04.91020700 b b b b 04.91020700 b b b i
05.91021005 212 862 279 05.91021005 286 195 180

06.9102110A b b b b 06.9102110A 333 235 243

07.91030100 413 512 598 07.91030100 209 265 252 |
08.91030505 377 284 270 08.91030505 262 136 188 3
09.9103190C b b b b 09.9103190C b b b |
10.91033104 267 282 268 10.91033104 315 205 230

11.91041200 1 1 1 1 11.91041200 b b b

12.91041206 185 411 371 525 12.91041206 b b b

13.91042000 | | 1 1 13.91042000 | b, b

14.91042008 387 207 275 14.91042008 181 218 259

15.91042807 276 771 345 15.91042807 287 b b

16.9104290F b b b b - 16.9104290F 364 211 264

17.91051300 | 1 1 1 17.91051300 244 258 236 :
18.91052202 | | 1 348 18.91052202 1 179 255 :
19.91052203 s S s S 19.91052203 163 173 175 ‘
20.9106170B b b b b 20.9106170B 257 199 232

21.9106210Q b b b b 21.9106210Q 252 188 251

22.91070801 158 223 244 353 22.91070801 248 466* 225

23.91071401 172 170 320 420 23.91071401 208 352 253

24.91071500 113 278 290 446 2491071500 271 203 149

25.91081200 102 230 215 482 25.91081200 189 235 190

26.91082800 | | 1 609 26.91082800 1 314 212

27.91091300 S S S s 27.91091300 s s S

28.91091301 b b 298 b 28.91091301 249 268 246

29.91091705 1 | | 1 29.91091705 1 251 208

30.91091904 1 1 | 1 30.91091904 1 248 290

31.91100906 b 100 582 524 31.91100906 285 272 313

32.91101300 1 138 246 274 32.91101300 1 402 165

33.91110701 b b b b 3391110701 285 293 250

3491122200 b 348 609 748 3491122200 296 325 186

35.91122603 b 621 398 327 35.91122603 186 305 225

36.91122700 b 314 698 439 36.91122700 156 199 181
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I1.4. CALCUL DES HYPOCENTRES

L'hypocentre de séisme est déterminé par une procédure de relocalisation qui
utilise la méthode du simplex (Prugger et Gendzwill, 1988). Le principe est de chercher
itérativement une position pour laquelle l'erreur entre les temps d'arrivées calculés et les
temps observés est minimum. Nous introduisons une position d'essai et ensuite nous

faisons bouger le point jusqu'a ce que l'erreur soit inférieure a un seuil préfixé.

I1.4.1. Calcul de l'erreur résiduelle

Dans la détermination d'hypocentre, la procédure est de calculer la différence
entre le temps de trajet calculé et le temps observé. La précision de la relocalisation d'un
séisme dépend de la maniére dont nous estimons l'erreur résiduelle. Deux critéres sont

souvent utilisés: I'estimation par moindre carré ou norme L2:
E = {[X(To, - ch)z]"‘s}/n ; j=1,...n (I1.28)

ou Toj est le temps d'arrivée observé en la station j, ch est le temps d'arrivée calculé sur
la méme station et n est le nombre de stations. Comme nous ne connaissons pas le
temps origine du séisme, nous ne pouvons pas comparer directement To, et Tc;. 11 est
nécessaire de prendre un temps de référence. L'estimation par moindre carré est comme

la suit:

E = {[E((To-To)- (Tc. - Tc))*I**}¥n ;j=1,...n (1L.29)
] ]

ol To, et Tc, sont les temps de référence pour le temps d’arrivée observé et calculé
respectivement. En supposant que la différence, e;, entre To, et Tc; est distribuée
normalement autour de Tc;, la somme des €; pour toutes les stations est égale a zéro.
Pour qu'il n'y ait aucun biais sur le résultat, To, et Tc, sont égales a la moyenne de To;

et Tc; respectivement et l'erreur résiduelle est :
E= {[Z(ef)]“‘s}ln :j=L..n (I1.30)

Pour un petit nombre de stations, l'utilisation de la norme L2 peut avoir un biais vers

une station o1 I erreur est anormalement grande.
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Le second critére d'estimation est la norme L1, ot l'erreur résiduelle E est
calculée par:

E= [Z|Toj-ch| In o (IL31)

Cette norme diminue l'effet de l'erreur individuelle en chaque station. De grosses
erreurs sur quelque bonnes stations n’impliquent pas un changement important de la
position calculée.

I1.4.2. L'espace d'erreur

Nous imaginons que le milieu est un espace d'erreur (Pruger et Gendzwill,
1988). Avec le critére L2 ou L1 I'erreur résiduelle peut étre calculée pour chaque point
dans la terre. I y a donc une image d'erreur en trois dimensions dans un volume donné.
Parmi les points existants dans ce volume il y a un dont l'erreur est la plus petite.
L'erreur converge vers cette valeur. Pour un milieu non homogene, il est possible
d'avoir plus qu'une région de convergence. L'hypocentre du séisme peut étre calculé
en faisant une carte de l'espace d'erreur au dessous du réseau sismique et en prenant le
point ou l'erreur est la plus petite comme position d'origine du séisme. Cependant, cette
procédure est coiiteuse au niveau du temps de calcul. Nous allons donc utiliser la
méthode du simplex qui cherche systématiquement le meilleur point sans calculer les
erreurs en tous les points.

I1.4.3. La méthode du simplex

Au lieu de faire la carte de tout l'espace d'erreur, nous utilisons la méthode du
simplex (Nelder et Mead, 1965). La géométrie du simplex est une figure possédant un
point de plus que la dimension dans laquelle le probléme est défini. Pour le probléme a
trois dimensions comme dans le cas du calcul d’un hypocentre, il y a trois paramétres a
chercher, x, y, z, donc la figure du simplex est un tétra¢dre, une géométrie de 4 points
simplex.

Pour I'illustration, nous décrivons le probléme a deux dimensions ol la géométrie
est un triangle (Fig.I1.24). Premiérement, nous calculons l'erreur sur chaque point du
triangle, Px, Py, Pz, et ensuite nous déterminons le point dont l'erreur est la plus
grande, par exemple le point Px. L’ étape suivante est de construire le prochaiﬁ triangle
en remplagant le point Px par un nouveau point qui est choisi parmi les trois points
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possibles qui sont le point de réflexion R, le point d'expansion E et le point contracté C.
Le choix est pris en regardant l'erreur la plus petite parmi les points R, Eou C
(Fig.I1.24) et A condition que I'erreur soit inférieure a celle de Pe. Si ce n'est pas le cas
et si le point Pe reste toujours meilleur que les points R, E, C, nous cherchons le
nouveau point 2 l'intérieur du triangle en contractant les cotés du triangle par deux.
Lorsque la géométrie du simplex entre dans la région de convergence, la taille diminue
en se déplagant vers le meilleur point au centre de cette région. Le diagramme de calcul
pour trois dimensions est donné sur la Figure (I1.25) (Caceci et Cacheris, 1984).

11.4.4. Procédure de calcul

1. Dépouiller les premigres arrivées des ondes P et S sur chaque stations du réseau
sismique utilisé. Il faut au moins 4 stations non colinéaires disponibles. Nous
avons donc To;; j=1,...n.

2. Calculer la valeur moyenne du temps d'arrivée Tor

3. Définir le premier tétratdre de 300 m de cOté sur une position initiale. Pour les
séismes volcaniques du Merapi, le premier tétra¢dre a une profondeur de 1000 m
sous le cratere. Nous avons X,y,z; i=1,...,4., les positions des 4 points du
simplex en coordonnées cartésiennes.

4. Calculer le temps de trajet théorique pour chaque point du simplex, Tc(i,j); i=1,..4
j=1,...n, normalisé par la valeur moyenne des temps d'arrivées théoriques
To,(i,j). Le temps de trajet est calculé pour un modéle donné.

5. Calculer l'erreur E par I'équation (IL.31)

6. Déterminer quel point a la plus grande erreur et définir le point qui le remplace par
les critéres décrits sur le diagramme de calcul (Fig.IL25).

7. Continuer de déplacer les points simplex (étape 4) jusqu'au meilleur accord entre
les temps calculés et observés ol l'erreur est inférieure au seuil préfixé. La
position hypocentrale est le meilleur point parmi les points du dernier simplex. La
procédure peut aussi se terminer lorsque la taille du tétraédre se compresse et

devient plus petite que la taille minimale spécifice.
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Figure I1.24. :

Exemple de la géométrie du simplex pour le cas de deux dimensions. La géométrie est
en forme d'un triangle. Les points Px, Py, Pz sont des points d'essai des hypocentres
dont chacun a une erreur residuelle calculée. La méthode du simplex déplace le
Erlangle, donc ces trois points au fur et 2 mesure selon un certain critére. Pour une
étape donnée, c'est le point ayant I’erreur la plus grande qui doit étre déplacé, par
exemple Px. Ce mauvais point peut étre remplacé soit par C, par R ou par E en
fonction du meilleur des trois choix.
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I1.4.5. Répartition des séismes VTA et VITB

Comme il n'y a pas d'étude antérieure sur la vitesse sismique sous le Merapi,
nous utilisons un modéle trés simple: le milieu est homogene avec une vitesse constante
de 3 km/s et le rapport Vp/Vs est de 1.86 (Ratdomopurbo, 1992). Le résultat du calcul
des hypocentres pour les séismes VTA et VIB enregistrés en 1991 est présenté sur la
Figure (I1.26). Ces séismes ont ét¢ enregistrés numériquement avec PCEQ. Les
positions de ces deux types de séismes sont nettement séparés. Les séismes VIB se
trouvent a une profondeur de moins de 1.5 km sous le cratére alors que les séismes
VTA se produisent dans une zone de 2 a2 5 km de profondeur. Une zone asismique a
1.5 km de profondeur est clairement mise en évidence et peut €tre interprétée comme
une manifestation de l'existence d'une poche magmatique superficielle.

Premiérement il est assez remarquable que les épicentres des séismes volcaniques
du Merapi se situent dans un rayon de moins de 1.0 km du sommet. Nous pouvons
imaginer que ces séismes se produisent dans les environs de la cheminée.
L'augmentation de la pression magmatique pendant la période d’activité du volcan (par
exemple avant une éruption) n'a que peu d'effet dans la zone plus lointaine. Ceci
indique que la pression magmatique est faible. Ceci peut étre la raison pour laquelle le

Merapi est un volcan non-explosif.

L'absence de séisme a une profondeur supérieure 8 5 km peut étre due a la
présence de magma ou A une température €levée donc une zone ductile. Le phénomene
de disparition des séismes a partir d’une certaine profondeur, dite profondeur de cut-off
Dc, est un cas fréquent dans les régions volcaniques (Ito, 1990). Dc dans la croiite
varie entre 5 et 25 km. Cette variation est étroitement reliée au flux de chaleur a la
surface et la limite fragile-ductile de la région. L'isotherme de 300°C a 400°C
correspond 2 la barriére entre la zone sismique et la zone non-sismique (Sibson, 1982).
Sur le volcan Unzen, Dc diminue, donc les séismes sont de plus en plus superficiels
lorsque les épicentres s'approchent le volcan (Ito, 1993). Des données sur plusieurs
volcans japonais indiquent que la magnitude diminue en s'approchant du centre
d'activité volcanique. Au volcan Izu-Oshima, Dc est de 5 km au centre du volcan et
environ 8 km dans un rayon de 7 km du cratére. La magnitude maximale baisse de M=7
a 1 km 2 seulement M=3.7 juste sous le cratére. Ce phénomene, tout comme celui du
Merapi, montre que la zone sismogéne est peu profonde dans la région volcanique. La
présence d'une chambre magmatique & la profondeur Dc pourrait expliquer l'influence
de la température sur la répartition des séismes volcaniques. Alors, pour le Merapi, il y
a une probabibilité d'avoir une chambre magmatique a 5 km de profondeur mais nos

arguments sont légers.
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Nous restons confrontés a la question de savoir pourquoi il n'y a pas de séismes
autour de la chambre magmatique, comme par exemple dans le cas du Mt. St. Helens
(Barker et Malone, 1991), mais seulement sur le toit de celle-ci. Pour le Merapi ol
l'activité est presque continue, le magma remonte facilement sans avoir besoin une
pression trés €levée dans la chambre magmatique. C'est normal que la zone de faiblesse
soit a la sortie de la chambre vers le haut. Un séisme se produit dans un milieu
homogene en fonction du critére de Mohr-Coulomb. Dans une région fracturée, le role
des failles préexistences est trés important. Nous pensons que la zone asismique qui se
trouve a 1.5 km de profondeur est une sorte d'une petite poche magmatique ou un
gonflement de la cheminée qui facilite la sortie du magma de la chambre magmatique
sous-jacente et qui maintient le Merapi en activité quasi-permanente. Par conséquent,
lorsque la poche magmatique se remplit, les séismes VTA et VTB se produisent, ces
deux types de s€ismes traduisant une période d'activité. Les premiers résultent de la
montée du magma de la chambre profonde vers la deuxiéme chambre plus superficielle;
les deuxiemes se produisent souvent en forme d'essaim a cause de I'augmentation de la
pression dans la petite poche magmatique. La présence d'une poche magmatique trés
superficielle entre la chambre principale du magma et le sommet empéche que le gaz ne
puisse s’accumuler de fagon trop importante. Le Merapi serait un systéme volcanique
trés ouvert (Blake, 1981), dans le sens oll un changement au niveau de la chambre
profonde a un effet direct sur la zone superficielle.

Cette interprétation est supportée par l'analyse des dépots de produits €ruptifs de
I'année 1984 (Berthommier et coll., 1992) qui a donné une preuve de la présence d'une
mélange mécanique entre deux composants magmatiques faiblement contrastés. A
I'échelle superficielle, cette faiblesse du contraste des deux magmas suggére que
I'éruption de 1984 a ét€ déclenchée par une injection dans la petite poche superficielle
d'un magma issu de la chambre plus profonde.
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(59 Répartition des séismes VTA-VIB (profil). Les deux types de *
séismes sont nettement séparés. Une zone asismique qui se trouve entre
eux peut étre interprétée comme correspondant a la poche magmatique
superficielle. Nous remarquons une profondeur limite d'environ 5 km,
en dessous de laquelle il n'y a plus de séisme.

(b) Répartition des épicentres des séismes VTA-VTB. Il semble que les
séismes VTA soient regroupés au nord-est des séismes VTB.

| | Diagramme du calcul de I'hypocentre par la méthode du simplex
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I1.5. ACTIVITE SISMIQUE ET ERUPTIONS

I1.5.1. Productivité sismique

Au niveau de la sismicité, le Merapi a une activité sismique trés faible et
superficielle. Parmi les séismes volcaniques qu'il produit, seuls les séismes MP
peuvent persister pendant plusieurs mois et cela dans le cas de formation d'un ddme.
Les autres séismes volcaniques disparaissent. Sinon, la sismicité du volcan reste basse.
Nous allons regarder I'évolution du nombre de séismes pendant 12 années depuis 1983
(Fig. 11.27): ceci correspond 2 la période qui suit I'installation du réseau sismique

permanent sur le Merapi.

Nous proposons d'exprimer le niveau de sismicité en nombre d'événements
sismique par jour ( e/j ) ou fréquence journalicre, et également le débit mensuel
(e/mois). Le tableau (IL.4) montre que le niveau de sismicité varie temporerellement.
Les séismes VT (VTB et VTA) sont peu nombreux par rapport aux MP et Guguran et i
faut noter que le débit des séismes VTB est environ cinq fois plus grand que celui des
VTA. A cette étape se pose la question de savoir quel nombre de s€ismes est significatif
pour dire que l'activité du volcan augmente. Il y a deux valeurs: 1.7 e/j en juin 1984 et
environ 1.1 en 1990-1991. La premiére était liée 2 I'éruption de 1984 et la deuxiéme a
I'éruption de 1992. En gros, nous pouvons dire qu’une moyenne supérieure a 1 e/j
pour les séismes VT est significative pour caractériser l'état d’activit¢ du Merapi.
Cependant, les séismes VT ne sont pas I'unique paramétre sismique qui décrit l'activité
du volcan: il y a des périodes d'activité qui ne sont pas précédées ou suivies par ce type

de séisme.

Du point vue de la sismicité, il est important de noter qu'il y a eu deux périodes de
repos: la premiére entre janvier 1985 et septembre 1986 et la deuxiéme entre janvier
1993 et février 1994. Chacune de ces périodes a suivi une éruption: celle de 1984 et
celle de 1992. La sismicité y atteint son niveau le plus bas pour le nombre de séismes
VT de 1 par mois et celui de séisme MP seulement de 1 ou 2 par jour.
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Tableau ILS5 : Flux de séismes du Merapi

Periode VT MP Gug

de a (e:mois) | (e/jour) | (e/mois) | (e/jour) (e/jour)
jan 1983 mai 1984 1 0.03 740 25 2140 71
juin 1984  juil 1984 49 1.70 3284 109 9752 325
aoll 1984 déc 1984 6 0.19 12673 422 17665 589
jan 1985  sep 1986 0.02 51 2 324 11
oct 1986 mar 1987 0.08 1287 43 5453 182
avr 1987 nov 1989 0.05 26 <1 555 18
déc 1989 aoid 1990 36 1.19 29 1 87 3
sep 1990 jan 1992 34 1.13 34 1 142 5
fév 1992 déc 1992 1 0.04 252 8 9089 303
jan 1993  fév 1994 0.5 0.02 37 1 1490 50
mar 1994 nov 1994 3 0.11 838 28 2630 88
déc 1994 18 <1 3757 125

Nous observons aussi que le phénomene d'éboulement est un cas habituel pour le

Merapi qui est indiqué par l'existence des ‘gugurans’. Il y a une tendance a ce que les
Gugurans augmentent avec les séismes MP. Un coefficient de corrélation entre les deux
peut étre estimé par 1'équation de Pearson:

n-Z(X;-Yy) - ZX; - XY

. Vo "x?)- (=X - Vo H¥?)-(EYf (IL.32)

ou X et Y sont les paramétres qui sont supposés étre corrélés. En appliquant cette
équation sur les nombres mensuels de séismes MP et sur les gugurans pendant 12 ans
on obtient :

r= 0.87 (IL.33)

Cette valeur montre que les séismes MP et les guguran ont une corrélation positive.

Cependant, ce coefficient ne prouve pas que ces deux parametres ont un lien de
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causalité. Une assez bonne corrélation entre ces deux types d'événement peut étre
expliquée par le fait qu’ils sont tous deux étroitement liés 2 la formation du dome. Le
coefficient de corrélation de 0.87, qui est une valeur moyenne a long terme, ne garantit
pas que pour une période beaucoup plus courte nous puissions observer une forte
corrélation entre les MP et les gugurans. Par exemple, pendant la période de janvier
1994 3 mars 1994, des gugurans se sont produits sans étre accompagnés par des
séismes MP. Ceci indique que pour le court terme, nous devons considérer la situation

en cas par cas.
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Figure 11.27. : o
Sismicité du Merapi depuis 1983 jusqu'en 1994. En haut: variation mensuelle du

nombre de Gugurans et de séismes MP en échelle [ogaﬂthqﬂgqe. En bas: variation
mensuelle du nombre de séismes VT (VTA+VTB) en échelle linéaire.

I1.5.2. Eruptions de 1967-1969

L'éruption qui a eu lieu au 10 octobre 1967 a ét€ marquée par la croissance d'un
nouveau dome dans le cratére de 1961. Cette éruption est ensuite suivie par des nuées
ardentes dévalant 2 moins de 3 km de distance. L'augmentation du nombre de séismes
était marquée depuis le 18 aofit 1967, environ deux mois avant l'éruption (données du
MVO/VSI, Fig.11.28). Jusqu'au moment de I'éruption, le nombre de séismes ne monte
pas réguliérement, mais reste environ quatre fois plus haut pendant la période
précédente. A cette époque la classification de séismes n’existait pas donc le nombre de
séismes présenté sur la Figure (II.28) est le nombre total de 1'ensemble de événements
volcaniques et avalanches.

En 1969, 1'éruption a commencé le 7 janvier avec une explosion qui a fait un
nuage de cendres de 3 km de haut. Les nuées ardentes se sont écoulées jusqu'a 7 km du
sommet le long les rivieres Batang et Krasak. Le lendemain, une série d'explosions a
détruit complétement le ddme de 1967 en engendrant des nuées-ardentes jusqu'a 13 km
sur la riviere Batang. Quelques nuées ardentes ont dévalé les rivieres Bebeng et
Blongkeng jusqu'a 8 km de distance. Ensuite la phase poste-éruptive a été dominée par
des avalanches, quelque fois ardentes, vers la riviere Batang. Contrairement a I'éruption
de 1967 avant l'éruption de 1969, la sismicité s'est développée plus régulierement a
partir du 9 décembre 1968, environ un mois avant I'éruption (Fig.I1.28).
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Figure I1.28. :

Sismicité avant I'éruption du 10 octobre 1967 (gauche) et sismicité avant I'éruption du
7 janvier 1969 (droite) (Données du MVO). A I'époque, il n'y avait pas encore de
classification de séismes, donc ces nombres cumulent tous les types de séismes.




I1.5.3. Eruption de 1984

C'est I’explosion avec le précurseur sismique le plus court que nous connaissions
(Fig.IL29). Le premier séisme, qui est de type VTA, s'est produit le 27 Mai 1984,
moins de trois semaines avant l'éruption. Il n'y avait pas d'autre séisme qui le suivait
immédiatement, que ce soit des VIB ou VTA. Le nombre de séismes volcaniques
augmente considérablement juste & partir du 5 juin, avec un ou deux séismes par jour
jusqu'au 10 juin. Le taux de sismicité est resté trés bas jusqu’au quatriéme jour
précédant I'éruption. Depuis le 11 juin 1984 les séismes VTB et VTA commencaient a
devenir plus fréquents avec un taux accroissant vers l'éruption. L'augmentation du
nombres de séismes VTA est similaire 2 celle des VTB. Il semble que ces deux types de
séismes soient tous deux des marqueurs inséparables de l'activité éruptive. La
magnitude des séismes volcaniques varie entre 1 et 2.

Sur le sismogramme il se voit que le Guguran monte aussi sa fréquente depuis le
début de juin. Le 11 juin il commence a se fréquenter et & se culminer a une petite nuée
ardente s’est produite 2 03h30 le 13 juin 1984. Durant 3 heures de 10h00 & 13h00, le
sismographe a enregistré des nuées ardentes et des Gugurans continues (Tim G.
Merapi, 1984). Le volcan était complétement couvert par des nuages qui empéchent
l'observation visuelle du volcan. Jusqu’au lendemain matin, l'activité était dominée par
de grosses avalanches presque ininterrompues. La situation du volcan se calmait & midi
du 14 juin. Jusqu'a minuit seules des petites avalanches se sont formées. Cette période
de calme ne dura pas long temps car une grosse explosion, la premicre, a eu lieu a
l'aube du 15 juin a 02h15. Une autre s'est produite & 03h47 et la troisitme a 06h00.
Dans les stations sismiques proches du volcan, les sismogrammes sont complétement
saturés, donc il est impossible d'identifier la différence entre le signal li€ a 1'éruption et
celui correspondant & une grosse avalanche. Gréice a la station sismique MAR, ancienne
station qui se trouve 2 peu prés 2 9 km du volcan, nous pouvons distinguer ces séries
d'éruptions. Sur le sismogramme de MAR, on voit que I'avalanche a un signal avec une
amplitude beaucoup plus petit que I'explosion. Si nous remarquons, l'éruption de 1984
s'est commencée déja le 13 juin 1984 en engendrant des petites nuées ardentes.

La premiére explosion qui a eu lieu 2 02h15 a engendré des nuées ardentes vers
les rivieres Blongkeng, Putih, Batang et Krasak. Dans la riviére Putih, une nuée ardente
atteignit une distance de 7 km. Le panache haut de 6 km provoqua une pluie de cendres
jusqu'a Weleri, Kendal et Semarang, 80 km au nord du volcan (Tim G.Merapi, 1984).
Vers midi, une série d'explosions engendra un panache de 2 km et une nuée ardente de

6 km le long de la riviére Putih. L'activité éruptive se prolongea par des avalanches de
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laves rougeoyantes. Le cratére a ét€ vidé le 15 au soir, c'est a dire que tout l'ancien
dome, le dome de 1979 d'environ 3.6 million m3 de volume avant I'éruption, a été
complétement détruit. Le lendemain, des nuées ardentes se sont poursuivies avec un
intervalle de plus en plus long.

L'éruption de 1984 nous rappel a I'importance de la surveillance 'existence d'une
période calme juste avant I'explosion principale d'un volcan. Ce phenoméne d'un court
repos avait été remarqué sur le volcan Asama (Shimozuru et Kagiyama, 1989).

Durant le mois juin, nous observons un événement complet, au sens du Merapi. Il
y a des séismes VTA et VIB a la période pré-éruptive. Beaucoup des nuées ardentes se
produissent durant I'éruption et ensuite la formation du dome accompagnée par des
séismes MP et des Guguran aprés I'éruption. Cela devient un exemple de phénoméne
éruptive typique du Merapi (Berthommier et coll., 1992).

L'activité post-€ruptive a ét¢ dominée par des séismes MP et des avalanches.
Nous remarquons un saut du nombre de séisme MP a partir du 24 juin, environ 10 jour
apres I'éruption. Des centaines de séismes par jour ont marqué le début de la phase de
formation du déme. Un nouveau déme est né se mettant sur la position de l'ancien
dome de 1979. Les séismes MP et les avalanches on cessé en mars 1985. Le dome
restait stable jusqu'a I'éruption de 1986.
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Figure I1.29. :

Sismicité de I'éruption de juin 1984. Les séismes VT sont représentés en fonction de
leur profondeur approchée et en fonction du temps (échelle de gauche). Le nombre
journalier de gugurans et de séismes MP est représenté sur I’échelle de droite.
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I1.5.4. Eruption de 1986

Aprés une période de repos de plus d'un an, l'activité a recommencé par des
nuées ardentes (environ 16 nuées) le 10 octobre 1986. Sur les sismogrammes, nous
observons des traces de pluie durant quelques heures sur la station PUS, ce qui indique
que la pluie tombait au sommet. Cette événement est ensuite suivi par l'apparition
d'une nuée-ardente vers le flanc sud-ouest du volcan. L'activité n'a pas été précédée par
des séismes VT. Des pluviométres dans les postes d'observation autour du volcan
avaient enregistré 'augmentation des chutes de pluie au cours de la deuxieme semaine
d'octobre (Tableau I1.6, données du MVO/VSI).

Tableau IL6: Chutes de pluie moyennes par jour
( Octobre 1986 )

Poste l1ére Semaine 2&me Semaine
Plawangan 20.5 165
Babadan 0 68
Ngepos 59 147

A partir du 15 octobre, le nombre de séismes MP a augmenté remarquablement,
de moins de 3 séismes par jour, le flux normal, 2 centaine de séismes par jour. Le 22
octobre, nous avons enregistré 272 séismes MP. Les sismographes ont enregistré aussi
des avalanches, jusqu'a plus de cing cents éboulements pendant la troisiéme semaine du
mois. En fin octobre, nous avons observé que le ddme avait complétement changé de
morphologie. Les pointes de rocher qui marquaient la surface du dome de 1984, ont
disparu: le ddme devenait plus lisse (Fig.I1.30, en haut). Il y a une relation étroite entre
I'apparition de nombreux de séismes MP et la croissance frontale du dome.

Nous observons l'existence d'un délai entre la premiere nuée ardente le 10
octobre et le début de l'apparition des séismes MP le 15 octobre. Ce phénomene est
similaire 2 celui que 1’on a observé aprés I'éruption de 1984. La période de délai de 5
jours a ét€ marquée que par une séquence de nuées ardentes. Quelque soit le type
d'activité éruptive, 1’apparition le séismes MP suppose que la lave est suffisamment

freinée lorsqu'elle sort du conduit volcanique, mais toujours avec un débit important.
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Cette activité volcanique sans précurseur sismique profond ou peu profond est
une activité typique non-explosive. La sismicité est dominée par des séismes MP et des
avalanches. Aucun tremor ni séisme LF n'est présent. Entre octobre 1986 et janvier
1987, le flux de lave qui construit le dome culmine, environ 15.000 m3 par jour. A
cette période, la croissance s'est faite sur 'ensemble du dome. Apres février 1987,
seule la partie sommitale du dome s’est développée, donc le changement de la
morphologie est partiel. Le développement partiel du dome indique que celui-ci est déja
stabilisé, donc les séismes MP sont moins nombreux. L'activité a cessé en fin d'année
1987 et le nombre de séismes MP est revenu a un niveau normal. Le volcan a retrouvé
une petite période de repos pendant un an et demi jusqu'au milieu de l'année 1989.
Lorsque l'activité s’est terminée, il est estimé que son volume est d'environ 2.5 million
m3, c'est donc le volume total de lave produit par la séquence d'activité de 1986.

IL.5.5. Eruption de 1992 (Fig.I1.31)

Aprés la disparition des séismes VTA pendant 4 ans aprés l'éruption de 1984,
deux séismes VTA se sont produits en 1988. Le premier le 20 juin 1988 a 08:41 avec
une magnitude de 1.8 et le deuxiéme le 27 aoiit 1988 & 02:47 avec une magnitude de
1.3. Ce sont les seuls séismes pour I'année 1988. Cette période de repos a séparé le
cycle d'activité de 1992 de celui de la formation du déme en 1986-1987. Selon le
résultat de la relocalisation des hypocentres du MVO, les deux séismes ont des sources
3 7 km et 4.5 km sous le cratére. Donc, le séisme de juin 1988 est le séisme le plus
profond connu depuis linstallation du réseau sismique permanent du Merapi.
L'interprétation de celui-ci est pourtant difficile car il n’a été enregistré que sur les
sismogrammes papier; la localisation est moins bonne que celle que nous obtenons en
1991.

La sismicité de I'année 1989 a une tendance 2 s'accroitre bien que le nombre de
séismes volcaniques reste encore petit, environ 4 séismes par mois. C'est pendant cette
année la que l'apparition de tremors de basse fréquence et de I'essaim de séismes VTB a
été remarquée. Le premier tremor de 1.6 Hz est présent pendant deux jours du 4 au 5
septembre et est suivi par celui de haute fréquence de 4 a 6 Hz jusqu'au 10 septembre.
La fréquence du tremor a été estimée directement sur le sismogramme papier en
comptant le nombre de pics par seconde. Un autre tremor s'est formé le 19 septembre.
Nous n'avons pas observé ce type de tremor avant I'éruption de 1984. Ensuite le
premier essaim de séismes VTB a été observé le 7 décembre 1989: environ 45 séismes
ont en lieu durant 5 heures, soit environ 9 séismes par heure. Le phénomene d'essaim
domine l'activité sismique tout le mois de décembre. Un essaim peut durer de quelques
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Figure I1.30. :

Eruption de 1986. (a) Esquisse du dome dessinée en se basant sur des photographes
prises depuis le bord sud du cratére, de Gegerbuaya. (b) Variation du nombre de
séismes MP. (c) Zoom sur la sismicité peu de temps avant |'éruption. '
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minutes jusqu'a plusieurs heures. Le 23 décembre a 08:50 s’est produit I'essaim le plus
important avec environ 150 séismes de -0.6 a 2.5 de magnitude; il s'est terminé le
lendemain a 22:00. Les événements des années 1988-1989 font partie du début du cycle
d'activité qui a culminé avec l'éruption de 1992.

En 1990, a partir du mois de mars les nombres de séismes VTA et VIB a
augmenté remarquablement et a culminé par un essaim de plus de 200 séismes VIB
accompagné par une dégazage important sur le cratere le 26 aoiit 1990 (avec un panache
de 1 km de hauteur). Juste aprés cette activité, les séismes VTA disparaissent
brutalement pendant les deux mois qui suivent. Nous ne savons pas s'il y a une relation
directe entre le dégazage et la disparition des séismes VTA parce que les deux
phénomenes se sont produits dans des zones de profondeurs différentes. Il se peut que
ceci soit dii au rdle du magma sous pression dans la chambre magmatique qui joue
comme une bouchon pour le fluide magmatique qui vient de la zone plus profonde.
Lorsque la pression diminue par le processus de dégazage le mouvement de fluide
magmatique entrant dans la chambre magmatique s'effectue sans engendrer des séismes
VTA. Les séismes VIB aussi diminuent de fagcon assez immédiate pendant trois
semaines; ceci peut étre dii & une diminution de la pression de gaz & l'intérieur du
conduit magmatique. Ceci nous conduit vers une interprétation dans laquelle les séismes
VTB auraient été déclenchés par une accumulation de gaz dans la poche magmatique
superficielle ou dans le conduit magmatique.

Des séismes VTB ont continué a se former avec un flux d'énergie a peu prés
constant jusqu'au juin 1991. En revanche, pour les séismes VTA, 1’énergie mensuelle
s'est accrue. Nous observons aussi la réapparition de séismes LF et de tremor qui a
marqué la sismicité de 1991 comme celle des années précédentes. Les quatre types de
séismes, VTA, VTB, LF et tremor ont atteint leur maximum d'énergie simultanément au
mois de septembre. La sismicité a alors diminué pendant la période de quatre mois qui a
précédé 1'éruption. Cette période de repos est marquée par l'apparition de séismes MP
jusqu'au moment de I'éruption.

L'éruption de 1992 a été précédée par la formation d’un nouveau déme en janvier
1992 sans que le dome de 1986 ne soit détruit et par des chutes de pierres et des
avalanches ardentes. Ce nouveau dome s'est situé sur la partie nord du cratére actuel.
Le 20 janvier 1992, une avalanche de lave rougeoyante glissa sur le flanc ouest du
volcan. Cette avalanche était observable depuis les postes d'observation de Babadan et
de Ngepos. Le 24 janvier, le statut waspada (1¢re alerte) a été déclaré. En fin janvier le
volume du dome était d’environ 2 millions m3 (Subandriyo et coll., 1992). La premiére

87




EXPLOSION

nuée ardente a eu lieu le 31 janvier 1992 et a parcouru une distance de 800 m. Apres -
avoir observé des nuées ardentes du 1 février 1992, I'état d'alerte a été augmenté 2 siagd ?.»%::,go E TR 2 FEVAEM
(deuxiéme alerte au-dessus de 1'état normal). L'éruption s'est faite le 2 février apres §2 [ THEMOR
midi. Le détail de l'activité est le suivant (Tjetjep, 1992; Tondeur 1992): L F
12h31 : une série de 7 nuées commence, atteignant des distances comprises 5
entre 800 et 1500 m. i3
13h57  : les nuées ardentes se poursuivent toutes les minutes, jusqu'a 2.5 km. ) !
14h30  : 2 cause de la continuité des nuées-ardentes, la troisiéme alerte, siap, a g :%E |
été déclenchée. ~
16h05 : une petite explosion s produit dans le cratere pendant 4 minutes _
engendrant une nuée ardente atteignant 4.5 km de distance et un g g
panache de 2.6 km de haut. -
16h35 : une autre explosion a eu lieu pendant trois minutes. L'activité éruptive R
s’est prolongée jusqu'a 19h33. Les explosions et les nuées ardentes §§ 13 T |
ont cessé 2 22h30 mais des avalanches rougeoyantes ont continué a se ' 960 |
produire. b TR
(Sdl;.rC) .
1.2 ,‘iﬁ; gﬁl:t{aguﬁ: g
Aucune évacuation n'a été faite pendant la crise. Durant quelques jours apres 1 - Erupti
I'éruption, l'activité a été dominée par des avalanches de laves rougeoyantes la nuit et Shallow “¥eh2, b0
quelque fois accompagnées de nuées ardentes. Le 7 février, 9n23, une avalanche de "
lave importante avec une nuée-ardente dévalait le flanc ouest du volcan. Le panache en 0.6
forme de champignon s'est élevé 2 2.5 km au dessus du sommet. i *
L'éruption de 1992 s'est terminée par la formation d’un dome, celui de 1992. En 020 » "
juillet 1993, le dome a atteint une altitude de 2925 metres, soit a peu prés 100 metres Deep s e
plus haut que celui de 1984. L'analyse pétrographique a montré que la lave de i
1'éruption 1992 a un teneur en silice de seulement 51 % (poids). Donc cette lave est 1988 1989
beaucoup moins acide que les laves précédentes. -0-‘f2“0 . "
Day (1=1Jan 1,1989) Day (julian) —
Figure I1.31. :

(a) Sismicité de I'éruption de 1992. Le tremor est quantifié en calculant la somme
rnai.nsucue de leur durée en minutes. Les séismes volcaniques sont exprimés en
calculant leur énergie totale et les Guguran par le nombre d'événements mensuel.

(b) Evolution des séismes VTA et VIB depuis le premier séisme du cycle en juin

1988. Ils sont représentés en fonction de leur . -
1988. 1 tEs profondeur approchée et du temps.
jour julien 1 est le 1 janvier 1989. Les alignements verticagx marquent la prgsenﬁg

d’essaims intenses de VTB depuis la fin 1990.
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I1.5.6. Activité éruptive typique du Merapi (Fig.I1.32)
Apreés l'installation du réseau sismique permanent il y a douze années, le Merapi a

eu des périodes d’activité trés variées. En principe, du point de vue de la sismicité, nous

pouvons distinguer deux types d'activité éruptive:

1. Activité éruptive précédée par des séismes VTA et VTB.

L'éruption de 1984 est un bon exemple de ce type d'activité. La caractéristique est
que l'explosion s’accompagne de deux directions d’expulsion des matériaux
éruptifs: la direction verticale et I'horizontale. La répartition des retombées aériennes
est donc suffisamment étendue; elle peut atteindre jusqu'a 80 km de distance suivant
la direction du vent. La puissance d'une éruption dépend de la pression de gaz dans
la poche magmatique. La pression de magma dans ce type d'activité est suffisante
pour créer des séismes VTA et VTB. Sil'on compare les deux éruptions en 1984 et
en 1992, il est clair que celle de 1992 est moins forte. La principale différence entre
elles est la condition avant 1'éruption. L'événement de 1992 est précédé par une
sortie de lave ce qui n'était pas le cas pour l'éruption de 1984. Cette sortie provoque
une diminution de la pression du magma au moment de l'éruption. Apres
l'observation sismologique des douze derniéres années, l'intensité d'une explosion
semble dépendre de la situation juste avant I'éruption et non pas de la longueur de la

période des précurseurs.

2. Activité éruptive non précédée par des séismes VTA et VTB

Cette activité est étroitement liée 2 la formation de dome. Les activités de 1986 et
de 1994, par exemple, appartiennent dans ce type d'activité. La sortie de lave est
presque asismique parce que la pression magmatique est moins grande que celle du
premier type décrit ci-dessus. L'étape finale peut €tre terminée par une formation de
nuées ardentes de glissements, comme la crise du 22 novembre 1994.

Nous avons rappelé au début que Hartmann (1935) a proposé quatre types
d'éruptions du Merapi. L'éruption de 1984 est un exemple de Type-B. Par contre les
trois autres éruptions: 1986, 1992, et 1994 ne ressemblent & aucun type décrit par
Hartmann. L'éruption de novembre 1994 est la plus proche du Type-A sauf que
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I'éruption de novembre 1994 n'a pas initialisée par une explosion. En principe si nous
analysons en détail, chaque éruption a sa propre chronologie. La position du déme joue
toujours un role important dans l'activité éruptive du volcan.

Nous proposons donc quatre étapes d'éruption Merapienne typique des années
80-90 (de gauche a droite dans la Figure (I1.32). La premidre colonne est toujours
occupée par le déme. L'éruption explosive ne peut se produire que dans la deuxiéme
colonne et seulement s'il y a des séismes VT, ce qui signifie que la pression
magmatique est suffisamment élevée. Nous devons cependant noter que ces séismes ne
garantissent pas que I'éruption sera toujours explosive. Le troisiéme étape est liée 2 une
coulée de lave ou une explosion mineure. La coulée peut durer entre une semaine et dix
jours. La lave qui sort est directement transformée en nuée ardente. C'est une sorte de
prolongement de 1'éruption elle-méme.

La derniére phase d'une éruption est la formation du dome. Ensuite le déme peut

rester stable jusqu'a la prochaine activité ou il peut glisser en engendrant une forte série
de nuées ardentes.
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Figure I1.32. :

Eruptions des années 80-90. Nous observons que les éruptions du

Merapi sont trés variées. Les quatres dernieres ne se ressemblent pas Ieizs1
unes les autres. La premiére étape dq _chaque serie est occ(:lupee p[ar L
présence du déme pré-existant. Les séismes VT ne se produissen rr? 4
dans le cas d'éruptions plus explosives (au sens du Merapi), par exemp
pendant I'éruption de 1984 et celle de 1992.

92

zone superficielle
solidifiee

. APPORT MAGMATIQUE

zone superficielle
non-solidifiee

SURPRESSION PAR :
CRYSTALLISATION
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Figure 11.32 (suite). :

Deux types d'activités eruptives du volcan Merapi.

(A) L'activité eruptive précédée par l'apparition de séismes VTA et VTB.
Un magma en provenance d'une zone profonde monte vers la
chambre magmatique superficielle. Cet apport provoque l'apparition
des séismes VTA, et l'augmentation de la pression dans la chambre
magmatique. La surpression dans la chambre magmatique déclenche
des séismes VTB. La pression peut augmenter brutalement.
L'eruption en 1984 et celle de 1992 sont exemples de ce type de
phénomene.

(B) L'activité eruptive sans aucun séisme VTA ni VTB. Dans ce genre
d'activité la surpression resulte de la processus de cristallisation du
magma dans la chambre magmaique. La pression augmente

.lentement. L'éruption se produit environ deux ans apres celle décrite
en (A), alors la zone superficielle n'est pas encore solidifiée.
L'éruption est moins explosive par rapport a celle de (A). Les
activités en 1986 et 1994 sont de ce mécanisme.
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CHAPITRE III

ETUDE DE DOUBLETS TEMPORELS




III.1. Introduction

Le Mérapi n'est pas un volcan riche en séismes. Cependant, nous avons
remarqué la présence de nombreux séismes superficiels de type VIB qui se produisent
souvent en forme d’essaims. Certains parmi eux présentent des traces trés identiques
sur les sismogrammes. Des séismes similaires ont été remarqués pour la premiére fois
en Californie par Geller et Mueller (1980) supposant que la similarité était le résultat
d'un reldchement de contraintes répétitives sur une méme faille.

Le terme doublet est utilisé pour appeler deux séismes ayant une forme d'ondes
trés semblable (Poupinet et al., 1984; Frémont, 1984; Fréchet, 1985). Un autre terme,
multiplet, est utilisé de la méme fagon pour plus de deux séismes. Les doublets ou les
multiplets peuvent étre divisés en deux catégories : spatial et temporel.

Un doublet spatial correspond & deux séismes similaires qui ont lieu dans un
intervalle de temps compris entre quelques minutes jusqu'a quelques heures. Ils
peuvent se former par exemple comme des répliques durant une période de réactivation
d'une faille. Ils servent & déterminer précisément I’orientation d'une faille en étudiant
leur répartition dans I’espace (Frémont et Malone, 1987; Ito, 1990).

L'autre type de doublet, les doublets temporels, correspond & deux séismes
identiques qui se produisent avec un grand intervalle de temps, de l'ordre de plusieurs
mois voire méme quelques années. La ressemblance montre que le trajet du rai de la
source vers le récepteur est essentiellement le méme. Lorsque l'intervalle de temps est
important entre les deux séismes, le milieu traversé par les ondes pourrait subir une
évolution physique. Si c'est le cas, les deux séismes du doublet ne sont plus
completement identiques. Alors, ce type de doublet peut servir pour étudier la variation
temporelle de comportement du milieu en analysant des petits changements sur les
sismogrammes.

Une région volcanique, particuliérement lorsqu'un volcan présente une activité
persistante, est normalement trés fracturée. La montée du magma vers la surface peut
engendrer la réapparition de séismes sur des failles préexistantes. Des séismes qui se
produisent sur la méme faille présentent 4 peu prés la méme forme, le phénoméne de
multiplets a lieu. La présence de fluides dans le conduit volcanique et de gaz dans des
fractures peuvent faire varier les caractéristiques physiques du milieu. Ces changements
peuvent €tre li€s au mécanisme ou au cycle du systéme volcanique. Les effets de la
température et de la pression peuvent apparaitre dans l'activité volcanique en général, et
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dans la sismicité du volcan en particulier. C'est ainsi que dans le cadre de notre
contribution 2 la prévision volcanologique, nous nous sommes intéressés a appliquer

l'analyse de doublets temporels au Merapi afin de comprendre le comportement du

volcan durant son activité.

II1.2. Identification de doublets

Parmi les séismes du Merapi de type VTB, nous avons remarqué l'existence de
multiplets. Il n'y a pas du tout de doublet de séisme du type A. Pour trouver des
doublets, nous comparons a 'oeil les signaux un par un. Nous avons trouvé quatre
types de doublets (Fig.IIL1, IIL.2, I11.3). La couverture temporelle varie d'un multiplet
3 l'autre. Le multiplet-1 couvre une période de 9 mois de janvier a septembre 1991.

La Tableau (IIL.1) montre que 63 séismes sur un total de 226 séismes de type
VTB enregistrés par le PCEQ dans 'année 1991, soit a peu prés 28%, sont des
multiplets. Pour savoir de quelle zone ils viennent, nous déterminons la position
absolue de chaque multiplet. Au lieu de calculer I'hypocentre de chaque séisme dans le
multiplet et de faire la moyenne des positions des hypocentres calculés, nous avons
d’abord fait la moyenne sur chaque station de toutes les traces normalisées, comme une
sorte de stacking, et ensuite nous avons effectué la localisation. Le stacking est effectué
apres avoir aligné toutes les traces sur le pic de la phase P. Les traces de stacking sont
présentées sur les Figures (II1.4). Cette procédure de superposition augmente le rapport
signal sur bruit et la netteté de l'arrivée de la phase P, ce qui facilite le dépouillement. La
localisation est faite par la méthode simplex décrite auparavant et en supposant que le
milieu est homogene avec une vitesse de 3 km/seconde. La géométrie simplex de départ
est un tétraddre de 500 métres d'aréte. Le systéme cartésien est utilisé avec l'origine
positionnée dans le cratére 2 7° 32' 25.3"S, 110° 26' 46.8"E et 2 l'altitude de 2925 m.
Le résultat est présenté sur la Tableau (IIL.1).

Tous les multiplets se situent a une profondeur de moins de 1 km sous le
sommet. Parmi les quatre multiplets examinés, I'erreur résiduelle obtenue pour le
multiplet-1 est la plus petite (six fois plus faible que la valeur des autres multiplets).
Clest aussi le multiplet pour lequel la magnitude varie le moins. Tous les séismes ont
une magnitude Ml supérieure a 0.7. Pour le multiplet-2, la plupart des séismes ont une
petite magnitude, seulement 14 séismes ont une magnitude supérieure a 0.7. Dans
l'analyse qui suit, nous n'utiliserons que le Multiplet-1 et le Multiplet-2. Ce choix a été
fait parce que dans ces deux multiplets, on peut trouver un séisme presque chaque

mois, autrement dit les séismes sont bien répartis temporellement.
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Tableau IIL.1 : Quatre multiplets du Merapi en 1991

Multiplet Nombre X. Y. Z. Res. Couverture
de séismes (km) (km) (km) (sec) (mois)
Mult@plct—l 10 0.089 -0.658 0.590 0.025 9
Mult}plct-Z 41 0.176 0.210 0.930 0.149 10
Multgplet-3 6 0.221 -0.154 0.751 0.130 11
Multiplet-4 6 0.087 -0.282 0.139 0.253 2
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Figure II1.1. :
Les séismes du Multiplet-1 enregistrés par la station PUSV
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Figure II1.2. :
Les séismes du Multiplet-2 enregistrés par la station PUSV
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Les séismes du Multiplet-3 enregistrés par la station PUSV
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Figure I11.3b. : _
Les séismes du Multiplet-4 enregistrés par la station PUSV
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Figure I1L.4:
(a) Les traces ‘stacking’ du Multiplet-1

(b) Les traces ‘stacking’ du Multiplet-2
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Figure II1.4 (suite):
(c) Les traces ‘stacking’ du Multiplet-3
(d) Les traces ‘stacking’ du Multiplet-4
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111.3. Cohérence

La similitude des séismes indique l'existence d'une relation linéaire entre eux.

Ceci nous conduit au phénomene de filtrage. Le filtre de Wiener G est un filtre qui relie

les deux signaux stationnaires sy(t) et so(t). Dans la pratique, nous cherchons a trouver

ce filtre en minimisant l'erreur e(t) dont:
ety =s1(t)-G*(s2(t) (1I1.1)
Dans le domaine fréquentiel, on peut écrire:
e =S1(f)-G®) .S (1IL.2)
Ele(f) . S2()*] = E[S1(H)-S2()* - G().S2(9)-52(D*] (IIL.3)

Le symbole E[...] signifie I'espérance. Le bruit e(t) est non corrélé avec sy(t) donc le

terme 2 gauche est nul et on arrive A
G(f). E[S2()-S2(H)*] = E[S1(D).S2(D)*]
d'od
G(f) =E[Si1(f).S2(D*]1/ E[S2().52(D)] (1I1.4)

qu'on écrit habituellement:

G =vi2/v2 (111.5)

ol 12 et Y2 sont l'interspectre de Si(f) et Sa(f), et 'autospectre du deuxiéme signal,

respectivement.

L'équation ci-dessus est une estimation du filire de Wiener. Or, iy a toujours
dans la réalité le bruit e(t). Nous pouvons écrire autrement 1'équation (IIL.2) :
S1(f) = G() . Sa(f) +e(f) (I1L.6)

d'ot par l'opération quadratique on trouve :
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S1(f) S1())* = G().G(H* S2().S2(H* + e(f).e(f)* (I1.7)
Ceci s'écrit plus simplement comme

M =GO 122 +Yee
donc

Yee  =711-IG®HR. 22

En faisant la substitution de (III.5) on trouve

Yee  =7Y11- 1227y (I1L8)
On obtient

Yee =7Y11(1-C(H2) (111.9)
ol

CH? =2/ (yi1.722) (II1.10)

C(f) est la cohérence entre deux signaux sy(t) et sp(t). Si on définit r(f) comme le
rapport signal sur bruit :

r®2  =(GMOZ12)/Yee (ITL.11)
donc

Yi1lee =1+1(H2 (II1.12)
et on obtient

CH?2 =(1-1/(f))05 i (1I1.13)

r(f) a une valeur entre 1'infini, lorsqu'il n'y a pas du tout de bruit, et 1 lorsque le signal
n'est dominé que par des bruits. Pour un signal ol le bruit est nul, la cohérence C(f)
sera égale a 1, par contre pour un signal trés bruité, C(f) est égale a 0. En substituant
I'équation (II1.10) dans celle de (IIL.5), on peut obtenir :
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G(f) =CMd . (y2)0d (111.14)

Ceci montre que pour une cohérence égale a 1, le filtre de Wiener est égal au rapport
spectral classique. Nous allons donc utiliser le module de G(f) de I'équation (I11.5),
comme l'estimation du rapport spectral entre deux signaux. Le filtre de Wiener est décrit
en supposant que les deux signaux sont stationnaires et sont corrélés de facon linéaire.
La cohérence est dérivée de la méme condition, ce qui signifie que toutes les parties non
stationnaires et non linéaires sont regardées comme des bruits. Sa valeur ne dépend
fortement que du rapport signal sur bruit et c'est le parametre qui représente le degré de
ressemblance entre deux signaux. Dans le cas de doublets ol les séismes sont

similaires, la linéarité est dominante.

I11.4. Calcul du délai

Le calcul de délai entre deux séismes similaires est effectué en utilisant la
caractéristique de la fonction d'intercorrélation. Dans le domaine du temps, la fonction
d'intercorrélation entre deux signaux completement identiques aura un maximum juste 2
l'origine, pour t égal a zéro. Pour estimer le délai entre deux signaux similaires, il suffit
donc de calculer la position du maximum de la fonction d'intercorrélation. Dans ce
travail, le délai est calculé par l'analyse spectrale (Frémont, 1984). Supposons quil y
ait deux signaux sj(t) et sa(t) qui peuvent s'écrire comme suit :

si(t) =s(t)+bi(t) (I11. 15)
so(t) = k.s(t-T) + ba(t) (II1. 16)

ol by(t) et by(t) sont des bruit non corrélés entre eux et entre chacun de ces bruits et le
signal s(t), T est le délai entre les deux signaux. Les transformées de Fourier de ces

signaux sont:

Si(f) =S +Bi(f) (I1L 17)
So(f) = k. S(f) exp(2in.f.7) + Ba(f) (111. 18)

La fonction d'intercorrélation I'y2 entre s (t) et so(t) est liée a sa transformée de Fourier

12 par le théoréme de Wiener-Kintchine :

viz =TF(T12) (I11. 19)
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L'interspectre 7y est égal a:

Y12 =Si1(f) . Sa(H)*
=k. S(f)2. exp(2im.f.t) + S(f).B2(f)* + B1(f).So(H)* (III. 20)

D'aprés nos hypothéses relatives aux bruits by(t) et ba(t), nous pouvons simplifier
I'équation ci-dessus sous la forme:

vi2 =k S(fH)2. exp(Rin.f.1) (IIL 21)

Le spectre de phase de la fonction y12 vaut :

of) =2rn.f.7 (TII. 22)
L'erreur sur la phase est (Glangeaud, 1981; Frémont, 1984)

o@2(H)= (1/IC(H? - 1))/ (2BwT) (I1L. 23)

ol By, est la bande passante et T est la durée du signal de lissage, C(f) est la cohérence
entre deux signaux dans la fenétre concernée. Aprés (I11.22), la phase de l'interspectre
est une fonction linéaire de la fréquence f avec une pente p qui dépend du délai 1. Le
délai peut étre donc calculé par: |

T =p/2
p/2n (I11. 24)

Dans la pratique, la longueur de la fenétre est environ 1.28 secondes. Cependant pour le
calcul de délai entre les phases P, la longueur de la fenétre commence 32 points avant
l'arrivée de I'onde P et se termine juste avant I'apparition de la phase S. La pente de la

ph?se ¢(f) est calculée par une régression linéaire pondérée (Gatland, 1993), avec un
poids égal a l'inverse carré de l'erreur og(f). ,

II1.5. Relocalisation

Le principe est que si les positions de deux séismes sont exactement identiques
le délai de temps d'arrivée est constant dans toutes les stations. Si les deux séismes on;
des hypocentres peu séparés, le délai de temps d'arrivée n'est plus constant. Il y a une
différence de délai d'une station 2 l'autre. La station qui se trouve sur la prolongation de
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l'axe reliant deux sources aura le délai le plus grand. Par contre, les stations qui se

situent sur le plan perpendiculaire a cet axe, et 3 la méme distance de deux séismes,

auront un délai minimum. Ainsi, l'orientation relative des sources modifie la variation

du délai d'une station a l'autre.

Pour un nombre de N séismes, il y aura N(N-1)/2 combinaisons possibles.
e & calculer. Par

ne station donnée, il y aura également N(N-1)/2 de décalag

Pour u
exemple, dans le cas de 4 séismes, il y a 6 combinaisons:
Séisme Séisme délai
1 2 D1
1 3 Di3
1 4 D14
2 3 D23
2 4 D24
3 4 D34

Si le séisme numéro 1 est pris comme référence, nous n'avons besoin que des vraies

valeurs de délais : T12, T13, T14, qui ne sont pas exactement égales a D2, D13, D14,

respectivement. Ces valeurs sont déduites par la relation:

Tij = Dkj-Dki+e (111. 25)

oll e est l'erreur liée au degré de similitude, ou la cohérence. Cette équation peut étre

résolue par la méthode de moindre carré :

1 0 0 D12
0 1 0 D13
0 0 1 112 D4
-1 1 0 T3 = Dys
-1 0 1 T14 D4
0 -1 1 Day
qui s'écrit
[G].7 =D (111. 26)

est résolue par la méthode de décomposition des valeurs

Cette équation matricielle
11., 1986). Apres avoir obtenu Til,

singuliéres avec le programme SVDCMP (Press et co

la relocalisation des séismes d'un multiplet est faite par la technique décrite par Fréchet

(1985). Le résultat est présenté sur les figures (T11.5a, 5b,5¢,5d).
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Malgré la limitation du nombre de stations qui existent, nous avons pu
relocaliser les séismes des multiplets. Cependant, le résultat obtenu montre une
tendance a la répartition relative des séismes selon une orientation est-ouest, qui est la
n}éme:. Pour tous les multiplets. Nous pensons que c'est une apparence due 3 la
rep:i\rtltlon azimutale des stations sismologiques. Sur le Merapi, nous n'avons pas de
station sur le flanc oriental du volcan, donc le contrdle de I'orientation est-ouest reste
faible. Nous pouvons espérer que s'il existait une station sur le flanc est du volcan, la
répaf'tition des séismes des multiplets serait plus concentrée. Donc, I'écart spa;ial
maximum présenté dans le résultat de la relocalisation est beaucoup plus grand que
dans la réalité.

Tableau III.2. Liste des séismes des Multiplets

Yo : amplitude de déplacement  bases fréquences
Mo : moment sismique
M : magnitude dérivée du Mo

N: nombre de stations enregistrant le séisme
X,Y,Z :positions relatives basée sur I'hypocentre sur Tableau III. 1

Multiplet-1
Séisme Heure Yo Mo M N X Y Z
(pm) (expll) (m)

(m) m
9101211X 18.25 0.10 5.1 1.0 6 939 -657.1 f594)6
91012129 2032 0.10 5.1 1.0 6 89.0 -658.0 _590.0
9102160G 14.14 0.06 3.0 0.7 6 88.5 -658.2 :591:2
9103280A 15.30 0.15 1.9 1.1 4 91.8 -658.9 591.4
91040610 20.25 0.07 3.6 0.8 6 101.2 -657.9 593'0
9105170A 07.46 0.20 99 1.3 4 953 -657.9 590. |
9105170L 08.58 0.08 39 0.8 4 97.7 -658.0 -589'7
9106220F 13.48 0.9 4.5 09 5 92.6 -656.6 593'1
9106220Z 18.12 0.18 9.9 1.2 5 527 -657.2 5929
91090405  05.04 0.07 36 08 6 774 -654.1 i88'7
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| Multiplet-2
Séisme Heure Yo Mo M N X Y z l
(um)  (expll) (m) (m) (m) I
| 9101211H 1801 070 35! 1.0 6 1551 2200 9192 |
9101211K 1806 003 0.5 -0.6 6 1636 2108 9279
9101211L 1807 022 LI0 04 6 1760 2100 9300 \‘
91012128 2030 008 040 -0 6 181.8  208.1 9296
9101282 2128 007 033 -0.2 6 1767 2094 9273
91012120 2158 005 023 -04 6 1782 2103 9320
9101212R 2207  0.12 0.60 0.1 6 179.1 2089 9312 Multiplet-3
91021603 1140 060 301 0.9 6 1771 2103 9318 )
91021605 1206  0.04 0.20 03 6 1776 2078 9322 . Séisme Heure Yo Mo M N X Y z
m eXx
A R T g = b5 S e @ e e o
: ; j ; 1 : 3L 91021300 0241 028 1.40 ' 278 -1238 7183
91021601 1543 007 3.51 02 6 1775 2096 9313 ooy 0.5 6 210  -1540 7510
| 9l02160P I7.11 200 100 15 6 1748 2097 9309 43 020 100 03 6 2418 -1585  760.1
9102160Q 17.13 025 125 06 6 1734 2116 92838 91032800 0510 012 060 Ol 5 2664  -1504 7506
ol02160R 1716 070 351 10 6 1734 2117 9285 3:??:;23 :1’?;(', i T . 1841 -1592 7576
| 9104061X 2209 012 060 Ol 6 1743 2088 9303 : a2 2 a3 6 1396  -1634 7754
I 91040628 2245 006 030 02 6 1725 2115 9293
| 9104062F 2259 010 050 00 6 1699  209.1 9277
9104062H 2302 100 501 Il 6 1797 2126 9351 Multiplet-4
9104062L 2330 040 200 07 6 1723 2042 9343 S¢isme  He
9104062N 2336 020 100 03 6 1703 2113 9341 L Mo M N X Y z
9105170B 0747 030 1.50 L5 4 1714 2106 9251 9101212A 2051 f,"m) exptl) (m) (m) (m)
9105170F 0802 100 50 L1 4 1716 2094 9258 9101212D 2105 0': Z[:l] ('); 6 0852  -2827 1396
91062204 1149 022 L1004 5 170.1 2061 9352 : - : ; 6 087. p
91062206 1201  0.80 4,01 1.0 5 1711 2063 9351 9101212F 2123 0.l 0.50 0.0 6 0:;.2 3:23 :izg
91062207 1203 009 045 00 5 173.8 2095 9337 31332& 2’33 g': 050 00 6 098.1 2853 1410
. 91062209 13.11 035 175 06 5 1800 2050 9342 SiDIsE. 1356 b4 03 o 6 1065  -2742 1228
91062208 1324 0.8 0.90 0.3 5 1685 2114 9346 : : 1.5 05 6 0588  -282.8 1435
91062200 1330 023 115 04 5 1737 2100 9292
9106220H 1506 022 110 04 5 1790 2086 9313
91062200 1507 0.8 090 03 5 1728 2113 9323
9106220Q 1620  0.07 035 02 5 1802 2111 9340
9106220R 1642 020 100 03 5 1688 2099 932
91071601 1438 100 501 11 6 1753 2077 9259
91090400 0359 080 501 LI 6 1753 2077 9259
' 91090401 04.12 035 175 06 6 2004 2090 9317
91090403 0437 030 150 05 6 1247 2110 8947
91090407 0528 080  4.00 1.0 6 311 1744 8784
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9110240D 2355 040 200 07 6 893 212 9045
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IIL.6. Variation de vitesse sismique avant |'éruption de 1992

Nous utilisons deux doublets temporels qui se sont formés entre janvier 1991 et
octobre 1991 et qui appartiennent au Multiplet-1 et au Multiplet-2 (Fig.IIL.1 et

Fig.IIL.2).

I11.6.1. Analyse interspectrale de la fenétre mobile sur la coda

Le but de cette analyse est de chercher des variations de délai le long de la coda
de deux signaux d'un doublet temporel: séismes s et s3. La coda d'un séisme est
composée des ondes S diffractées par I'hétérogénéité du milieu (Aki, 1975). Norxs
constatons que plus l'onde arrive tardivement sur le sismogramme, plus le trajet
traversé est long. Pour une phase donnée du séisme s1, le temps t utilis€ pour traverser

une distance L est :

t=L/V (TIL. 27)

ol V est la vitesse moyenne du milieu. Pour le signal s d'un séisme qui a lieu quelque

temps aprés le premier séisme, la vitesse du milieu devient V+AV, le temps de trajet

pour la méme distance vaut

t+1 = L/(V+AV) (I11. 28)

ol T est le délai de temps d'arrivée engendré par le changement de vitesse AV qui se

forme pendant la période séparant les deux séismes. En combinant les deux équations

nous avons:

t.V = (t47 ).(V+AV)
=t.V+tAV +V.T +7T.AV (I11. 29)

En supposant que le dernier terme soit négligeable, nous arrivons a:
T =-(AV/V).t (111. 30)

Le temps de parcours t est la différence entre le temps d'arrivée de la phase sismique ¢

et le temps d'origine t, du séisme. Nous pouvons écrire également:

116

T =-(AV/V).(tc -to) (III. 31)
ou

T =-(AV/V).t.-C (III. 32)
avec

C =(AV/V).ty=constant (II1.33)

L'équation (II1.32) montre que le délai le long de la coda est une fonction linéaire du
temps de parcours. La variation fractionnelle de vitesse sismique dans le milieu est
inversement proportionnelle a la pente du délai (Poupinet et coll,, 1984). La
décroissance du délai représente l'augmentation de la vitesse sismique et inversement si
la vitesse diminue, le délai dans la coda s'accroit. Simplement, nous pouvons imaginer
que si la vitesse augmente l'onde va arriver plus t6t. Au cas ol il n'y a pas de
changement de vitesse, le délai sera égal a 0.

La variation de délai est mesurée par la méthode de fenétre mobile. On prend
une fenétre de Hanning de 1.28 seconde au début des signaux et on fait glisser cette
fenétre, en calculant a chaque étape le délai T entre les deux signaux par la méthode
d'interspectre décrite auparavant. La transformée de Fourier est calculée sur un
suréchantillonnage de 512 points. La pente de déphasage et son erreur sont calculées
par la régression linéaire pondérée par la fonction de pondération dérivée de l'erreur de
chaque point. La fenétre est glissée le long du sismogramme avec un pas de 0.1
seconde. Donc, nous trouvons la variation du délai T et son erreur 07.

La pente b du délai sur la coda est estimé par la régression linéaire pondérée. Le
poids utilisé est égal a l'inverse de l'erreur dt. Le calcul de pente est effectué juste aprés
l'arrivée de 1'onde S jusqu'a la fin de la coda. Comme les s€ismes similaires analysés
sont trés superficiels, le début de la coda est environ 2 secondes aprés l'arrivée de
l'onde P, dont le délai commence a changer. La variation fractionnelle de vitesse
sismique est calculée par:

AV/V =-Db (Poupinet et coll., 1984) (II1. 34)
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IIL6.2. Calcul de délai du signal PPS (pouls par seconde)

Pour montrer que la variation de vitesse au cours du temps a une signification
physique 2 l'intérieur du volcan et n'est pas une variation apparente due a l'instabilité de
l'échantillonnage, nous avons analysé le délai du signal de temps PPS (pouls par
seconde). Il s'agit ici de mesurer la différence de longueur d'intervalle entre les pouls.
Nous appliquons la méme méthode utilisée dans le calcul de délai entre deux séismes de
doublets, mais les signaux analysés sont des signaux PPS. La fréquence
d'échantillonnage est de 100 Hz, soit 100 points par seconde. L'intervalle p entre deux
points successifs est de 0.01 seconde. S'il y a un changement du pas d'échantillonnage

Ap, nous avons donc, pour 100 points successifs, une période de :

(0.01+Ap) . 100
1+ 100 . Ap (IIL. 35)

T

Donc le délai par seconde est
d = 100 . Ap (111. 36)

Si la variation est petite, il sera plus facile de calculer Ap en utilisant deux pouls
suffisamment bien éloignés dont le délai s'accumule. Pour une période de 10 secondes
par exemple, le délai sera 10 fois plus grand. Regardons la Figure (II1.7f), durant un
intervalle de 12 secondes, le délai entre deux signaux de doublets est de 0.1 seconde,
soit 10 points. Supposons que pour le premier enregistrement nous ayons deux pics de
PPS, séparés de 12 secondes d'intervalle, p; et pp; et également pour le deuxieéme
signal pp' et p2'. Si la variation est une conséquence de la différence du pas
d'échantillonnage, en alignant p; et p;' nous allons trouver que les pics p2 et p2' ont le

méme délai que celui des deux signaux, soit 0.1 seconde.

Nous avons analysé deux signaux PPS qui accompagnent les deux séismes du
multiplet-1 : le 22 juin 1991 et le 4 septembre 1991. La variation de délai des signaux
PPS n'est pas supérieur & un pas d'échantillonnage. Elle fluctue entre O et 0.01
seconde. Cette fluctuation est donc une erreur de calcul de délai des signaux PPS.

Le résultat montre que la variation de délai le long des sismogrammes comime
présenté dans la Figure (II1.7f) n'est pas un effet de l'instabilité de 1'échantillonnage. Le
délai le long de la coda a tendance a decroitre, par contre le délai du signal PPS reste

constant.

I11.6.3. Calcul séquentiel sur multiplets temporels

Supposons qu'il y a N séismes multiplets, dont chacun se produit & un temps
suffisamment différent Ti, i = 1,...,N. La variation de vitesse peut étre calculée en
prenant le premier séisme comme référence. Aprés I'équation (I11.32), on peut écrire :

Avj =-bsj s1 pour i=2,..,N (I1I. 37)

ou_ bsi s1 est'la pente du délai calculée a partir de I'analyse de la fenétre mobile sur une
paire de s€ismes Si et S1; Avj est la variation de vitesse fractionnelle pour une période

comprise entre T1 et Ti, définie par

Av) = i
vi =AVi/V] (III. 38)

ou AVi est la variation de vitesse absolue. Par cette méthode de calcul, nous pouvons
donc avoir un résultat de la variation de vitesse depuis le temps (ou le jour ) J1 jusqu'a

JN. Bien que cette procédure de calcul semble directe, si le changement de
comportement du milieu est assez grand pour avoir un effet important sur la
ressemblance entre les sismogrammes, nous pouvons avoir deux signaux, dont

l'intervalle de temps est suffisamment grand, qui ne peuvent plus avoir une bonne
cohérence. Il y a tendance a ce que

Gijj > Cik pour i<j<k --e---- > Ji<Jj<Jk (I1I. 39)

ou Cjj, Cik représentent la cohérence entre les séismes S; et Sj, et entre Sy et S;

respectivement. Comme dans chaque fenétre, la cohérence correspond a l'erreur du
délai dr, l'estimation de la pente de délai le long de la coda entre Sy et Si est moins
précise qu'entre Sj et S;. Pour garder une bonne cohérence dans le calcul de délai et en
considérant que

Ck > Ci pour i<j<k ------- > Ji<Jj<lk (II1. 40)

la variation de vitesse de J; jusqu'a JN est estimée pour chaque paire de séismes
successifs, S152, S2S3, S3S4, etc. Alors, au lieu d'utiliser la procédure décrite dans

I'équation (IIL.37), nous utilisons donc:

AVii+1 = - bS;j Si+1 pouri=1, .., N-1 (I11. 41)




ol Avj j41 est la variation fractionnelle de vitesse sismique dans l'intervalle de temps
entre T; et Tj4+1. Les Figures (IIL.7) montrent la variation de délai le long de la coda
pour chaque paire successive du Multiplet-1. L'erreur de cette grandeur est égale a celle

de la pente de la variation de délai, ebs;jsi+1-

EAVj i+1 = EDsi Si+l pouri=1,.., N-1 (111. 42)

Le probleme reste que nous ne connaissons pas la valeur de la vitesse Vi, méme en
principe ni la vitesse de départ V1. Par la relation séquentielle, nous n'avons que:

Vigr = (14 Avii1).Vi pouri=1,.., N-1 (111. 43)
eVip1 =[(1+AviisD]eVi+ [Vil-eavijs (IIL. 44)

Lorsque I'on est intéressé par la valeur du changement fractionnel de vitesse par rapport
a la vitesse de départ V1, Avi est reconstruite en supposant que V est égale a V.

avjp = {( Vi1 + AVj-1-Vj-1) - V] IV (I1L. 45)

ou on peut écrire

avp = (1+ AVj.1,p)-Vi-1/V) - 1 pourj=2,..,N; (1I1. 46)
=0 pourj=1

En faisant la multiplication successive cette équation peut étre simplifice, alors

pour j=2,..,N et

AV =TTk (1 +Avkk+l )-1
k=1, ..,J)L (I11. 47)

Nous arrivons donc 2 trouver que la vitesse de départ V n'a pas de sens dans le calcul.

La procédure est prise comme si V est égale a 1. Clest tout a fait normal car cela ne

concerne que la variation fractionnelle, AV/V, donc un paramétre relatif. L'erreur du
changement de vitesse EAVj est calculée par la méthode de propagation d'erreur

eavj =m {([Ik( 1 +AVkk+1)) €AVm,m+1}
pour j=2,.., N

m=1,..,jl

k=1,..,j-letk#m
(II1. 48)

Nous avons appliqué cette procédure de calcul sur une groupe de sept séismes du
multiplet-1 et du multiplet-2 enregistrés par la station PUSV en 1991. Le choix de la
station PUSV est dii a sa distance source-station qui est la plus courte, donc on peut
espérer que le trajet du rai pour cette station est le plus influencé par le changement. Les
résultats sont présentés sur la Tableau IIL.3 et Figure IIL.8.

Nous remarquons que la variation de délai devient plus aberrante 10 secondes
apres l'arrivée de la phase P (Fig.IIL.7). Alors, l'onde de la coda en ce qui concerne le

calcul, arrive d'une profondeur de moins de 12 km, en supposant que la vitesse est 2.5
km/s. .
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Diagramme du calcul de la variation de vitesse sismi
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111.6.4. Variation de vitesse en fonction de la distance de station

Les stations sismologiques du Merapi sont disposées dans un rayon de 5 km
autour du centre du volcan, la distance entre le sommet et les stations varie entre moins
de 1 km jusqu'a 5 km. Comme I'activité du volcan est bien centralisée, indiquée par les
hypocentres de séismes VT qui sont alignés plus au moins verticalement sous le cratere
(Fig.IL.26a), le changement de vitesse est trés probablement localisé autour du conduit
et de la poche magmatique. La méthode de calcul présentée dans le paragraphe I11.6.1
est valable seulement si on suppose que le changement de vitesse se produit de la méme
maniére tout au long du trajet des ondes. Il s'agit donc d'une sorte de moyenne de

changement du comportement du milieu.

Supposons qu'il n'y a que dans une petite partie du trajet que la vitesse change
de V 2 V4+AV, le reste du trajet gardant la valeur V. Nous proposons un modele
géométrique de la zone od la vitesse varie : une sphére de rayon R dont le centre est
confondu avec I'hypocentre des multiplets étudiés. Ce modele est raisonnable parce que
nous utilisons le séisme VTB qui se situe dans la zone superficielle, dans laquelle

l'activité volcanique est la plus intense.

Le temps de parcours de I'onde avant que le changement ne se produise peut
étre exprimé en prenant une vitesse moyenne V, la vitesse de départ, qui est constante le

long du trajet non direct de la source au récepteur. Donc,

ti=L/V (I1I. 49)

L est la distance parcourue par une phase donnée. Aprés quelque temps, le milieu peut
subir un changement. Nous proposons que le changement de milieu ne se produise pas
partout sur cette distance, mais seulement dans une fraction de longueur x oll X = R/L.
Clest dans cette fraction du trajet que la vitesse varie en AV. Le temps de parcours pour

la méme distance L est donc:
to = (xL/ (V+AV)) + ((1-x)L/V)
= (xL/ (V+AV)) - xL/V + L/V (I11. 50)

11 existe un décalage de temps d'arrivée de la phase d'onde sur un récepteur, T, qui est

égala

T =t-
=(x.L.V-xLV-xLAV)/(V.(V+AV))
=- x.L.AV /(V2+V.AV) (III. 51)

En supposant que le terme V.AV est beaucoup plus petit par rapport 3 V2, on obtient

% =- X.(AV/V).t (III. 52)

qui est similaire a I'équation (III. 34) mis & part un nouveau facteur x. La pente p du
délai le long de la coda est alors

p =-Xx(AV/V) (IIL. 53)

Avec

0<x<l (I11. 54)

Alors, la pente de délai est une estimation minimale de la variation de vitesse qui peut
avoir lieu dans la zone entre la source et le récepteur. Le facteur x = 0 est envisagé dans
le cas ol il n'y a pas de changement le long du rai, et la pente sera égale 3 0. Le délai
cst'constant, égal a l'intervalle de temps entre deux séismes. Pour x = 1, tout entier du
trajet du rai se trouve dans le milieu ol la vitesse change. Ceci peut arriver si la distance

source-récepteur est petite et la source se trouve dans la zone qui change.

- Nous proposons maintenant deux hypothéses. La premiére est que dans une
région donnée, le rayon R est constant. Cette hypothése est convenable, parce que par
exemple, dans la région volcanique active avec un simple systéme volcanique, le
changement est suffisamment localisé. La deuxiéme est que la distance de parcours: de
l'onde de la coda est directement proportionnelle a la distance source-récepteur D. Ceci
est valable pour un diffracteur lointain trés profond, ou les positions de la source et du
récepteur peuvent €tre considérées presque identiques.

A partir de ces deux hypothéses, 1'équation (IIL. 53) peut s'écrire:
P =-R sin®(AV/V)/D (IIL. 55)

ol ® est l'angle de diffraction qui est plus petit pour l'onde qui arrive plus tard sur le

sismogramme. Nous introduisons un terme changement de vitesse fractionel apparent /




observé (dv/v) qui est égal a la pente de délai (équation IIL 53)

aww =C. (aV/V)/D avec C =R/sin @ (TII. 56)

ui que nous observons dans les sismogrammes. La relation

Le paramétre dv/v est cel
(I1L 55) nous montre que la pente de délai, et donc dv/v, est une fonction hyperbolique
elque soit la distance source-

de la distance hypocentrale D. Ceci signifie que qu
récepteur, le changement de vitesse, s'il y en a, peut €tre détecté. Cependant, comme le
bruit est toujours présent dans le sismogramme, donc la précision de calcul du délai sera
il est préférable d'utiliser la station la plus

toujours limitée par le niveau de cohérence,
tifie l'utilisation de la station PUSV pour

proche possible de la source. Cet aspect jus

analyser la variation de vitesse sur le volcan Merapi (paragraphe 11L.6.3).

Nous allons regarder la variation dv/v avec la distance de la station sismologique

1, qui présente la meilleure cohérence entre les
le mois de juin 1991 et le

r 1991 est présentée sur la

mesurée depuis le sommet. Le multiplet-

séismes, est pris dans I'analyse. La variation de vitesse entre

mois de septembre 1991, par rapport a la référence de janvie
Tableau (I11.4) et la Figure (111.9). Le résultat confirme que l'équation (II1.55) est

valable sur le Merapi.

La variation temporelle de la vitesse évolue selon la distance de la station

utilisée. La station qui est la plus proche du sommet enregistre le changement le plus

grand. Sur une distance de 5.3 km, la variation est environ un tiers de celle sur 1 km.

Au mois de septembre, la variation de vitesse est plus réguliere.

nous ne pouvons pas regarder la

Parce que le nombre de stations est trés limité,
que l'effet azimutal

variation de vitesse en fonction de I'azimut. Tl existe une possibilité

intervienne dans l'irrégularité de la variation de vitesse en fonction de la distance.
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Tableau I11.4: Variation de vitesse apparente

en fonction de la distance au sommet

Date : 22 juin 1991

Station Distance dv/v(%

PUSV 0.930 0.99(1 : Srrzesusr

POGV 1.570 0.835 0.244

KLAV 1.942 0.474 0.255 |
DELV 3.372 0.734 0.162 |
PLAV 5.275 0.381 0.119 |

Date : 04 septembre 1991

Station Distance dviv(%
PUSV 0.930 1.73(40) 81.-;68‘]51.
§4AV 1.942 1.363 0.298
GELV 3.372 1.297 0.216
PEMV 3.654 0.965 0.089

LAV 5.275 0.611 0.185

2.0
’_ @ Sept 1991
g | O Juin 1991
w 1.5
o
11}
=
>
w1 0 (0]
o
8 P
g +
>
x0.5—
<
>
0.0 1 | | | | | |
0 1 2 3 4 5 6
DISTANCE DU SOMMET (KM)

Figure I11.9:
Variation de vitesse en fonction de la distan i
: ! ce des stations par rapport a
Be4mult1pleg-l. Les cercles vides correspondent au 22 juin I11,991 gtplcs c:r§12?$2§n%°:5
septembre 1991. Ce résultat montre que la station qui est la plus proche du
est plus sensible au changement de vitesse. sommet
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1I1.7. Variation du facteur de qualité

La méthode de rapport spectral, I'équation (IIL5), sera appliquée sur le

multiplet-1. Nous allons comparer les phases P et S de chacun des sept séismes du

multiplet. La méthode a été utilisée en Californie (Frémont et Poupinet, 1987) et en

Grace de I'ouest (Tselentis, 1993). Tselentis a montré que la variation du facteur Q peut

a méthode de rapport spectral. En analysant deux séismes de

atre observée en utilisant 1
onde P a varié jusqu'a 20 %.

magnitude comparable, il a trouvé que le facteur Q de I

Supposons que deux séismes similaires Al et A2 ont été enregistrés sur une

station avec un intervalle de temps suffisamment large, donc un doublet temporel.

ALE0101) = Asi£0L.01) Ains(f) Cg EXg exp(- Tt / Q1) (IIL 57)

A (£,02,02) = Asy(f,62,92) Ains(f) Cg EXg exp(- T.L.t2 /1 Q2) (III. 58)

ol
®1,2 . angles de direction du rai par rapport a la source,
f : fréquence
As(£,0,0) - fonction de radiation de la source
Ains(f) : fonction de réponse de l'instrument
Cg . effet du site au voisinage du sismometre
EXg : expansion géométrique
Q - facteur de qualité intrinséque du milieu
Le rapport spectral R sera:
log (R) = log(As1/As2) - pf.((11/Q1)-(12/Q2))/In(10) (1I1. 59)
ou

R =A1/A2

Si les deux séismes sont identiques et leurs magnitudes s0O

droite est nul, donc nous pouvons écrire:

log(R) =- f.((11/Q1)-(12/Q2)) / In(10) (I11. 60)

Supposons que tp=t|+AT; Q
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nt égales, le premier terme 2

=Q+AQ, od AT et AQ sont des variations du temps de

propagation et du facteur de qualité, respectivement. Si AQ est trés petit par rapport & Q
et (AT.Qy) est négligeable devant (t;.AQ), on obtient: 1

log(R) = - nf.t1.(AQ/Q12) / In(10) (IIL. 61)
En tragant log(A/A2) en fonction de la fréquence, la pente p de la courbe est égale 2

P =-mt.(AQ/Q;2)/In(10) (IIL 62)

AQ/Q,2 =-
Q/Q; p-In(10) / m.t; (I11. 63)

Certes, le rapport spectral est calculé en prenant une fenétre sur la phase analysée, donc
t - 2 '

1 est le temps de parcours mesuré a partir du temps d'origine du séisme jusqu'au centre
de la fenétre.

N ll)ans notre cas, le rapport spectral R est calculé en faisant la moyenne
requentl’elle fians une fenétre de Hanning H(f) pour favoriser la fréquence centrale
concernée (Fréchet, 1985). Le lissage est fait avec un poids égal a 1S;l.

R =(R12'/Rpy" )05 (I11. 64)
avec

Ri2' =X H).ISil.Rj2 / TH(). ISl

Ro1" =X H(®).IS3l.Rp; / X H(). IS,
ol

Ri2 =81/8;

Ry =852/8;

Nous allons appliquer la méthode du rapport spectral sur quatre stations
I"USV, KL{AV, DELV, PLAV. Ces stations ont une distance différente de 1'un a
l'autre. L'objectif est d'essayer de voir la variation du facteur de qualité en fonction de
la distance du sommet.

Dans le calcul, nous prenons une fenétre de 0.8 seconde, soit 80 points. La
fenétre débute a environ un sixieme de sa longueur avant l'arrivée de 1'onde obser.vée
Ce q_u‘on a trouvé A partir de la pente du rapport spectral est AQ/Q;2. Le changement er;
fraction AQ/Qj, est dérivé en supposant que Q1=220. Le résultat est présenté sur la
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Tableau (II1.5) et la Figure (IIL.10). Tout d'abord, on voit que l'erreur est de plus en
plus petite en s'éloignant du sommet. La station PLAV a I' erreur la plus petite pour la
PetlaS. Ceciest dii 2 la séparation entre les P et les S qui est meilleure si la distance
est plus grande. Sur la station PLAYV, l'interférence entre ces deux ondes est la moins
efficace. Pour l'onde P, toute les stations montrent que le facteur Qp a tendance a
augmenter. Par contre, bien que l'erreur soit beaucoup plus petite que celle de I'onde P
(due 2 l'amplitude qui est plus grande, donc le rapport de signal sur bruit est meilleur
pour la S), le facteur Qs varie d'une station a l'autre.

Si la station la plus lointaine, PLAV, est choisie comme celle qui donne la valeur
la plus vraie de changement du facteur Q, nous pouvons dire qu'au Merapi, avant
I'éruption de 1992, il y a une augmentation de Q, ou une baisse de l'atténuation
intrinséque pour l'onde P (compressive) de l'ordre de 4 %. Par contre, le facteur Q de

I'onde S n'a pratiquement pas changeé.

10
mw STA - PUSY ERUPTION —] STA: KLAV S ERUPTION
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Figure I11.10:

iati relle du facteur de qualité Q calculée par la méthode du
;;;r;?)t;togpt:é?rgloc appliquée a l'Ol‘ldél P et a I'onde S. La station la plus
lointaine, PLAV, présente un résultat plus net parce que l'interférence
entre ces deux ondes est moins forte.
Notons qu'ici nous utilisons les ondes de volume PetS, et pas l'onde de
la coda comme dans I’étude de la variation de vitesse.

Tableau IILS5 : Variation temporelle AQ(%) du Merapi

STA:PUSV

STA:KLAV

STA:DELV

STA:PLAV

Jour

AQ(%)

0.000
=1.992
-5.513
5.267
7.152
0.414
2.202

AQ(%)

0.000
1.941
2.283
3.402
4.518
5.623

AQ(%)

0.000
-2.182
1.424
0.039
1.466
1.590

AQ(%)

0.000
-0.882
0.921
0.575
2.025
2.535
3.915

Erreur

0.000
0.596
1.518
2.492
3.240
4.574
5.648

Erreur

0.000
2.183
2.417
2.670
3.400
3.788

Erreur

0.000
0.462
1.404
1.959
2.890
3.237

Erreur

0.000
0.330
0.621
0.828
1.140
1.420
1.605

AQ(%)

0.000

-0.723
0.464

-1.878
-5.155
-2.698
-7.507

AQ(%)

0.000
0.684
1.593
2.605
5.969
6.090

AQ(%)

0.000
-0.281
0.433
-1.400
-3.196
-3.821

AQ(%)

0.000
-0.144
-0.216
0.173
0.311
-0.152
0.145

Erreur

0.000
0.610
1.091
1.798
2.268
2.887
3.527

Erreur

0.000
0.097
0.236
0.482
0.741
0.835

Erreur

0.000
0.058
0.194
0.534
0.730
0.817

Erreur

0.000
0.025
0.083
0.140
0.168
0.295
0.372
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111.8. Discussion

II1.8.1. Vitesse de l'onde élastique

Un milieu dit élastique respecte la loi de Hooke, o la déformation est une
fonction linéaire de la contrainte appliquée. Pour ce type de milieu, il y a une fonction
quadratique définie positive W, appelée la densité d'énergie de déformation.

w = 0.5 Cijkl-eij-ekl (I1I. 65)

o Cjjkl est le tenseur du module d'élasticité. La relation contrainte-déformation est

exprimée comme suit (loi de Hooke généralisée) :
Gij = dW/dejj = Cijkl-ekl (I11. 66)
‘ Pour un matériau élastique, le module d'élasticité s'écrit
| Gijk1 = A 8ijOkl + H(3ikjl + Bildjk) (I11. 67)

! avec A et JLsont les constantes de Lamé, 8jj est le symbole de delta Kronecker qui est
nulsii#j etégalalsii=j. La constante L est appelée aussi le coefficient de rigidité
au cisaillement. En substituant (III. 67) dans (IIL. 66), on obtient

Gij = A 8jj ekk + 21 efj (I11. 68)

Les autres modules d'élasticité peuvent étre exprimés en A et L. Par exemple, le module

volumique ou d'incompressibilité K:

K = - doii / deji
=A+@213)u
Le module de Young
E = oll/ell
= pCEA+2W) /(A + W)

et le rapport de Poisson est
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-e22/e11]
M (2.(A + W)

Dans un milieu homogene, I'équation de mouvement est exprimée sous la forme de:

(A+2p) grad div u - p curl curl u + p.F = p.d2u/dt2
(Ben Menahem et Singh , 1981)

Le premier terme correspond 2 la partie longitudinale qui a une vitesse Vp et le deuxieme
correspond a la partie transversale qui a une vitesse Vg

Vp = [(A+2n)/p]0.5

Vs = [uw/p]0.5

I11.8.2. Effet de la température T

Le comportement des minéraux change avec la température. Dans le domaine

volcanologique, I'effet de la variation de température peut étre trés important surtout dii
a la présence de magma.

Anderson et coll. (1992) ont montré que les constantes d'élasticité K et n
diminuent avec l'augmentation de la température T de fagon lin€aire. Ceci fait dire que
plus la température est haute, moins la vitesse est grande. La pente de décroissance de
K et | est presque similaire pour différents minéraux. Cet essai était mené pour une
température allant jusqu'a environ 1800°K. Pour l'olivine (pure) 2 1200°K, la vitesse
Vs varie avec la température T en

dVs/dT= - 3.66 10-4 km/s /K

Une variation de température de 100°C donne un changement de vitesse Vs d'environ
0.8%, en supposant une vitesse Vs dans l'olivine de 4.5 km/s.

A une température suffisamment élevée, il peut se produire un changement de
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phase. Il est possible qu' une petite partie de matériau fonde. La présence de la phase
fluide baisse la vitesse (Stocker et Gordon, 1975; O'Connell et Budiansky, 1977,
Spletzer et Anderson, 1968). Une expérience avec de l'olivine soumise a une pression
de confinement de 20 kbar et 3 une température de 1600°K. montre que Vp et Vs
diminuent d' environ 20% pour une augmentation de la fraction fondue de 10%
(Mavko, 1980). Ce résultat peut étre utilisé pour expliquer la présence de la zone a
moindre vitesse (LVZ) dans le manteau (Anderson et Sammis, 1970). Takeuchi et
Simmons (1973) ont étudié l'influence de la température sur l'élasticité de la rhyolite et
du granite saturés par l'eau a -20°C. Ils ont montré que les modules K et p, et donc
aussi la vitesse, décroissent avec une augmentation de T. Une chute brutale de Vp et Vs
se produit juste 2 la température de fusion de la glace. Bien que cet essai ait ét€ fait a tres
basse température et & une pression de 1 bar seulement, ce résultat montre l'importance
du changement de phase due a l'augmentation de T. Ce phénomene avait été observé
auparavant sur un systeme binaire simple : un mélange NaCl-H20 (Spletzler et

Anderson, 1968).

111.8.3. Effet de la présence des fractures

La présence des fractures a un effet important sur le comportement du matériau,
bien que le rapport volumique entre les fractures et le reste du milieu soit extrémement
petit. O'Connell et Budiansky (1974) ont montré cet effet pour des fractures séches, le
module de cisaillement diminue avec 'augmentation de la densité de fractures :

p*p =1-¢ (32/45)((1-v*)(5-v¥)) / (2-v¥) (I11. 66)
(pour des fractures circulaires)

ol le symbole (*) signifie le milieu fracturé, v est le rapport de Poisson effectif et € est

la densité de fractures définie comme
£ =N <a3> (T11. 67)

ol N est le nombre de fractures par une unité de volume et a le rayon moyen des
fractures. Quelque soit la forme de la fracture, ils ont montré que la présence des
fractures baisse le module i, et donc aussi la vitesse (Fig.IIL.11). Une densité de
fractures d' environ 0.55 (le milieu est trés fortement fracturé) peut changer la vitesse
jusqu'a la rendre nulle. Pour l'illustration, une densité € égale 2 0.55 dans un volume de
1 m3, présente environ 550 fractures d'une dimension de 0.1 m de rayon. L'existence
de fractures de densité €=0.1 diminue la vitesse d'environ 10%.
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| Similaire a I'effet de la présence des fractures, les vitesses Vp et Vs diminuent
linéairement avec la porosité de la roche (Wyllie et coll., 1962). La vitesse Vs est moins

dépendante de la porosité que Vp. Pour une roche sédimentaire, une porosité de 10%
(volume) donne une décroissance de Vs d' environ 20 %.
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RAPPORT DE VITESSE DANS LES MILIEUX FRACTURE
ET NQN-FRACTUHE POUR L'ONDE S
(d'Apres O’'Connell & Budiansky, 1977)

Figure IIT.11. :

Variation de vitesse de l'onde S dans les milieux fracturé (Vs*) et non
fracturé (Vs) en fonction de la densité de fractures. La courbe I pour des
fractures séches et la courbe I pour des fractures saturées. (d’apres
O'Connell et Budiansky, 1977)

Pour un milieu sec, si la densité de fractures diminue de d, 2 d, due par
exemple par la fermeture de certaines fractures, donc un déplacement de

A 2 B le long de la courbe [, la vitesse augmente de Vaa Vb.

'effet de la saturation de fluide peut étre présenté par le déplacement de
A a C (densité de fractures constante d,). La vitesse augmente de Va a
Ve.
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Figure II1.12. :

Température du gaz sur la solfatare de Gendol (voir Fig.I.4) mesurée par

i;%gpcl,o-VSI presque tous les mois. La température du gaz est environ de
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I11.8.4. Effet de la pression

Un autre paramétre important qui change le comportement du milieu est la
pression de confinement. La vitesse sismique, particuliérement Vp, augmente la
pression (Tutuncu et coll,, 1994). Cet effet est plus grand pour l'onde compressive que
pour l'onde de cisaillement. La pression hydrostatique joue un role de fermeture pour
quelques fractures et diminue la porosité de la roche (Wyllie et coll., 1962; Takeuchi et
Simmons, 1973). Pour le granite, une pression de confinement qui augmente deOal
kbar change la porosité de 0.0023 a 0.0004. Par conséquent, Vp et Vs s'accroissent

avec la pression.

Un essai visant a étudier les effets de la compression axiale sur le grés montre
que, pour une pression de confinement fixée, les vitesses Vp et Vs augmentent avec la
contrainte axiale (Tutuncu et coll., 1994). Pour une pression de confinement de 21
MPa, une augmentation de la contrainte axiale de 10MPa correspond & un changement

de Vs d'environ 2%.

I11.8.5. Effet de la saturation de fluide

L'influence du fluide sur le comportement du milieu fracturé dépend fortement
de 1'état du fluide (O'Connell et Budiansky, 1977, Figure IIL.11). Si la viscosité du
fluide entrant dans les fractures est trés élevée, les fractures peuvent étre considérées
essentiellement comme se fermant. La présence de fractures n'a plus d'effet sur le

comportement élastique du milieu.

Tl peut arriver aussi que le fluide sorte 2 l'extérieur du systéme considéré. Dans
ce genre de cas, la variation de contrainte est compensée par le mouvement libre du
fluide. La présence de fluide n'a pas d'influence sur le milieu. Nous pouvons

considérer que le fluide n'existe pas.

Dans le cas ot les fluides sont emprisonnés dans les fractures (saturation
isolée), donc mis sous pression hydrostatique, la pression de fluide peut augmenter de
facon différente d'une fracture 3 l'autre. L'interaction de l'ensemble des fractures dans
la roche change I'élasticité. Cest la situation ot I'effet du fluide est le plus important.

Considérons un autre cas ol les fluides peuvent se déplacer entre les fractures

sans pouvoir sortir du systéme choisi (saturation isobarique). Nous trouvons alors que
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la pression de fluide est identique dans toutes les fractures. Lorsqu'il n'y pas transfert
de fluide vers l'extérieur, le module K est égal a celui trouvé dans la saturation isolée
Si une fracture est compressée, une autre ou plusieurs autres peuvent se dilater sour;
l'effet du mouvement du fluide entre elles. La réponse du milieu & une contrainte

cisaillante agit comme si les fractures étaient séches. La présence de fluide change
seulement la vitesse Vp.

Des données expérimentales ont montré que les variations de Vs dans le granite
fat les grés sont différentes (Coyner, 1984; Mavko et Jizba, 1991). Pour le granite
jusqu'a 100 MPa de contrainte effective, la vitesse Vs dans la roche saturée est toujour;
plus grande que celle dans la roche séche, identique au cas de Vp. Par contre, pour les
roches sédimentaires, a partir d'une certaine contrainte effective, la roche saturée a une
vitesse Vs moins grande que celle obtenue dans la roche séche. Nous constatons que
pour une contrainte de confinement faible, la saturation augmente la vitesse.

L'interaction entre la densité de fractures, la présence du fluide et la contrainte

de confinement est donc un élément important qui peut faire varier la vitesse de 1'onde
€lastique dans le milieu.

II1.8.6. Effet de la présence de gaz

L'effet du gaz a été étudié par Frisillo et Stewart (1980) dans le cas de la vitesse
dfa l'onde P. Dans un milieu saturé par des fluides, la présence de gaz dans le fluide
diminue la vitesse Vp et l'atténuation. Pour le grés de Berea, la vitesse Vp diminue avec
le pourcentage de saturation de gaz jusqu'a une valeur minimum. A partir de 40% de

gaz, le milieu peut étre considéré comme sec. Notons que le gaz utilisé était le gaz de
Nitrogene.

I11.8.7. Cas du volcan Merapi

La vitesse de l'onde sismique a augmenté jusqu'a 1.7 % avant 1'éruption du 2
février 1991. Cette augmentation a débuté au mois de mai 1991, environ 9 mois avant
I'éruption. Ceci indique qu'une éruption, méme pour un volcan en activité permanente
a besoin d'un processus de préparation suffisamment lente. ,

Dans notre hypothése ol la coda se compose d'ondes S diffractées et au vu des

paragraphes précédents, il existe quelques raisons pour expliguer cette variation:
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1. une diminution de la température T,
2. une augmentation de la contrainte de confinement effective,

3, le processus de saturation des fractures par des fluides et des gaz

magmatiques a basse pression.

La température du magma in situ est difficile & mesurer, et il est encore plus
difficile d'estimer sa variation temporelle. Nous ne possédons que les données
mesurées sur les solfatares (données MVO). La Figure (II1.12) montre que la
température du gaz sur le solfatare de Gendol, donc la température du gaz en surface,
est d'environ 830°C. Environ une fois par mois, la température est mesurée par un
thermocouple inséré dans un point du solfatare parmi des dizaines de points de mesure
qui se trouvent sur le champ du solfatare de Gendol (Fig.I.4). Pendant la mesure,
l'observateur est obligé de s'approcher du point ol la mesure de température doit €tre
effectuée. Parce que la chaleur est trés élevée et l'ambiance climatique difficile, Figure
I11.12, ce point représente le point le plus chaud que I'on est capable d'approcher. On
peut dire que l'observation de la température sur le champ Gendol n'est pas
représentative car le point le plus chaud, ot la couleur du gaz sortant est bleu, se trouve

au centre du champ inaccessible.

Pour avoir une augmentation de vitesse de 1.7%, comme ce qu'on a observe, il
est nécessaire de baisser la température de la zone superficielle du Merapi d'environ
200°C. Une diminution de la température T avant I'éruption n'est presque pas possible.
Par contre, la température T doit augmenter durant cette période, résultat de la migration
du magma, qui est la source de la chaleur, vers la surface. Ce type de phénomene est
raisonnable pour un volcan ol la période de repos est suffisamment longue pour
permettre a la zone sommitale de se refroidir. Le Merapi est un volcan a l'activité quasi-
permanente. Donc la température observée sur le sommet ne varie pas beaucoup. Aussi
nous pensons que la variation de vitesse observée n'est pas un effet du changement de

température.

La pression magmatique augmente avant une éruption volcanique. La source de
pression la plus probable dans un volcan est la pression dans la chambre magmatique.
L'augmentation de la pression peut résulter de deux processus. Le premier consiste en
un remplissage par un nouvel apport de magma en provenance d'une zone plus
profonde (Blake, 1981) qui compresse le fluide magmatique dans la chambre et fait
monter la pression. Le deuxiéme phénomene se manifeste par la formation de bulles de
gaz émanant des composants volatils, par cristallisation (Toramaru, 1989) ou seulement
par dégradation de la pression lithostatique (Spark, 1978; Toramaru, 1995). Pour une
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chambre magmatique de 1.5 km de profondeur, la pression lithostatique est 4 peu pres
35 MPa. Dans une condition d'équilibre, la pression peut monter jusqu'a la limite de

ruptu.re de la roche environnante. La rupture se fait lorsque l'augmentation de la
pression AP est deux fois supérieure i la résistance Pg, AP=2Pg (Tait et coll 1989)

La valeur de Pg varie de 0.5 - 5 MPa, dépendant de l'intensité de la fracturation du
corps du volcan.

Si AP est suffisamment élevée, la formation de nouvelles fractures est une
possibilité. Nous pensons donc que, si c'est le cas, la densité de fractures est de plus en
plus grande. C'est une diminution de vitesse qui devrait avoir lieu et non pas une
augmentation. Le changement de vitesse que I'on a observé au Merapi ne peut pas étre
expliqué par le changement AP trés élevé.

Supposons que AP se développe sans dépasser la valeur 2Pg. Il n'y a pas donc
de fracturation. La direction de ce changement de contrainte est plus ou moins radiale a
mesure que I'on s'€loigne de la source de pression. Dans une petite quantité de volume
AV du milieu, se trouvant & proximité de la chambre magmatique, on peut considérer
qu'il existe une augmentation de la contrainte axiale (paragraphe II1.8.4). La vitesse
augmente donc dans la zone qui entoure la source de pression (Figure II1.13).

L'effet le moins direct du développement de la pression du magma est l'injection
du fluide magmatique dans les fractures. Il s'agit d'un processus de saturation. Au
moment.oﬁ la pression est suffisante pour ouvrir les fractures préexistentes, le fluide
magmatique peut y entrer. Les fractures passent de 1'état sec a I'état saturé. D'aprés nos
hypothéses ol l'onde de la coda se compose d' ondes S diffractées, la vitesse de l'onde
S dans un milieu saturé peut étre supérieure a celle dans le milieu sec seulement si la
pression de confinement est faible. Des minéraux transportés par les gaz peuvent se

déposer et coller les fractures. Ce type de fermeture ne dépend pas de I'état de
contrainte.

I11.8.8. Zone de variation localisée

Bien que le magma ne se déplace verticalement que dans le conduit, dont le
diametre est de l'ordre de quelques dizaines de metres, 1'effet de la présence du magma
dans la région environnante est beaucoup plus large. Aux alentours du conduit, il existe
une zone de transition séparant le conduit de la zone ot l'effet de magma ou de gaz est
nul. Au sommet du Merapi, les champs de solfatares et les champs de fumerolles sont
répartis dans un diamétre de 400 m. Des points de fumerolles et de solfatares peuvent
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étre trouvés presque partout sur le corps de G. Anyar dans la partie sommitale du
Merapi (Chapitre I). Nous pouvons imaginer, donc, le méme type de situation en
profondeur. L'existence de la poche magmatique élargit la zone de transition. Des
fluides et des gaz magmatiques peuvent se propager autour de la poche magmatique et
du conduit, en s'injectant dans des fractures préexistantes. C'est dans cette zone que le
comportement d'élasticité peut varier en fonction de la pression magmatique.

La figure (IIL.9) montre que la variation de vitesse sismique est observée a son
maximum 2 la station PUSV, la station la plus proche du sommet. D'apres 1'équation
(IIL. 55), ce changement de 1. 7 % correspond au changement minimal qui peut avoir
lieu dans la zone de transition. Parce que la station PUSV se trouve déja dans un site o
il n'y a plus de champ de solfatare, nous pensons que le changement de vitesse se

produit dans un rayon de moins de 1 km du centre de l'activité volcanique.

I11.8.9. Facteur Q

Dans le chapitre 2, nous avons abordé le théme de l'atténuation. En principe,

5o __ oot o
trois mécanismes régissent l'atténuation des ondes €lastiques. Le facteur Q dimi

avec .

1. la densité des fractures,
1. le mouvement du fluide interstitiel,
3. I'hystéresis des contacts entre les grains (Sharma et Tutuncu, 1994).

L'augmentation de la pression peut diminuer la densité de fractures et fermer
quelques fractures préexistantes. Dés que quelques fractures se ferment, l-c mouvement
de fluide lors du passage de l'onde est plus limité. Dans le cas du Merapi, nous avn?ns
trouvé que le facteur Q et la vitesse V augmentent avant 1'éruption. Cette augmentation
du facteur Q et de la vitesse sismique montrent que la pression magnatique s 'accroit

mais sans jamais dépasser la résistance de la roche.

I11.8.10. Evolution de la pression magmatique

Si la vitesse augmente avec la pression du magma, pour le Merapi, cette
dernidre commence 2 croitre en mai 1991, environ 9 mois avant 1'éruption. La plupart
des multiplets s'ont observé jusqu'en septembre-octobre 1991, donc pendant la période
située entre mai et octobre 1991, ce sont les fractures préexistantes qui sont réactivées.
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La pression n'est pas suffisamment élevée pour créer de nouvelles fractures. A partir
d'octobre 1991, les séismes sont plus individualisés qu'auparavant, le phénoméne de
doublet est fortement réduit. Quatre mois avant I'éruption, on peut envisager que la
pression commence a déclencher une nouvelle fracturation.

La disparition des multiplets dans les quatre mois précédant I'éruption ne nous

permet pas de suivre l'évolution de la vitesse sismique jusqu'au stade ultime de
I'éruption.

I11.9. Comparaison avec la région tectonique

F - <

La variation de vitesse a déja ét€ montré auparavant en utilisant des sources
artificielles. Dans une région tectonique, le résultat n'est pas toujours facile & mettre en
évidence car le changement de vitesse est souvent trop petit. Par exemple, une
expérience conduite avec une source "air gun" i proximité de la faille de San Andreas a
montré que la variation ne dépasse pas une valeur de 0.1 % sur une période
d'observations de 2 ans (Leary et Malin, 1982). Cependant, les auteurs ont observé la
dépendence de la variation de vitesse en fonction de la profondeur. Une surpression de
1 bar a 500 m de profondeur peut faire varier la vitesse jusqu'a 0.1 %, par contre elle
sera d'environ 0.01% & 2000 m de profondeur.

La difficulté d'utilisation des sources naturelles pour détecter la variation de
vitesse a été réduite aprés l'application de la méthode de doublets (Poupinet et coll.,
1984). En utilisant les séismes avant et aprés le séisme de Coyote Lake de 1979,
Poupinet et coll. ont trouvé une diminution de la vitesse de I'ordre de 0.2%. Une étude
similaire sur le séisme de Loma Prieta de 1979 a montré une baisse de vitesse de 'ordre
de 0.3 % (Ellsworth et coll., 1992).

Haase et coll. (1995) n'ont trouvé aucune variation de vitesse en étudiant des
séismes enregistrés par le réseau sismique d'Anza sur une période de 9 ans, d'octobre
1982 a avril 1992. Notons qu'au cours de cette période d'observation, il n'y a pas eu de
gros séisme. Cette absence de variation avait été aussi observée auparavant a Parkfield
(Nadeau et coll., 1992).

La variation de vitesse sismique avant et aprés un gros séisme n'est pas
anormale, elle est due au changement de contrainte statique autour de la faille.
Cependant, I'intérét principal pour la prédiction est de trouver une variation de vitesse
pendant la période précédant le séisme. L'étude menée sur des séismes qui ont lieu sur
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une période de 10 ans précédant le séisme de Loma Prieta a confirmé qu'il y a pas eu
de variation supérieure 2 0.05% (Ellsworth et coll., 1992).

Tous ces résultats nous montrent que dans la région tectonique, il faut d'abord
que cette région ait subi un gros séisme pour que l'on puisse observer une variation de
vitesse. Lorsque la variation de vitesse n'est pas trés significative, nous avons besoin

d'une période d'observation suffisamment longue.

Le résultat obtenu sur le volcan Merapi montre que la variation de vitesse
sismique dans la région volcanique active est 10 fois supérieure a celle de la région
tectonique. En plus, le changement est beaucoup plus rapide, et une période

d'observation plus courte peut permettre de détecter la variation de vitesse.

La variation dans la région volcanique est plus importante que dans la région
tectonique et résulte de la compressibilité du milieu volcanique qui y est plus grande. La
région volcanique est beaucoup plus jeune que la région tectonique. La compressibilité
du milieu évolue avec le temps, le milieu est de plus en plus compacté et la densité de

fractures diminue (Shaw, 1994).

La variation de vitesse importante sur le Merapi est die a l'utilisation de séismes
trés superficiels qui ne concernent que les roches les plus jeunes et les moins
compactées du volcan. En plus, Le Merapi est un volcan trés actif ou les fractures

préexistantes sont beaucoup plus nombreuses que dans une région tectonique.

148

I STATION-I

STATION-II

II

STATION-Il

Figure I11.13:

Changement d'état du milieu volcanique di a l'augmentation de la pression
(}ans la chambre magmatique. La région volcanique est considérée comme
étre trés fracturée.

I('I)”I'étatl initial, un séisme se produit sur le point S qui génere l'onde direct
1" et l'onde de la coda "2" qui se propagent a une vitesse moyenne V.

(II) Quelque temps plus tard une surpression existe dans la chambre
magmatique. La surpression n'est pas aussi €levée pour provoquer la
najssance des nouvelles fractures. Par contre, cette surpression peut fermer
certaines fractures préexistantes. La vitesse change donc de V 2 V+AV dans
la zone affectée. L'onde de la coda "2" pour un sé€isme qui se trouve sur le
méme site qu'en état (I) arrive a la station plus tot.
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CHAPITRE IV |

|
FORMATION DU DOME DE 1994




IV.1. Introduction

L'activité du Merapi est souvent trés localisée dans Je cratére. Cette activité est
souvent liée & la naissance, 2 la formation ou 2 la destruction de déme. Depuis que
I'activité du volcan a été décrite, le dome est toujours un point central de I'observation
visuelle. Selon Hartmann (1935), un déme peut se former avant ou apres une éruption.
Le phénomeéne qui a eu lieu en octobre 1986 et que nous décrivons au paragraphe (II)
est I’exemple d'une activité superficielle localisée sous le dome. Les €éruptions de 1984,
et de 1992 se sont terminées par une phase finale de formation de doéme.

La Figure (1.4) montre que le plateau sommital est construit par des unités de
lave: des domes successifs sont formés pendant les cycles d'activité volcanique. Ils
restent stable aprés leur formation. Nous pouvons alors imaginer qu'il y eu beaucoup
d'autres démes qui n'ont pas pu rester  leur place et qui se sont écroulés au pied du
volcan. A une échelle plus courte, depuis I'éruption de 1961, Iactivité du volcan a pris
place dans le cratére. Dans ce cratére, il y a alternance permanente entre formation et
écroulement de domes.

Tout ces phénoménes nous montrent le besoin d’une surveillance du cratére,
particuliérement des changements morphologiques du cratére et du déme. La
compréhension du comportement de cette partie du sommet est trés utile dans le cadre
de la surveillance du volcan Merapi. Lorsque le sommet du Merapi évolue rapidement
par épanchement de lave, il faut étudier en détail la chronologie de formation des
domes. Pendant la crise de 1986, le MVO prenait une photo environ une fois par mois
depuis un méme site au bord sud du cratere (créte de Gegerbuaya). Nous appuyant sur
cette expérience du MVO et conscients de la difficulté qui consiste & prendre des
photographies nombreuses depuis le bord du cratére, nous avons opté pour des prises

de vue a intervalle régulier depuis le pied du Merapi.

IV.2. Appareil utilisé

Notre choix a été d'utiliser un télescope longue-vue terrestre comme téléobjectif
photographique. Par rapport a la méthode habituelle, lorsque le dome est photographié
depuis le sommet, l'utilisation d'un télescope a trois points importants:

1. Pour surveiller le dome, il n'est plus nécessaire de monter au sommet du
Merapi, sauf si nous voulons observer un détail sur la partie arriére du
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dome.

2. L’utilisation de I'appareil photographique est facile car c'est un appareil
ordinaire et il n'y a pas de réglage particulier au niveau de l'objectif.

3. Des photographes du sommet peuvent &tre prises beaucoup plus
fréquemment, ce qui assure une surveillance presque continue du sommet.

L'opération du télescope a commencé au mois de novembre 1993. Pour faciliter cette
opération, l'appareil a été installé sur un trépied dans le minaret (18 m de hauteur) du
poste d'observation de Ngepos situé 3 environ 12 km a l'ouest du volcan. Depuis ce
minaret; grice 2 sa hauteur, le volcan se voit sans avoir le probleme de la végétation qui
est tres dense autour du volcan. Le choix de cette position est basé en principe sur le fait
que l'activité du volcan est actuellement du nord-ouest jusqu'au sud-ouest, ou du
secteur I au secteur VIII sur la carte de hasard du Merapi (Fig. V.1).

Le télescope utilisé est une longue-vue terrestre de type Celestron C-90 avec une
longueur focale de 1000 mm et une ouverture de 90 mm. Sa dimension physique est de
20 cm de longueur et il pese 1,600 kg. L'instrument est équipé d'un appareil
photographique Nikon F801. Aucun filtrage chromatique n'est utilisé. Le film est un
film couleur de 36 mm, qui peut donc étre développé facilement presque n'importe oll.

I1V.3. Prises de vue

Cet appareil est destiné 2 observer la partie sommitale du volcan,
particuliérement le ddme. Pour assurer la continuité de la surveillance, nous demandons
4 I"observateur d’effectuer une prise de photo chaque jour. Néanmoins, cette prise de

vue journaliére n’est pas possible:

1) lorsqu'il n'y a des nuages ou du brouillard couvrant le volcan.
2) lorsque le volcan produit des fumées trés denses.

La qualité des photographies est meilleure lorsqu’elles sont prises 1’aprés-midi; les
rayons du soleil atteignent justement le flanc ouest du volcan et cela donne une image
beaucoup plus détaillée que le matin. La meilleure heure est environ 2 17.00. Cependant
pour éviter la perte d'occasions de prises de vue, car les conditions météorologiques
sont imprévisibles, nous prenons une photo dés que les nuages se dégagent, sans
attendre jusqu'a la fin de 1’aprés-midi. Trés souvent, les nuages n'existent pas au début
de la matinée, entre 5h00 et 7h00. Malheureusement, c'est une mauvaise heure pour

prendre des photos parce que nous sommes dans une situation de contre-jour. A ce
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moment 13, on ne voit que la forme du déme.

Le champ de vue est trés étroit a cause de la longueur focale qui est trés élevée.
Il n'est donc pas possible de prendre I'image du sommet en une seule prise. Chaque
mesure est un montage de trois prises superposées.

Une pellicule de 36 poses sert pour environ 12 jours au minimum dans de
bonnes conditions météorologiques. Le développement du film est fait rapidement apres
qu'une pellicule est terminée.

I1V.4. Résultats

Le premicre objectif de l'observation du dome est de déterminer comment il
évolue. Nous comparons donc des photos successives. Chaque photo est comparée
avec la précédante afin de trouver les différences de morphologie du dome, s'il en
existe. Comme nous utilisons le méme appareil et que celui-ci est placé au méme
endroit, il n'y a pas de probléme d'échelle entre les photos. Cependant il reste toujours
un probléme, c'est que nous avons une image a seulement une dimension. Pour
déterminer le volume du déme, nous avons besoin de faire une estimation sur 1'échelle
est-ouest, la direction paralléle a I'orientation appareil-objet.

Les figures (IV.1) montrent quelques photos du sommet de décembre 1993 A
décembre 1994. Cette série de photos couvre presque complétement le processus de
formation du déme de 1994, depuis sa naissance jusqu'd ce qu’il arréte de se
développer et un photo du sommet aprés l'explosion. Malhereusement nous n'avons

pas de photo d'octobre et de novembre 1994, deux mois avant I'événement du 22
novembre 1994.

A la fin du mois d'aofit, le ddme commence 4 se stabiliser. L'évolution du déme
depuis décembre 1993 jusqu'a aoiit 1994 est résumée sur la figure IV.2.
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(a) Photographie du sommet prise le 31 décembre 1993 avec le Celestron C-90

Figsure IV.1. :

A

Figure IV.1 (suite)

(b) Photographie du sommet prise le 11 Janvier 1994 avec le Celestron C-90

(c) Photographie du sommet prise le 31 janvier 1994 avec le Celestron C-90




Figure IV.1 (suite) : .
(d) Photographie du sommet prise le 14 février 1994 avec le Celestron C- |
(e) Photographie du sommet prise le 15 mars 1994 avec le Celestron C-90 -

Figure IV.1 (suite) :

(f) Photographie du sommet prise le

22 mai 1994 avec le Celestron C-90
(8) Photographie du sommet prise le 22 juin 1994 avec Je Celestron C-90




Figure IV.1 (suite) :
(h) Photographie du sommet prise le 24 aofit 1994 avec le Celestron C-90

Figure IV.1 {suite) :

(1) Photographie du sommet prise le 10 septembre 1994 avec le Celestron C-90




661 21quoaou gz np uorsojdx9,| saide
sinol 97 ‘pe6T AIqUIDIP 8T 9 06-D uomsa[3) d9Ae astid jowrwos np srydesSojoyq () _

ée ardente prise le 22 novembre 1994 depuis le Sud.

e
d'une nu

i
ie

graph

icure [V.1 (su
) Photo

F
@



observée et est sortie au niveau de la fracture. Cela i i
MMIELPMMI—HM avalanches s'intensifient et que cela est dii au nouvf:(::;1:11(::[116:1 I:Llljir;sos;(::e(}: T)llzcs:
et accélere le mouvement. La premiére nuée ardente, une petite nuée ardente
d'avalanche, s'est produite le 27 mars 1994 et a dévalé le long du couloir
d'avalanche jusqu’a 1.5 km du sommet. Du 9 mars au 8 avril 1994, des nuées
ardentes se sont formées presque tous les jours. Une déflation d'environ 400
pradian a été enregistrée pendant cette période (Subandriyo, données MVO).

Les enregistrements sismiques était dominés par les gugurans qui culminent au

Le dome de 1994 était Agé de seulement un an depuis sa naissance jusqu'a
I'explosion de novembre 1994. Grice a l'appareil que nous avons installé et malgré une
installation de courte période, nous obtenons une meilleure compréhension du
mécanisme de sa formation. L'observation sur la variation de la hauteur du dome, les
séismes MP et les Gugurans, nous conduit a diviser la chronologie de la formation du
dome en plusiers étapes poursuivies. En générale, nous observons que la formation du

dome de 1994 s’est effectuée en trois phases (Fig.IV.2) :

début du mois d'avril. L'écroulement de matériaux rocheux a creusé une gorge
de 8 m de profondeur qui marquait la trajectoire des avalanches. Avant, la

1. Mouvement lent d'un bloc actif de roche
Cette phase couvre une période qui va de décembre 1993 jusqu'au la fin
janvier 1994. Le début de l'activité a été marqué par la formation d'une
fracture, le 7 décembre 1993, au sommet du dome de 1992. Cette fracture est
orientée est-ouest et forme une limite entre le dome de 1992 qui est stable (a
gauche de la fracture sur le photo Celestron) et un bloc en mouvement qui se
trouve au flanc supérieur sud du dome (a droite de la fracture). Le volume de
la partie active est d’environ 90.000 m3. Jusqu'au 3 janvier 1994, le bloc actif
se déplace vers le sud-sud-ouest a une vitesse de 0.18 m/jour. Le déplacement
a été marqué par l'écartement de la fracture. Ensuite le mouvement s'accélere
jusqu'a 0.5 m/jour (Fig.IV.3). Ce déplacement rapide a déstabilisé le bloc et a
provoqué I'apparition de petites chutes de pierres. T est alors difficile de faire
I'estimation de la vitesse du mouvement parce que le front du bloc commence a
tomber. Les chutes de pierres ont débuté par la formation de plans de
cisaillement, dont l'orientation est perpendiculaire 2 la surface de glissement,
puis une avalanche rocheuse s’est formée lorsque la partie frontale n’est plus
en contact avec le reste du bloc. Lorsque nous comparons avec la situation du
début du mois de décembre 1993, on apergoit que le bloc s'est déja déplacé
d’environ 14.5 m. Pendant cette phase, nous avons donc remarqué trois étapes
inséparables: un déplacement lent au début, un mouvement rapide et ensuite la
création d’avalanches. La formation des avalanches indique que la roche ne
supporte plus le mouvement latéral donc des fractures perpendiculaires au plan

de glissement et 2 la direction de mouvement se produisent.

2 Naissance du déme de 1994 et nuées ardentes d'avalanches
Cette phase a été caractérisée par I apparition fréquente de chutes de
pierres, par des nuées ardentes et par une déflation comme 1’indiquent des
données inclinométriques. Le 14 février 1994, une nouvelle lave a été
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surface lisse du couloir d'avalanche se composait de sables non compactés et
était lisse. La largeur de la gorge s’est accrue de 20 m le 12 mars 4 50 m le 5
avril. La plupart des avalanches dévalent a l'amont de la riviere Bebeng,
Jusqu'a une distance maximum de 1.7 km. Il semble qu'il y ait équilibre entre
le volume de lave sortant et les avalanches produites; donc la hauteur du déme
n'a pas augmenté. Jusqu'en mai 1994, le débit de la sortie de lave est
d'environ 6500 m3/jour ou 0.075 m3/s. En fin avril, tout le bloc actif a
descendu complétement et sa position est occupée par le nouveau déme. Une
part de la nouvelle lave forme le déme, tandis qu'une autre s'écroule en
remplissant la fosse dans le couloir d'avalanche.

3. Accroissement rapide du dome

A ce stade, I'écroulement de nouvelle lave a rempli complétement la
gorge dans la couloir d'avalanche. La stabilisation du talus a permis au déme
de se développer verticalement autant que latéralement. La longueur du déme
s'évolue plus rapidement que la huteur (Fig.IV.5). Nous notons la diminution
du nombre d'avalanches au cours du mois d'avril. La premiére semaine de
mai, il n'y a presque plus d'avalanches. Pendant la période mai-juin 1994, la
vitesse d'accroissement vertical est plus rapide, environ 0.17 m/jour et ensuite
elle diminue et se stabilise a 0.12 m/jour jusqu'en aoiit 1994. La longueur du
doéme le long du couloir évolue de 265 m en avril 4 470 m en fin aofit. Par
rapport aux deux phases précédentes, le débit de la sortie de lave est beaucoup
plus important, environ 17.000 m3/jour ou 0.2 m3/s. Cependant, cette valeur
reste plus petite que la valeur moyenne a long terme : 20.000 m3/jour (Allard,

. 1994). Le volume du dome atteint environ 2.6 million m3 en aoiit 1994.

Durant la phase d'accroissement 'rapide du dome, nous avons observé
l'apparition de séismes MP qui n'existaient pas pendant les deux phases
précédentes, la réapparition d’avalanches et aussi la remontée de 1’inclinaison.

Environ 80 séismes MP se produisent par jour en mai et puis la fréquence

165




diminue jusqu'a moins de 20 séismes par jour. Nous remarquons que les
séismes MP se forment le plus fréquemment au début de l'accroissement
rapide du flux de lave, donc en mai 1994 lorsque la hauteur du dome a

augmenté d’environ 30 m.
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nouvelle lave

PHASE |

Figure IV.2. :
(a) Esquisse de la chronologie du changement de morphologie du déme pendant la Phase I
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14.02.1994

12.03.1994 .
gorge crée par

des avalanches

05.04.1994

22.05.1994

PHASE Il

Fi IV.2 (suite) :
(b) Esquisse de la chronologie du changement de morphologie du ddme pendant la
Phase II
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direction des avalanches
de 1992-1993

Figure IV.2 (suite) :

(c) Esquisse de la chronologie de la formation du dome en 1994, Phase IIT
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Crete de Gegerbuaya
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Figure IV.3. :
Déplacement lateral du bloc actif pendant la premiére phase de formation

du déme.
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Relation entre la hauteur (H) et la longueur (L) du dome de 1994. Cette

figure montre que la longueur évolue plus rapidement que la hauteur.
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IV.6. Mécanisme de la formation du dome

IV.6.1. Types de domes

La morphologie du sommet est trés variée d'un volcan a l'autre. Il y a des
volcans avec un lac dans le cratére, comme le Kelud ou le Mont Iien. Il y en a d’autres
avec un cratére profond sans lac. Et évidemment il y a ceux dont le cratére est occupé
par un déme: le Mont St. Helens, la. Soufriére et le Merapi en sont des exemples. Un
dome peut se former avant ou aprés une éruption ou méme sans qu’aucune éruption ne
I'accompagne. Selon leur forme, on distingue quatre types différents de démes (Blake,
1990; Fig.IV.6) :

1. Ddme protrusion
2. Dome péléen

3. Dome surbaissé
4. Déme coulée

Le doéme protrusion se forme lorsque la lave est trés visqueuse. La forte
viscosité empéche toute déformation latérale. Le diamétre du dome est donc égal 2 celui
du conduit magmatique. La hauteur peut étre plus grande que le diamétre.

Le déme péléen (le mot vient de la Montagne Pélée) a une forme pyramidale. La
pente se prolonge par des carapaces solides qui donnent I’impression que le diamétre de
la base est trés supérieur a celui du conduit. Sur le sommet du dome, il y a une aiguille
dont le mécanisme de formation est similaire a celui du déme de protrusion. Le rapport
de hauteur (H) sur le rayon (R) est environ de 0.75. Une forte cohésion interne fait que
la pression de gaz croit de fagon élevée; c'est cela qui provoque l'explosion qui est trés
fréquente pour les volcans de ce type.

Le dome surbaissé se produit lorsque la lave est moins visqueuse. Lors de la
sortie du conduit, il se déforme facilement en formant une surface de bouclier. Le
rapport H/R est faible, environ 0.3 pour La Soufriére en 1979 (Bourdier, 1994). Du fait
que la cohésion interne est faible, le développement de boules de gaz dans le magma est
moins freiné. La pression n'est donc pas suffisamment élevée pour créer une explosion
cataclysmique.
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Un dome coulée se forme lorsque la lave sort sur une pente. Tout magma qui se
met sur une pente a une tendance a couler. La taille latérale de la coulée est alors
supérieure 2 sa hauteur. Blake (1990) a proposé deux mécanismes pour ce type dome.
Sur une pente faible, la lave sort en formant d'abord un ddme symétrique jusqu'a une
certaine hauteur H,. Des que H dépasse H,, la lave commence & couler. La valeur H,

dépend de la cohésion interne de la lave.

Aiguille

Talus

Dame Protrusion Dome Peleen

Dome Surbaisse Dome Coulee

Figure IV.6 :
Les quatre différents types de domes selon Blake (1990).
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IV.6.2. Dome du Merapi

Selon le critere de Blake évoqué ci-dessus, le déme du Merapi est classifié
comme un déme coulée. Le dome de 1994, par exemple, se place sur une pente trés
forte, environ 30°, qui donne facilement des avalanches et des chutes de pierres. Cette
pente est proche de I'angle de repos @ des éboulis sans cohésion qui est de 30° 4 43°.

Les coulées de lave du sommet du volcan sont toutes sous forme de déme
coulée, particulitrement les domes des années 50. Cependant, parfois le déme peut
avoir une forme symétrique, par exemple le dome qui se produit juste avant I'éruption
de 1992 (Photo IV.7, Jacques Tondeur, 1992). Ce déme pré-éruptif a une hauteur
estimée de 40 métres et un rayon de 70 m.

IV.6.3. Dome surbaissé

En considérant un dome symétrique comme un matériau plastique de Bingham,

Blake (1990) a montré que la hauteur et le rayon du ddéme peuvent s’exprimer comme

suit:

I
[

¢ (hg R)05 Iv.1)

ou

HAR = ¢ Vho

ol c est constant, environ égal a \/2; h, est une longueur dont la valeur dépend de la
cohésion interne To définie par

ho =To/pg (IV.2)

p est la densité et g la constant de gravité. L'équation (IV.1) montre que la hauteur est
une fonction linéaire de la racine du rayon. Pour un type de lave donné, le rapport HAR
est constant. En appliquant cette relation au dome symétrique pré-éruptif de 1992, nous
trouvons donc un rapport de :

HANR =438 (IV.3)
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En prenant p = 2500 kg m-1, on obtient alors la cohésion interne :

To =028 MPa (IV.4)

Pour comparaison, la valeur de H/VR est égale 2 5.75 pour le déme de la.Soufriere. La
valeur de cohésion est environ identique 2 celle de la Soufriere qui est de 0.26 MPa

(Blake, 1990) et du Galunggung 0.23 MPa.

Figure IV.7 :
Photo du dome du Merapi le 31 janvier 1992 prise deux jours avant

I'éruption de 1992 (photographie J. Tondeur, 1992).
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1V.6.4. Effet de la pente

Le magma qui sort de I'orifice volcanique sur une pente © va d’abord s’étaler
comme un dome symétrique et ensuite a partir d'une certaine hauteur, Ho, il commence

a s'évoluer comme un dome coulée. La pression sur la base du déme est égale a
pgHsin6 qui doit étre inférieur a To pour qu'il ait une forme symétrique. Il y a donc une

hauteur critique Ho a partir de laquelle un déme coulée se développe.

Ho = 1o/(pg sind) (Iv.s5)
Pour le cas du Merapi, avec 0=30°, la hauteur critique est

Ho =23 metres (IV.6)

L'évolution du nouveau dome commence a partir du début du mois de mai 1994. Le
processus qui a eu lieu pendant les trois semaines de mai s'est passé trés rapidement.
Pendant cette période, le sommet est presque toujours couvert par des fumerolles qui
empéchent la prise de photos fréquentes. Nous n'avons donc pas pu suivre exactement
comment la lave sort tout au début de la formation du dome. Le 22 mai 1994,
l'observation sur les photos montre que le ddme 2 une hauteur d'environ 30 métres. Le
ddome du Merapi a une hauteur qui est montée jusqu'a environ 47 métres.

IV.6.5. Variation temporelle de la hauteur

Le dome croit lorsqu'il y a une surpression dans la chambre magmatique, méme
qu'elle n'est pas assez grande pour déclencher une explosion. La pression initiale P;

dans la chambre magmatique au début de la formation du dome est:

P; = Patm + prgHc + pgh + AP av.n
ou Pyt est la pression atmosphérique, p, est la densité du corps du volcan, Hc est la
longueur du conduit, p est la densité de la lave et AP est la surpression initiale. En fait

c'est la surpression AP qui joue le role de force motrice dans le processus du
mouvement du magma vers la surface. La pression a I'extrémité du conduit Pf est:

Pf = Patm + pgh (IV.8)
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La différence entre Pi et Pf determine le débit de magma montant. Un autre facteur est la
flottabilité qui dépend du contraste de densité entre le magma et la roche qui I'entoure.
D’un autre cdté, la présence du ddome pendant la sortie de la lave a pour effet de
diminuer la surpression effective. Le flux de masse Q le long du conduit peut étre

exprimé par (Jaupart, 1992):

n:a4pafAP+(pr- P,) ch-pagh\
8 H,

(IV.9)

ob a est le rayon du conduit, pa est la densité du magma, 1 est la viscosité. Dans le cas
ol AP est trés importante par rapport 2 la flottabilité, et la hauteur du dome est
négligeable par rapport a Hc, l'équation devient celle de Poisseuille pour les
écoulements de fluide visqueux dans des tubes de faible rayon lorsque les gradients de

pression sont modérés (Germain et Muller, 1986) :

na4paAP

8 pH, (1V.10)

Pour le cas du Merapi, le dome de 1994 n'est pas symétrique. La figure (IV.5) montre
la relation entre la hauteur et la longueur du déme. Nous avons seulement un nombre de
points limité parce que souvent les photos de I’ensemble du sommet n’ont pas pu &tre
prises. Nous n’avons alors qu’une partie du dome vers le sommet, donc la longueur du
dome ne pent pas étre mesurée. Le déme croit le long du couloir d'avalanche, donc la
longueur est beaucoup plus grande que la hauteur. Pour la simplicité on suppose que le

ddme a une forme un demi ellipsoide avec des axes X, y, z égaux a:
x =8h, y = 15h, z=h (Iv.11)

avec z perpendiculaire a la base du dome. Le volume V est donc

V =8mnh3 (IV.12)
On obtient alors
Q  =24mpah? (dh/dt) (IV.13)

La variation de hauteur du dome de 1994 est présentée sur la Figure (IV.8) depuis la
formation du dome le 22 mai 1991 jusqu'a 28 aoiit 1994. On voit que la hauteur du
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dome varie plus rapidement au début de sa formation et qu’ensuite la vitesse de
croissance verticale diminue et la hauteur se stabilise vers la fin du mois d'aoiit. Par
(IV.13) la hauteur qui se stabilise indique qu'il n'y plus d'apport de lave. Cela signifie
que la surpression est nulle, composée par la hauteur du dome. Cette variation est
presque identique a celle qu’obtenue Jaupart (1992) sur la Soufriére.

Nous allons essayer d'estimer la surpression AP en utilisant 1'équation (IV.9)

qui peut s'écrire autrement:

SuH O
Ap = ZHE2 4° - ApgH, + p,gh

= (IV.14)

ou © est le flux volumique, Ap est le contraste de densité entre le corps du volcan et le

magma.

D'abord nous sommes obligés d'estimer la viscosité du magma. Entre les mois
d'avril 1994 et de septembre 1994, le Merapi peut étre considéré comme produisant une
éruption non-explosive, une sorte de coulée de lave qui crée le dome de 1994.
L'explosivité de I'éruption est étroitement liée a la présence du dome, dans le sens o
un volcan avec un dome de lave a souvent des éruptions explosives (Newhall et
Melson, 1983). Cette observation est en fait lie & la viscosité du lave. La création du
dome peut avoir lieu si la viscosité de la lave est supérieure ou égale 2 108 poise (107
Pa.s) (Walker, 1973). Le Merapi est donc un cas particulier: il a un déme mais
I'éruption n'est pas explosive. Nous pensons donc que la viscosité de la lave du Merapi
est, elle aussi, supérieure ou égale a la valeur limite pour que la formation du déme
puisse avoir lieu, soit de 107 Pa.s.

L'explosivité dépend de la pression de gaz dans le magma. L’existence d’une
éruption non explosive indique que les bulles de gaz croissent facilement, donc que la
pression de gaz n'est pas différente de celle du magma. Dans ce cas 1a, il est nécessaire
que la viscosité soit inférieure 2 108 poises (Spark, 1978). Comme le Merapi n'est pas

un volcan explosif, la viscosité de la lave devrait étre inférieure 4 108 poises.

Deux conditions, la premiére sur la formation du dome et la seconde sur la non-
explosivité de I'éruption, nous conduisent 2 une estimation de la viscosité de la lave du
Merapi d’environ 108 poises (ou 107 Pa.s). C'est la valeur de la viscosité a l'extrémité
de la cheminée. En prenant la température du gaz sur la solfatare de Gendol (Fig.II1.12)
comme représentative de la tcmpérature.du magma juste avant sa sortie du conduit, cette
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viscosité correspond 2 une température d’environ 850°C.

Le flux Q peut étre estimé 2 partir des données de la hauteur du dome. Avec
I'équation (IV.11) nous pouvons calculer la variation temporelle du volume du dome.
Le résultat est présenté sur la figure (IV.8a). Au 22 mai 1994, la hauteur est environ de
30 m. et jusqu'au le 14 juin 1994 le volume augment par 615 220 m3 soit un débit
moyen © de 0.309 m3 par seconde. En supposant que pa est de 2500 kg/m3, le flux

de magma sortant Q est de 773 kg.s"l.

La longueur du conduit, Hc, est supposée égale a 1000 metres qui est donc une
estimation de la profondeur du toit de la chambre magmatique déterminé a partir de la
répartition des hypocentres de séismes VTA et VTB. En supposant que le rayon de la

cheminée est d’environ 10 métres, la vitesse de mouvement du magma dans le conduit

est de 1 mm/s, soit 85 m/jour.

Si le mouvement du magma ne résulte que de la surpression AP, dans le sens
que l'effet de différence de densité entre le magma et le corps du volcan (ou la
flottabilité) est petit, et en faisant une substitution de tous ces paramétres dans

I'équation (IV.13), on obtient

AP = 1.5MPa (ou 15 bars) (IV.15)
Par contre avec un contraste de densité Ap de 100 kg.m3, la surpression AP devrait
AP = 0.5MPa (ou 5 bars) (IV.16)

Pour une chambre dont le centre se trouve sur une profondeur de 1.5 km, la pression
lithostatique est de I'ordre de 35 MPa. La surpression dans la chambre magmatique du
Merapi serait seulement d'environ 3 % la pression magmatique. Un faible AP peut
montrer que le systéme volcanique est presque complétement ouvert. Un petit
changement dans la chambre magmatique a un effet direct sur la surface et conduit a une

formation de déme.

La flottabilité est une force motrice majeure dans le manteau ot le contraste de
densité est important. C'est le seul facteur qui puisse faire monter le fluide magmatique
vers la surface. Dans la zone superficielle, au dessus d’un km de profondeur, on peut
imaginer que cet effet est moins important que celui de la surpression AP. Cette

surpression diminue graduellement avec le volume de lave émis, jusqu'a une situation
oil AP retourne 2 zéro. C'est pourquoi il y a un moment ol le déme cesse de croitre.
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Pour une éruption effusive sans formation de déme, la sortie de la lave se prolonge
jusqu'a ce que la pression dans la chambre magmatique retourne a la pression
lithostatique. Cependant, selon (IV.13), pour une éruption avec formation de déme,
lorsque le ddme atteint sa hauteur maximum, la pression magmatique ne retourne pas a

I'état initial du début de l'activité. On arrive & un état o la hauteur du déme peut
compenser la surpression qui reste. Pour une hauteur maximale hpy, la pression a
I'extrémité du conduit Pp est

Pb  =Patm+paghm IVv.17)
Comme hy vaut 47 métres pour le Merapi 2 la fin du mois d'aofit 1994, on a

Pb = 1.25 MPa (IV. 1 8)

dont 1.15 MPa due 2 la hauteur du ddme. La valeur de 1.15 MPa est la pression qui est
préte a étre libérée lorsque le déme disparait. Nous avons calculé que la surpression est
de l'ordre de 1.5 MPa au mois de mai 1994. En supposant que la surpression au
moment ol la premiére lave sortait était de 2.0 MPa, la formation du déme de 1994 a
diminué la pression magmatique de seulement environ 0.9 MPa. Cl'est une
décompression effective pendant la période de croissance du ddme de mai 2 aoiit 1994.
Le dome de 1994 se stabilise au mois de septembre 1994. D’autres démes anciens sont
restés stables aprés leur formation, par exemple tout les domes des années 50.

Le volume final du magma émis est d’environ 2.6 106 m3, ce qui est beaucoup
plus petit qu’au Kilauea (40-84 106 m3, Tait et coll., 1989), a la Réunion (100.106
m3, Bourdier, 1994), a 1a Soufriére (47.106 m3, Huppert et coll., 1982).

Si la surpression dans la chambre magmatique est due & un nouvel apport de
magma depuis la profondeur, le magma dans la chambre est compressé pendant du
remplissage. D’autre part, la taille de la chambre magmatique augmente. La pression
augmente de P a P+AP. Blake (1981) a montré que le volume du magma injecté dans la

chambre, Ve, est en fait petit par rapport au volume de la chambre magmatique:

L 2% (14s) +
—— f— — S
_‘ \% b (Iv.19)

oll b est le module d'incompressibilité du magma et s est l'expansion volumétrique.

Dans beaucoup de cas s est un facteur important dans l'activité volcanique, mesuré en
général grace A la déformation du volcan (Mogi, 1958; Ishihara, 1990).
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Figure IV.8a:

Variation de la hauteur et du volume estimé du dome du Merapi de 1994
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Figure IV.8b:

' Variation de la hauteur de l'aiguille du Mt. Soufriere en 1979 (d’apres

Jaupart, 1992).
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La présence d’une inflation et d’une déflation avant et aprés I'éruption montre
que le corps du volcan est un milieu compressible. Il est souvent supposé€ que
I'expansion du volume de la chambre magmatique est égale au volume de magma émis.

En utilisant une valeur typique du rapport Ve/V d’environ 0.001 (Blake,
1981), on obtient

V = 26km3 (Iv.20)

La valeur de Ve/V de 0.001 est une valeur typique pour des chambres magmatiques a
une profondeur de plus 1 km, alors I’estimation du volume est une valeur maximale.
Pour une chambre sphérique, il correspond a un rayon d'inférieur a

£ = 850 m (Iv.21)

L'observation de la formation du dome de 1994 confirme que la chambre magmatique
du Merapi est petite.

I1V.7. L’explosion de 1994

Le dome de 1994 s'est effondré le 22 novembre 1994 lorsqu'il s’est démantelé
en engendrant des nuées ardentes meurtriéres (Fig.IV.19). Une série de nuée-ardentes
s'est produite vers I'amont de la rivi¢re Boyong, au sud-sud-ouest du volcan (Fig.V.1).
La chaleur de la nuée a balayé la village de Turgo, prés de la colline du méme nom et a
provoqué la mort de 70 personnes et beaucoup de blessés. Environ 20 personnes ont
disparu. L'éruption a eu lieu & 10 heures locales. La nuée la plus destructrice s'est
formée vers 11 heures, soit environ 1 heure aprés la premiére, et est descendue jusqu'a
6 km du sommet. Les dépdts chauds sont canalisés dans la riviére. Jusqu'a quelque
jours apres I'événement, des fumées se voyaient encore dans le fond de la riviére. La
forét du flanc sud-sud ouest du volcan a été complétement brilée.

.Nous avons estimé précédemment qu'avec une hauteur du déme de 47 métres, il
y a une pression potentielle a la base du dome d'environ 1.15 MPa. Une catastrophe
peut se produire lorsqu'il y a une nouvelle surpression qui peut se former pour trois
raisons différentes:

183




1. Par une nouvelle injection de magma dans la chambre magmatique. La
surpression provient alors de la chambre magmatique. Si c'est le cas, l'état
d'équilibre de tout le systéme volcanique sera modifié. Le processus est donc

réinitialisé.

2. Par le développement d’une pression de gaz. Cela peut s'effectuer aprés une
période de repos pendant le temps nécessaire pour que les composants

volatiles soient libérés du fluide.

3. Par des avalanches et des chutes de pierres. Si les avalanches sont
suffisamment grosses, le ddme peut perdre sa hauteur de fagon brutale. Il
s'agit ici d'une modification de I'état d'équilibre au niveau du dome ou a
l'extrémité du conduit. Si les avalanches font disparaitre une partie du flanc du

ddme, une petite explosion latérale peut se former.

La possibilité (1) est peu probable parce qu'il n'y pas de changement de la
sismicité du volcan, particulierement du nombre de séismes VTA et VTB. Le dome
atteint une période de repos 2 partir du mois de septembre 1994, environ 3 mois avant

que I'explosion du 22 novembre 1992 n’ait eu lieu.

La croissance de la pression de gaz est donc une forte possibilité. Le
développement de la pression de gaz peut se produire s'il y a une décompression, par
exemple par la diminution de la pression lithostatique. Dans ce cas 13, il faut un
mouvement vertical, ce qui n'est pas le cas dans une situation ol la lave est déja en état

d’équilibre.

Nous pouvons considérer que I'état du dome était quasi-stable au mois de
septembre. Le dome n’était pas encore bien compacté et le conduit était encore ouvert.
La hauteur du dome était juste 2 la limite pour compenser la surpression dans le conduit.
Une avalanche suffisamment volumineuse peut déstabiliser le dome et ensuite la
pression potentielle & la base du dome de l'ordre de 1 MPa peut provoquer I’explosion
du dome tout entier. L'éruption a fait descendre tout le dome de 1994 et a nettoyé la
surface glissant sur la base du dome. Nous pensons que la surface de glissement est le
flanc du dome de 1986 qui n'a pas été perturbé par le dome de 1992.
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IV.8. Les séismes d'avalanche et les séismes MP

Nous distinguons deux périodes de séismes Guguran (avalanches) au cours de
'année 1994: avant et aprés le mois de mai. Pour simplifier, nous les appelons la
période I et la période II respectivement. La période I a été marquée par des séismes
Gugurans et par l'accroissement lent du ddme sans séismes MP. Au cours de la période
II, les deux types de séismes, Guguran et MP, se forment simultanément, la lave sort
plus rapidement et le ddme s’agrandit verticalement et latéralement.

Le mois de mai est la période oll les séismes MP se produisent avec la fréquence
(statistique) la plus grande. Ensuite le nombre de séismes MP diminue graduellement.
C'est une évolution caractéristique de la variation du nombre de séismes de ce type. En
les comparant avec l'activité apres I'explosion de 1984 et avec celle de 1986-1987, nous
pouvons constater que de nombreux séismes MP ne se produisent que lorsqu'il y a un
accroissement du dome, soit sur une partie, soit partout. Ceci correspond encore 3 une
période de début de formation du dome.

En regardant la période qui suit I'éruption de 1984, nous observons un
changement du régime d'écoulement de la lave sortant du conduit. Pendant une période
de 10 jours aprés l'éruption, I'écoulement est plus liquide. La lave est directement
transmise en avalanches rougeoyantes. Sur les sismogrammes, on observe un train de
tremblements continus, une sorte de tremor d'avalanches sans arrét. En fait, ce signal
semble étre le résultat de la combinaison entre des mouvements du sol causés d’une part
par la sortie de la lave et d’autre part par les avalanches. Dans la période qui suit, le
dome se forme. La lave n'est plus transportée directement par les avalanches. Le flux de
magma sortant est donc plus petit. Le signal continu se transforme en signal transitoire
sous forme de séismes MP.

Un contrepoids, le poids du déme lui-méme, est semble-t’il nécessaire pour que
les séisme MP se forment. Au début de la formation du déme de 1994, le volume
n'était pas encore suffisamment bati, la lave sortait sans aucun obstacle, donc les
séismes MP ne se produisaient pas.

Les avalanches de la période I ont leur origine dans les matériaux du dbéme
1992. Donc, ce sont des avalanches gravitaires induites par la poussée de la lave. Par
contre, a la fin de cette période, les avalanches sont formées de nouvelles laves. Dés
que le dome commence a se stabiliser le nombre d'avalanches diminue. Les avalanches
qui se produisent dans la période (II) sont le résultat d'une sortie rapide de lave.
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I1V.9. Source possible des séismes MP

Les séismes MP sont difficiles a localiser parce qu'ils sont fortement atténués.
L'amplitude la plus grande est observée a la station la plus proche du sommet, PUSV.
Ceci indique que la source est trés superficielle. Ils ne présentent pas pendant les deux
premiéres étapes de la formation du dome de 1994, méme au moment o il y a un
mouvement du bloc actif dans la partie supérieure du dome de 1992 et lorsqu’il il y a
des nuées ardentes. Cette observation conduit penser que ce type de séisme n'est pas lié
a l'activité a la surface du dome, par exemple a la formation de carapaces ou de fractures
a la surface du dome. Cette hypothése est confortée par les observations faites en 1986-
1987. De mai a aoiit 1987, le changement de la morphologie de la partie superficielle du
dome de 1986 n'a pas engendré un nombre significatif de s€ismes MP.

Quelle est I’origine de ce type de séisme? Les séismes MP sont liés a la sortie de
lave. L'absence de séismes MP juste au moment de la naissance du dome de 1994 nous
montre qu'un débit minimum de lave est nécessaire pour qu'il puisse se créer des
séismes MP. Il y a deux origines possibles pour la formation de séismes MP, soit par
fracturation des alentours du conduit, soit par libération d'énergie a la surface prés de
l'extrémité du conduit. La premiére semble peu probable parce que si c'était le cas, les
séismes MP devraient se produire méme avant une éruption, lorsque la pression du
magma est suffisamment élevée.

Nous pouvons présenter la zone superficielle simple comme sur la figure
(IV.9). Le mouvement d'un fluide visqueux dans un tuyau cylindrique de rayon R est
souvent modélisé en prenant comme condition limite que la vitesse sur le parois est
nulle, c'est a dire qu’il y a une continuité de déplacement sur les parois. Le front du
fluide forme une courbure parabolique avec une vitesse maximale au centre du cylindre
exprimée par : (Germain et Muller, 1986)

v(r) =AP(R2-r2)/4pn (IV.22)

oll r est la distance au centre du cylindre. Le gradient de vitesse est maximum prés de la
paroi. Plus la surpression est grande, plus ce gradient sera grand. On peut se poser la
question de savoir si la condition limite reste toujours valable. Nous pensons que
parfois une discontinuité de déplacement se produit sur la paroi: une libération d'énergie
avec un certain intervalle de temps pourrait correspondre aux séismes MP. Pour une

vitesse donnée, la friction sera d’autant plus importante que la viscosité est grande, ce

qui est raisonnable pour de la lave qui va juste sortir du conduit. Le réle du déme est
d’augmenter la pression lithostatique. Comme la surpression est liée au flux du magma,
les séismes MP apparaissent plus fréquents au moment ol le débit de la lave sortant est
important. Ce probléme nécessite une étude beaucoup plus approfondie.

Courbe de vitesse

MUR DE LA CHEMINEE

Figure IV.9. :
Esquisse de la partie supérieure du conduit du volcan Merapi

d'avancement du magma
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V.1. Interprétation générale

Le Merapi est un volcan dont le cycle d'activité est trés court. Ce cycle d’activité
comporte une alternance de périodes de formation du dome, des avalanches et parfois des
petites explosions. Du point vue de la sismicité, le Merapi est un volcan 2 la sismicité
réduite. A cause de ce faible nombre de séismes, la sismicité est un paramétre important
pour caractériser I'activité. Néanmoins, a partir des observations sismologiques que nous
avons faites grice au réseau permanent mis en place avant I'éruption de juin 1984, il est
€vident que chaque cycle d'activité a un comportement différent. En principe, selon la
similarité des sismogrammes, les séismes peuvent étre groupés en trois catégories :

1. Séismes VTA et VTB
2. Séismes MP et gugurans
3. Séismes LP et tremors

Les séismes VTA et les VIB apparaissent pendant la méme période. Il y a une forte
probabilité pour que des séismes VTA fréquents soient accompagnés de séismes VTB.
D’autre, il y a la méme corrélation entre les séismes MP et les gugurans. Les occurrences
de ces deux types d’événements ont une corrélation d'environ 0.87 sur une longue durée.
Le troisiéme groupe est caractérisé par son contenu fréquentiel: séismes LP et tremors sont
presque monochromatiques avec un maximum vers 1.5 Hz. Les trois groupes

correspondent a des mécanismes différents les uns des autres.

Une régle générale de la volcanologie indique que les volcans qui ont une longue
période de repos sont explosifs. Pour le Merapi, l'activité est presque ininterrompue.
Depuis I'installation du réseau sismologique permanent, deux périodes de repos ont été
observées, de 1985-1986 et de 1987-1988. Chaque période de repos dure environ un an,
pendant laquelle le volcan ne présente aucune activité volcanique ni sismique. Cependant, la
présence de cette période de repos ne signifie pas que I'‘éruption du Merapi qui suivra sera
explosive. Les périodes de repos sont trop courtes pour que l'activité change le caractére.

En général, il a deux types de cycles d'activité: le premier cycle est accompagné de
séismes VTA et VIB et le second ne comporte pas d'apparition de séismes VTA et VTB.
Le cycle comportant des séismes VTA et VIB s’achéve par une activité explosive méme
I’index VEI (Volcano Explosive Index) reste toujours inférieur ou égal A 3. Par contre,
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l'activité ne comportant pas de séismes VTA et VIB correspond a la formation du dome.
Quelque soit le type d'activité, avec ou sans VTA et VIB, le dome est un élément essentiel

qui conditionne les dégats qui peut étre engendrés.

D’aprés des données enregistrées par le réseau sismique du Merapi, il est clair que
les périodes qui sont précédées par des séismes VTA-VTB conduisent 2 des phases plus

explosives que celles qui sont sans séismes de ce type.

La répartition des séismes VTA-VTB et I'analyse pétrologique (Berthommier et
coll., 1992) donnent des preuves que le systtme volcanique superficiel du Merapi a une
forte possibilité comporter une chambre magmatique a une profondeur d'environ 1.5 km du
sommet. C'est une petite poche d'un volume inférieur & environ 2.6 km3 ou si c'est une
sphére, de rayon maximum de 850 meétres. La profondeur de la deuxieme chambre
magmatique ne peut pas étre inférée a partir des données sismologiques seules car les
séismes du Merapi sont trop superficiels. Néanmoins, cette seconde chambre doit €tre a une

profondeur supérieure a 5 km.

Le processus conduisant & une éruption commence par une augmentation de la
pression du magma dans la chambre. Cette augmentation de la pression est le résultat de
l'apport d'un nouveau magma en provenance de la zone plus profonde. Si cet apport est
suffisamment important, I'augmentation de la pression peut engendrer l'apparition des
séismes VTA et VTB. 1l peut donc arriver que I'éruption qui va se produire soit plus ou
moins explosive. Les éruptions de 1984 sont un bon exemple de ce type d'activité. Par
contre si I'apport est petit, la surpression provoquée dans la chambre magmatique n'est
suffisante que pour amener le magma 2 sortir de la cheminée sans conduire a une activité
explosive: c’est le cas de 'éruption de 1986 et de celle de 1992 par exemple.

La présence de séismes similaires parmi des séismes VTB, de doublets ou de
multiplets, signifie que la surpression dans la chambre magmatique ou peut étre aussi dans
le conduit est suffisante uniquement pour réactiver les failles préexistantes. L'analyse des
multiplets enregistrés montre que la vitesse sismique a augmenté d’environ 1.7% avant
I'éruption de 1992. Cette observation implique que la surpression doit étre supérieure a 2
Mpa. Ce changement de vitesse est trés localisé environ vers le sommet du Merapi. La
vitesse sismique commence 3 augmenter aux environs du mois de mai 1991, soit environ 9
mois avant l'éruption de 1992. La pression dans la chambre magmatique augmente

progressivement jusqu'a environ 4 mois avant I'éruption et la vitesse fait de méme. Pendant
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les quatre mois précédant I'éruption, nous n’avons plus trouvé de séismes similaires ce qui
signifie que la surpression était peut-étre déja trop élevée.

Bien que la méthode de détection du changement de vitesse sismique par I'analyse
des doublets a déja été utilisée dans des régions tectoniques (Poupinet et coll., 1984),
I'analyse de doublets sismiques sur le Merapi présentée dans cette thése est la premiére
application dans le domaine volcanologique pour étudier la variation de vitesse avant une
éruption. Le résultat montre que la variation de vitesse dans une région volcanique est dix
fois supérieure a celle qui a été observée dans des régions tectoniques. Cette différence
vient du fait qu’une région volcanique est beaucoup plus fracturée, donc plus compressible
et que les variations de contrainte sont plus grandes dans un volcan. Du fait que la vitesse
augmente avant I'éruption de 1992, la surpression n'a certainement pas provoqué la
création de nouvelles fractures, donc la densité de fractures peut étre considérée comme
constante, au moins jusqu'a quatre mois avant I'éruption. La surpression a probablement
comme effet de fermer certaines de ces fractures.

La méthode de la fenétre mobile que nous avons utilisée est donc un outil efficace
pour détecter un changement des propriétés physiques a l'intérieur d’un volcan. Cette
technique fonctionne d‘autant mieux que la station utilisée est plus proche de la zone active.
Cette technique devrait contribuer importante 2 la prévision volcanologique du moins 2 la

prévision a long terme. Il suffit d'avoir des séismes similaires pour utiliser cette méthode.

La cohérence entre les séismes détermine la précision des mesures de variation temporelle.

Une autre méthode, celle de rapport spectral, a pour objectif de mesurer les
changements du facteur de qualité au moment ol la vitesse augmente. Elle ne montre pas de
résultat aussi net que la méthode de la fenétre mobile. 11 est possible que les interférences
entre les ondes P et S des stations proches du sommet empéche d'extraire 1'information sur
le changement du facteur de qualité. Il est indispensable d'avoir une distance source-station
suffisamment grande. Comme les séismes du Merapi sont de faible magnitude, le rapport
signal sur bruit devient trop faible sur les stations lointaines.

La formation du dome de 1994 est considérée comme une période d'activité du
Merapi moins intense que la période qui a conduit & 'explosion de 1984. Ce type d'activité
est cependant un cas habituel pour le Merapi. La surpression dans le magma qui fait sortir
la lave est inférieure & 2 MPa. La hauteur du déme qui résulte de cette surpression est un
parametre important pour quantifier le volume de la lave qui sort de la cheminée et pour
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savoir & quel moment la croissance est saturée. La formation du déme s'arréte parce qu'il
n'y aplus de surpression ou parce que la surpression est compensée par la hauteur du

dome.

La hauteur du déme est un facteur critique qui détermine la stabilité du déme. Apres
que la formation s'arréte, trois causes peuvent provoquer la chute du déme: (1) un nouvel
apport magmatique, (2) la pluie a un effet indirect et diminue le facteur de sécurité pour le
glissement du dome (3) des avalanches et des chutes de pierre au flanc du dome.

V.2. Intérét pour la prévision volcanologique

Le Merapi a une place trés importante pour la population qui habite aux alentours.
Son activité quasi-permanente; nous pouvons méme dire qu'il est toujours en état d'activité
élevée. En regardant les dégits causés par le Merapi, la plupart sont causés par le
déferlement de nuées ardentes, quelle soit explosive ou non-explosive. Nous avons
remarqué dans l'introduction de cette thése que la prévision volcanologique est liée a la
recherche d'un ou de plusieurs paramétres variant en fonction du temps, selon le niveau
d'activité du volcan. Il y a des paramétres qui varient avant une 'éruption, mais il y a aussi
des paramétres qui ne commencent a varier qu’aprés une éruption. Nous sommes intéressés
par ceux qui varient avant une éruption. On doit différentier entre deux catégories de
prévisions: les prévisions 2 long terme (de I’ordre du jour) et les prévisions a court terme

(de I’ordre du mois).

Dans le cas du Merapi, la surveillance sismologique est encore une technique
importante pour la prévision, au moins pour déterminer le niveau d'activité du volcan.
Souvent le nombre de séismes est utilisé comme un parametre représentatif de ce niveau
d'activité. Cependant, d'une période a l'autre, la sismicité a évolué de fagon tres différente.
En prenant par exemple I'éruption de 1984 et celle de 1992, il est clair que du point de vue
sismologique, ces deux cycles d'activité sont différents. La premiere a une période
précurseur trés courte, moins d'un mois, alors que l'autre a une période qui a duré plus
d'un an. Pourtant ce sont deux éruptions comportant des séismes VTA et VTB. Il est donc
encore difficile d'utiliser le nombre de séismes comme parameétre décisif pour la prévision,
ni A court terme ni & long terme. Le probléme est que nous ne connaissons pas quel est le
niveau critique au-dela duquel le volcan peut étre considéré dans un état critique ou prés a

exploser.

194

La méthode de la fenétre mobile que nous avons appliquée sur les données de
séismes précédant l'éruption de 1992 ouvre la possibilité de connaissance de l'état du
volcan au moment ol l'activité remonte. La vitesse sismique est un paramétre directement
li€ a la surpression dans la chambre magmatique. Nous pouvons considérer ce paramétre
comme significatif pour la prévision 4 long terme.

Certaines catastrophes du Merapi sont presque asismique, comme par exemple la
formation du dome de 1994. La premiére sortie de lave n'est pas prévisible a partir des
données sismologiques. Par contre, cet exemple a montré que la sortie de la lave n'est pas
brutale: il y a une préparation de I'ordre de 5 mois, de décembre 1993 a avril 1994. Nous
avons donc suffisamment de temps pour surveiller I'évolution du dome.

Comme sur d’autres volcans, il y a un moment ol le ddme commence 3 arréter de
croitre. Lorsque la formation du dome s'arréte, nous sommes confrontés 2 la question de
savoir si le dome va rester stable, comme les domes des années 50, ou s’il va s'écrouler en
engendrant des nuées ardentes qui peuvent étre catastrophiques. Bien que de nombreux
instruments soient installés sur le Merapi, on constate que l'écroulement du déme est
imprévisible a court terme.

La production d’une carte de risque est donc une nécessité. Le VSI a réalisé une
carte qui divise la région autour du Merapi en zones habitables et en zones non habitables
(Fig.V.1). Une zone non habitable a une forte probabilité d'étre atteinte directement par des
nuées ardentes.

Enfin, la surveillance sismologique ne suffit pas pour répondre au besoin de la
prévision d’éruption sur le Merapi. C'est un moyen d'observation nécessaire et obligatoire
qui doit étre encore combiné avec d’autres observations géophysiques, géochimiques et
visuelles afin de prendre une décision préventive concernant 1'état du Merapi.
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Figure V.1. :
Carte de risque de la région du Merapi (VSI)
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V.3. Conclusion et perspectives

Nous avons fait une analyse des données sismiques du Merapi. En principe cette
thése a présenté trois parties :

1. La sismicité du Merapi.
Dans cette partie, la variation de la sismicité est analysée. Les hypocentres des
séismes VT nous donnent une idée du fonctionnement du systéme volcanique du
Merapi. Avec une forte probabilité, la répartition des séismes implique la présence
d'une chambre magmatique a une profondeur de 1.5 km.

2. Variation temporelle de vitesse
Grace a l'existence de séismes similaires parmi les séismes VTB, les multiplets, la
méthode de la fenétre mobile nous permet de suivre la variation de la vitesse
sismique depuis environ une année avant I'éruption de 1992. Ce résultat montre
clairement l'importance de I’enregistrement numérique dans la surveillance
volcanologique, particuliérement en Indonésie, ol la sismologie est I’outil
principal de surveillance des 129 volcans actifs.
La deuxieme implication de nos résultats est que nous comprenons mieux le
processus qui a lieu dans le volcan avant qu’il n’explose. Il y a une période
pendant laquelle I'augmentation de pression a pour effet de fermer les fractures.
La réactivation des fractures préexistantes est donc le processus dominant.
Ce résultat montre la méthode de la fenétre mobile peut étre trés utile pour
contribuer la prévision volcanologique a long terme.

3. La formation du dome de 1994,

C'est la premicre fois que le dome du Merapi a été surveillé de fagcon aussi
fréquente. Un appareil simple peut nous donner une information importante,
particuliérement sur la croissance du dome et sur les phénomeénes qui
I'accompagnent. Le dome est toujours un élément essentiel dans l'activité du
Merapi. A cette étape la encore, nous sommes convaincus que les séismes MP
sont étroitement liés au flux de lave dans le conduit et qu’ils se produisent 2
l'extrémité€ du conduit et non pas dans la partie superficielle du dome.
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; Nous constatons qu'il y a encore beaucoup de problémes i résoudre pour
comprendre le Merapi, pas seulement du point de vue de la sismologie mais aussi dans
toutes les disciplines.

| Les séismes LF et les tremors n'ont pas encore été analysés en détail. Clest la

it méme chose pour les séismes MP. Le principal facteur qui empéche I'analyse de ces types

d'événements est le nombre trop limité de stations. Pour comprendre ces signaux, il nous

| faudra déployer des stations sismologiques autour et prés du sommet, peut-étre
] temporairement.

La prévision a court terme est encore un domaine de recherche immense. Par
exemple, a quel moment le ddme peut-il s'écrouler: c’est une préoccupation majeure pour
un volcanologue. Il faudrait trouver le moyen de détecter un changement de paramétre,
méme minuscule, qui permettrait d’avertir de la chute imminente du ddéme. Comme le

| Merapi est un volcan dont l'activité est grande, il est possible d’y tester toute nouvelle
; | méthode de prévision volcanologique.
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Le Merapi est un volcan qui a une activité quasi-continue,
L'explosion est normalement accompagnée par une série de nuées-
ardentes, dites merapiennes. La chronologie d'activité voleanigue
varie d'une activité i Fautre, il cst done difficile de trouver le niveau
d'activité sismigue critique pour ce volcan. En principe, il y a 2
types d'activiié: avec ct sans séismes volcanotcctonigues de types
VTA et VIB.

Les données e séismes de types VTA el VTB récoltées au
courant de l'année 1991 qui ont servi a cetle étude, ont fait 'objet
d'un traitement de routine (dépouiliement, localisation de
Phypocentre, ...). Ce traitement nous a conduil a remarquer que ks
séismes de type VTA et ceux de VTB sont séparés par une zone
asismique 4 environ 1.5 km de profondeur. Ce résultat ¢t celui de
{'analyse pélrographique (Berihommicr et al., 1992) conduisent 2
I'hypotheése de P'existence d'une poche magmalique & cetle
profondeur. Parmi les séismes de type VTB, nous avons trouvé
certains de fonme similaire, que lon appelle doublers ou multiplers.
En analysant la variation du déiai le long du sismograimme, en
utilisant Ia méthode inter-spectrale de la fenétre mobile, nous avons
constaté que la vitesse sismique a augmenté d'enviren 1.7 % de
janvier a seplembre 1991, Cette valeur est de Pordre de dix fois
celie observée sur fa région fectonique. L'augmeniation de vitesse
ast générée par la croissance de la pression du magma avant
'éruption. '

La surveillance de la formation du dome de 1994 a montré
que, au bout d'un moment, le processus s'arréie. Nous supposoins
Jue ceci est dd a I'équilibre qui s'établit entre la pression du magma
5 Fextrémité du conduit et la pression lithostatique que génére fe
i6me lui méme. Si cet équilibre quasi-stable est inlerrompu,
{'explosion se produit comme celle du 22 novembre 1994,
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