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RESUIME

& La technique de caleul de sismogrammes synthétigues
par représentation discréte des champs d'cndes a été étendue
aux cas de milieux cemportant des couches d'épaisseur variant
latéralement ou des corps diffractants. La méthode employée
repose sur une discrétisation des frontieres et une linéarisation
des équations integrales traduisant les conditions aux limites en
toute généralité. Ceite technigue reste valable quelgue soient
la forme des interfaces et la samme de fréquence considérées.
Cette approche a été appliquée dans le cas des ondes SH et dans
| le cas élastique (P-SV). Elle permet en particulier de traiter des
problémes d'interfaces quelcongues entre des milieux stratifids

plans de maniére trés efficace. Le cas de profils de sismique

(de surface et orofils verticaux) a proximité d’un déme dans un

empilement de couches sédimentaires a pu étre simulé, Le calcul

de sismogrammes synthétiques a permis d’étudier les caracté-

ristigues du rayonnement sismigue produit par une source

naturelle depuis la zone épicentrale jusqu’a plusieurs centaines

de kilometres de distance. |l a ainsi été examiné les conditions

d'émission des ondes par une fissure étenduge. Les mécanismes

| ! de propagation et d’atténuation des phases sismiques régionales
Pg et Lg ont été étudiés ainsi que les différents effets que

produisent sur ces ondes les variations de profondeur et de

mécanisme de |la source, Les ondes Pg et Lg s'‘avérent étre des

ondes respectivement partiellement et totalement guidées dans ‘

la crodte, L'amplitude produite en surface par l'onde Lg est »

'peu sensible & la présence de variations locales de |"épaisseur {

.

%

de la crofite ou de la couche sédimentaire. A partir d'enregis-

trements courte-période, I'atténuation dans la crote du centre

de la France a été etudiée, Les résultats obtenus montrent une

‘ claire dépendance fréquentielle du facteur de qualité, La répar-

. tition géographique de ce dernier est trés corrélée avec les
caractéristiques geologigues locales. ’

| MOTS-CLES

Sismologie ; Sismogrammes synthétiques ; Diffraction : Prospection
sismique ; Atténuation des ondes ; Massif Central ; Phases sismigues
régionales,
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Introduction

L'analyse des données sismologiques permet de meitre en évidence un certain
nombre d'informations exploitables. Bien sr les temps d'arrivées des différentes ondes,
mais aussi leur amplitude, leur contenu spectral ou leur dispersion doivent aussi pouvoir
&tre pris en compte par l'expérimentateur. Les phénomenes de propagation d'ondes dans
la terre sont d'une telle compléxité, du fait m&me de la compléxité des structures
géologiques, que leur interprétation ne peut &tre réalisée par une approche intuitive ou
trop simplificatrice. Ceci est particuliérement vrai en ce qui concerne la description
quantitative des phénomenes. C'est donc bien dans ce contexte de l'interprétation des
phénomenes réels qu'il faut replacer les efforts de la sismologie théorique. En
particulier, si certains voient dans les techniques de calcul de sismogrammes synthéti-
ques le champ clos d'affrontements théoriques éloignés de la réalité, il ne faut pas
oublier que les modeles que nous sommes en mesure de considérer restent souvent d'une
complexité bien en dega de celle des modeles proposés par les géophysiciens pour
représenter la réalité. Il est donc crucial de continuer a développer des méthodes de
calcul permettant la prise en compte de milieux toujours plus réalistes donc toujours
plus généraux. Si les sismologues font aujourd'hui appel a de nombreuses ressources de
la physique théorique pour améliorer leurs méthodes de calcul des sismogrammes, c'est
pour pouvoir disposer demain d'une ensemble d'outils de simulation dont ['utilisation

aura des implications pour l'ensemble des sciences de la terre.

Du fait de la tres large bande de fréquence qu'elle concerne, la sismologie
offre une opportunité d'étude des structures terrestres de l'échelle de la planete dans
sa globalité jusqu'a celle du détail morphologique de petite dimension. Pour cet
immense champ d'application la méme approche théorique peut étre suivie. C'est un des

grands intéréts de la sismologie. Dans ce meémoire sera présenté un développement

d'une méthode de calcul qui va dans le sens de la complexification géométrique du




milieu et des applications de ces techniques vers deux domaines bien distincts : la
sismique de prospection d'une part et I'interprétation des sismogrammes courte-période

a distance régionale d'autre part.

Sur le plan méthodologique le travail présenté va consister en un développe-
ment d'une technique de calcul de sismogrammes synthétiques permettant la prise en
compte de zones géométriquement irrégulieres (interfaces courbes corps diffractants).
Cette technique sera dérivée a la fois de la méthode de représentation discrete des
champs d'ondes et des méthodes de frontiére pour le probleme de la diffraction. Cette
approche permet de considérer des interfaces de formes quelconques éventuellement
entre des milieux stratifiés et cela pour des ondes SH (ou acoustiques) et pour des
ondes couplées P et SV. Ceci permettra donc une extension de la méthode des nombres

ondes discrets, qui était au préalable limitée au cas des couches planes.

La simulation numérique va nous permettre d'étudier les caractéristiques
théoriques de I'excitation et de la propagation des ondes sismiques entre 0 et 700 km.
Dans la zone épicentrale les mouvements du sol seront gouvernés par les caractéristi-
ques de la rupture tandis qu'a grande distance la propagation des phases énergetiques
sera dépendante de la structure de la crolite dans sa globalité, D'une maniére a la fois
théorique et expérimentale seront étudiées en détail la propagation et l'atténuation des
phases régionales dans le centre de la France. Le facteur de qualité dans la crolte et
sa dépendance fréquentielle seront évalués. 1l sera tenté de mettre en évidence des

hétérogénéités locales du facteur de qualité a partir des phases régionales.

La geophysique de prospection fait aujourd'hui appel de manieére de plus en
plus courante a la modelisation pour l'interprétation des données de sismique. Si
I'échelle et la gamme de fréquence sont différentes de celles de la sismologie, les

méthodes et les problémes sont identiques. Le méme besoin de techniques exactes de

simulation de la propagation des ondes dans un milieu complexe se fait ressentir qu'il

s'agisse de mettre au point des modalités d'expérience ou de tester la validité d'une
interprétation. Le développement des techniques de traitement conduit maintenant a
tenter de modéliser la globalité du signal et non plus seulement les temps d'arrivée.
L'atténuation anélastique doit donc, &tre prise en compte pour une simulation réaliste.
Il sera donc nécessaire de développer aussi des techniques de mesure directe permettant

I'évaluation in-situ du facteur de qualité.




PARTIE A :

EXTENSION DE LA METHODE DES NOMBRES D'ONDES DISCRETS

A DES MILIEUX LATERALEMENT HETEROGENES

A. 1l LA METHODE DES NOMBRES D'ONDES DISCRETS POUR UN MILIEU

VERTICALEMENT HETEROGENE ET LE PROBLEME DE DIFFRACTION

Al Présentation de la méthode :

La représentation discrete du champ de radiation d'une source sismique est
une méthode qui permet d'obtenir des solutions numériques complétes et exactes au
probléeme consistant en une source arbitraire dans un milieu verticalement hétérogéne
(c'est-a-dire en couches planes). Cette méthode numérique est qualifiée de méthode
exacte dans la mesure ou la précision obtenue peut-&tre aussi bonne cu'il est désiré,
sans limite théorique a priori. Une généalogie de cette technique peut-&tre trouvée dans
des travaux de Aki et Larner (1970) sur la diffraction d'une onde plane par une surface
irréguliere. En effet, ces auteurs, suivant en cela les lointains travaux de Rayleigh
(1896), identifiaient le champ diffracté a une superposition discrete d'ondes planes sous
la condition que le milieu soit spatialement périodigue. Bouchoﬁ et Aki (1977) ont
étendu ce concept de représentation discréte au cas du rayonnement de sources
sismiques a deux dimensions et ont montré l'exactitude des solutions obtenues. Bouchon
(1979 ; 1981) a développé la généralisation de l'approche pour des sources dans un

milieu statifié plan a trois dimensions.

A. 1. 2 Principe de la méthode dans le cas bidimensionnel :

Pour une présentation claire du principe de la méthode des nombres d'onde
discrets nous allons considérer d'abord le cas bidimensionnel.

soit G(x, z , t) la réponse du milieu en point (x, z) a l'action d'une source
S(t) s'appliquant a l'origine.

Glx, z, W) dénote la transformée de Fourier de relative aux temps,w est la

pulsation. La transformation de Fourier spatiale suivant Ox permet d'écrire G sous la




Figure A.l.1 : Répétition de source a deux dimensions.

\fx

forme :

400

Glx, z,w) = J

=00

-ikx dk (1)

g(k, z, W) e

ou k représente le nombre d'onde horizontal. Il s'agit donc d'une décomposi-
tion en ondes planes du champ rayonné par la source. g représente toute l'information
relative a l'excitation par la source et a la propagation dans le mileu (suplposé fait de
couches planes). Pour des valeurs données de k et dew, le rayonnement primaire de la
source (c'est-a-dire son rayonnement dans un milieu infini, homogene) est une onde
plane de caractéristiques connues analytiquement et qui pourra &tre propagée dans un
empilement de couches planes en utilisant la méthode de propagation matricielle
(Harkrider, 1964) ou la méthode des matrices de réflexion-transmission (Kennett, 1980).
C'est parce qu'elle permet d'utiliser de tels algorithmes de propagation que la décompo-

sition en ondes planes est utilisée.

\ .Pour pouvoir calculer G il faut, dans I'équation (1), transformer I'intégrale en
une série. Pour cela nous allons supposer que notre modele est spatialement périodique,
c'est-a-dire pour un milieu a couches planes, qu'il existe une répétition infinie de
sources le long de I'axe Ox a égal intervalle L (Figure A.l.1). La réponse au point (x, z)

diie a I'ensemble des sources s'écrit :

~* +00 'k +00 ‘kL
G zw) = L gk zyw) e " x I e TN dk  (2)

m=-o
[l apparalt une série dont la somme peut-étre calculée :

+00 3
I e Mk _ ZL g) mod 2m,

ce qui signifie que cette série est toujours nulle, excepté quand le nombre




d'onde k vaut :

k= x [entier].

N

L'intégrale sur k dans {Z) se ramene donc a une série :

~ +00 .

Glx, z, W) = Lﬁ r gk, z w g ik X (3)
2m -® ‘

avec kn =T Xn

Cette expression donne donc de facon exacte la réponse de l'ensemble des
sources sous forme d'une série suivant le nombre d'onde horizontal. Pour une position
donnée r (x, z) du récepteur, le champ produit par l'ensemble des sources et celui
produit par une source unique sont identiques dans le domaine temporel, avant 'arrivée

de la perturbation provenant de la source voisine la plus proche, c'est-a-dire pour des

temps t tels que :

t <L - (x2 + 2% 1/2
Vm

ou Vm indique la vitesse de groupe de l'onde la plus rapide qui peut se
propager dans le milieu. Cependant, comme les sismogrammes synthétiques seront
finalement calculés en utilisant une transformée de Fourier discréte, il est nécéssaire
de trouver un moyen d'éviter le repliement di aux trains d'ondes provenant des sources
fictives. Pour cela il suffit d'introduire un amortissement temporel au niveau de
'équation (3). Cela est réa@isé en donnant a la pulsation une partie imaginaire oys qui
implique une attenuation exponentielle dans le domaine temporel et qui sera choisie
pour que les effets de repliement soient négligeables. Les sismogrammes sont alors
calculés dans le domaine temporel et finalement I'effet de l'amortissement est

exactement compense en multipliant le sismogramme par une exponentielle croissante.

A. 1.3 Extension au cas tridimensionnel :

La méthode de représentation discrete des champs d'onde que nous avons
décrite briévement dans le cas bidimensionnel peut-&tre utilisée pour des problémes
tridimensionnels. Le champ d'onde sera alors représenté soit par une double sommation

d'ondes planes soit par une sommation d'ondes cylindriques,

- Sommation d'ondes planes.

Cette approche est l'extension la plus naturelle de la technique décrite dans
le cas bidimensionnel. Dans le systeme de coordonnées cartésiennes (Ox, Oy, Oz), pour
un point source situé en (o, o, o) la fonction de Green du milieu peut-&tre écrite
comme une combinaison infinie d'ondes planes par double transformation de Fourler

suivant Ox et Oy :

‘ Y Te -ik x -k y
Glx, v, zy, w) = J [ g (kx, ky’ z, w) € X e y’ dkx dky (3)
—00 L0

ou kx et ky représentent les nombres d'onde horizontaux. Si nous considerons
un réseau de sources rectangulaire infini et de mailles Lx et Ly, la réponse die
I'ensemble des sources est donnée comme au paragraphe précédent, sous la forme de

séries :
2 0 00

Glx, ¥, 2 @) =20 & L g (k, k

—iknx & -ikmy
T Lxly n=-o m=-®

!Zyw)e

Le champ est discrétisé dans l'espace des nombres d'onde horizontaux,

- Sommation d'ondes cylindrigues.
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Figure A.1.2 : Distribution de sources pour la décomposition discréte en ondes

cylindriques.

- -
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Considérons maintenant un systeme de coordonnées cylindriques (r, g, 2z), k
représente maintenant le nombre d'onde radial. Pour une source située a l'origine, la
fonction de Green peut s'écrire sous la forme de l'intégrale de Sommerfeld :

(=]

G(r, 8, z, w) = o/

1D~ —

g.

i (ky 6, 2z LU) Ji (kl‘) dks

o}

ou Ji représente la fonction de Bessel d'ordre i.

Si I'on considere maintenant la source originelle a laquelle s'ajoute une série
infinie de distributions annulaires de cette méme source, concentriques et situées a une
distance radiale L les unes des autres (Figure A.l1.2) la réponse de l'ensemble de source

s'écrit sous forme d'une série :

gl (kn! 0, 2, w) Ji (knr)
XxXn ~ete =1lsin=0

= 2 sinon

Cette décomposition discréete en ondes cylindriques permet de tirer avantage
de la symétrie cylindrique d'un milieu a couches planes. Le résultat s'obtient effecti-
vement par une simple sommation sur le nombre d'onde radial alors que le cas d'une
décomposition en ondes planes le calcul nécessite deux ordres de sommation (sur kx et
sur ky). Aussi pour le calcul de sismogrammes produits par des sources ponctuelles ou
de faible extension la décomposition en ondes cylindriques sera d'autant plus avanta-
geuse que la distance épicentrale sera grande. Par contre pour des sources étendues
représentées par des réseaux de sources ponctuelles, les propriétés de multiplication des
exponentielles rendent dans certains cas la décomposition en ondes planes plus perfor-

mante numériquement.
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A. 1. 4  Convergence des séries :

Dans les expressions précédentes une quelconque grandeur mesurable (déplace-
ment, rotation...) s'écrit sous la forme d'une série d'une infinité de termes pour une
fréquence donnée. Chaque terme indique la contribution d'une onde plane particuliere.
La convergence rapide de ces séries s'explique pour des raisons physiques évidentes.
Soit km le nombre d'onde correspondant i la vitesse la plus faible rencontrée dans le

milieu, tous les termes de séries associés a des nombres d'onde plus grands que km

representent des ondes évanescentes partout. Plus grand sera k et plus rapide sera la
decroissance spatiale de I'énergie transportée par l'onde. Pour tous les points d'ordon-

nees differentes de celle de la source, la convergence rapide des séries est donc

assuree.

Un probleme particulier peut apparaftre dans le cas ol source et récepteur
sont situés a la méme ordonnée z, (ou des ordonnées trés voisines). Dans ce cas il faut
séparer le rayonnement en deux parties : les ondes directes d'une part et la réponse du
milieu statifie (réflexion-réverbération) d'autre part. En ce qui concerne la réponse du
milieu stratifié les raisons physiques invoquées plu; haut assurent une convergence
rapide, les différentes ondes ayant parcouru un certain trajet vertical. Pour ce qui est
des ondes directes elles ne peuvent &tre calculées exactement par la méthode des
nombres d'onde discrets (non-convergence) dans ce cas ce qui, quoiqu'il en soit, serait
une solution peu intéressante puisque leurs expressions analytiques sont connues. Dans la
plupart des applications ol source et récepteurs sont au méme niveau c'est-i-dire
essentiellement la sismique réflexion, la méthode des nombres d'onde discrets permet
d'évaluer économiquement la réponse exacte du milieu. Le cas des fonctions de Green

utilisees pour résoudre ie probléme de la diffraction sera discuté plus loin dans cette

partie de ce mémoire.
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A. 1. 5 Le probléeme de la diffraction :

La méthode de représentation discrete de champ d'onde sismique qui a été
présentée au paragraphe précédent et qui permet d'utiliser les différents algorithmes de
propagation d'ondes planes existants permet de réaliser des simulations numériques
exactes dans des milieux a couches planes. De tels modeles du milieu geologique sont,
dans de nombreux cas d'une grande utilité pour l'interprétation des données sismologi-
ques ou de sismique - d'exploration. Grdce a de telles simulations il est possible
d'étudier de maniere fine, source des tremblements de terre ou atténuation des ondes,
cependant de telles études sont limitées dans leur applications a des zones restreintes
tant que ne sont pas réunies les conditions permettant le calcul de sismogrammes
synthétiques dans des milieux présentant des variations latérales. Notre propos sera
d'étendre la meéthode de représentation discutée au cas de milieux latéralement
hétérogenes tout en lui conservant ses avantages : solutions exactes et completes,

représentation exacte de ia source...

Pour un modele a couches planes il était naturel d'utiliser une méthode
reposant sur la représentation du champ produit par la source par une superposition
d'ondes planes (ou cylindriques) suivant le nombre d'onde horizontal car les phénomeénes
élementaires de réflexion et de réfraction qui se produisent peuvent &tre traites
indépendamment pour chaque onde plane (ou cylindrique) émises. En effet la transmis-
sion ou la réflexion d'une onde plane (ou cylindrique) sur une interface plane donne
naissance a des ondes planes (ou cylindriques) de méme vecteur d'onde horizontal et
dont le nombre d'onde vertical est donné par la loi de Descartes. Par contre lorsque
I'interface n'est plus plane apparaftra un phénomene de diffraction. Ce terme désigne le
fait que la réponse de cette structure a une onde plane incidente n'est pas une onde

plane. Ceci correspond d'ailleurs bien a la définition étymologique du mot : action de

metire en morceaux.

— —
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Le champ diffracté n'est pas régi par des lois explicites comme la loi de
Descartes mais est totalement déterminé par les conditions aux limites le long des
frontiéres, donc par leurs géometries. En particulier ce champ n'est pas décomposable

partout comms= une simple superposition d'ondes planes.

Différentes approches peuvent &tre suivies pour résoudre un tel probléeme :
approches entierement numériques (différences finies, éléments finis... ) pratiquement
limitées aux basses fréquences ou asymptotiques (méthode de rais) pour les hautes
fréquences. Les méthodes d'équations intégrales (ou leurs dérivées) quant a elles sont
valides a priori a toutes les fréquences quelque soit la forme des frontieres irrégulieres.
Leur principe consiste a considérer les champs diffractés comme étant produits par une
certaine distribution de sources sur les frontiéres. En un point donné le champ s'écrira
- donc comme une intégrale sur la surface des frontiéres, cette distribution convoluée par

de la fonction de Green du milieu ou se situe le recepteur.

L'idée d'utiliser des fonctions de Green et des distributions de source le long
d'une frontiére (nulle ou fictive) pour calculer le champ vérifiant une condition aux
limites donnée le long de cette frontiere, n'est pas nouvelle. Sa paternité moderne
peut-&tre attribuer a Huyghens et a son célebre "principe" (1678), mais en tout etat de
cause le lecteur se reportera & Morse et Feshbach (1953) pour trouver une justification
détaillée de cette réprésentation. Il s'agira ici d'appliquer a un probléme d'élasto-
dynamique une technique de résolution bien connue en électrostatique élémentaire ou
'on applique une distribution surfacique de dipdles a la surface d'un conducteur ou l'on

veut annuler le potentiel.

Toute la difficulté de l'utilisation pratique de cette approche apparait avec
la discrétisation du probleme. Considérons le probleme a deux dimensions d'une

interface non-plane quelconque. Pour parvenir a une solution numeérique il faudra

représenter l'interface par un ensemble discret de points appartenant a l'interface ou
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les conditions aux limites seront vérifiées. Si |'échantillonnage est choisi tel que les
longueurs d'ondes soient grandes devant l'intervalle entre deux points, la représentation
discréte de l'interface sera suffisante en regard du phénomeéne physique considéré. La
stratégie la plus simple a adopter paraft donc de représenter l'effet de l'interface
irréguliére par une distribution discrete de forces ponctuelles et d'utiliser des formes
algebriques des fonctions de Green. Les conditions aux limites pour tous les points de
discrétisation se traduiront alors par un systéme d'équations linéaires qui sera resolu
numériquement. Une aussi directe approche ne peut malheureusement pas étre suivie
numériquement a cause de propriétés des fonctions de Green. En effet ces dernieres
présentent des singularités au point d'application de la force qui empécheront d'écrire
normalement un systéme d'équations pour les conditions aux limites. Dans la suite nous
allons montrer dans quelles conditions une décomposition discrete des fonctions de
Green suivant les nombres d'onde horizontaux va permettre d'éviter cette difficulté. Le
prochain chapitre va présenter cette technique dans un cas simple : celui d'une

interface irréguliere dans un demi-espace.
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by the discrete wavenumber method
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Summary. We present a new method to calculate the SH wavefield produced
by a seismic source in a half-space with an irregular buried interface. The
diffractiag interface is represented by a distribution of body forces. The
Green's functions needed to solve the boundary conditions are evaluated
using thz discrete wavenumber method. Our approach relies on the introduc-
tion of a periodicity in the source-medium configuration and on the discreti-
zation of the interface at regular spacing. The technique developed is
applicable to boundaries of arbitrary shapes and is valid at all frequencies.
Some examples of calculation in simple configurations are presented showing
the capabilities of the method.

Key words: seismology. synthetic seismograms. diffraction, vertical seismic
profiles.

Introduction

The discrete wavenumber method (Bouchon & Aki 1977; Bouchon 1981) is a powerful
technique of simulation of wave propagation in a viscoelastic flat-layered medium. Our aim is
to develop the generalization of this method to a laterally heterogeneous medium. This
problem is of crucial interest for geophysical prospecting purposes as well as for the interpre-
tation of earthquake data. In the last decade seismologists have devoted a lot of work to
these studies. A large number of techniques have been used including finite differences
(Boore 1972; Kelly er al. 1976; Virieux 1985), finite elements (Smith 1974) and frequency-
wavenumber methods (Aki & Larner 1970). High-frequency asymptotic ray theory has also
been-applied following different formulations (Cerveny, Molotkov & PSenfik 1977; Hong &
Helmberggr 1978, MacMechan & Mooney 1980; Haines 1983) including the Gaussian beam
method (Cerveny 1983; Cerveny & Plen&ik 1984; Novak & Aki 1985). Finally, boundary
integral equations have been used to compute the complete response of an irregular free
surface (e.g. Sanchez-Sesma & Esquivel 1979; Sanchez-Sesma 1983) or of an irregular buried
interface (Dravinski 1983).

In this paper we present a method of representation of the scattered wavefields by distri-
buting sources along the diffracting interface (Huyghens’s principle). We follow the approach
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proposed by Bouchon (1985) to calculate the response of a topographic profile to an incident
plane wave. This method is valid at any frequency. We shall restrict the topic to the calculation
of synthetic SH seismograms in a two-dimensional half-space with one irregular interface.

Description of the problem

We consider the two-dimensional problem of the response of an irregularly layered elastic
medium to a seismic excitation. We assume the medium to consist of a layer and a half-space
separated by an irregular interface C (Fig. 1). Vi. p, and V3, p, represents respectively the
wave velocity and the density of the layer (1) and of the half-space (2). For a source located
in the layer (1), the displacement at a location r (x, z) may be written as:

VO, 2)= V®(x, 2) + Vi(x, 2);  reE(l)

V@ (x, 2)= V& (x, 2); re(2) (1)

where Vg) represents the displacement associated with the field diffracted at the interface

in medium (7) and V; denotes the displacement radiated directly by the source.

The diffracted field Vg) may be represented by the radiation of a specific distribution of
seismic sources (forces) F(1) along C. This representation will be exact for the entire zone (1)
if the radiation is calculated with an accurate Green’s function and if the boundary condi-
tions are complied with. For region (1) the free surface condition implies the use of the
homogeneous half-space Green’s function while the boundary conditions to be complied
with are on C. The diffracted field '@ will be represented by the source distribution F @)
on C. In this case only the infinite space Green’s function is required.

This approach implies the consideration of two different virtual media to represent the
‘real’ medium: region (1) is part of the virtual half-space A and region (2) is part of the
virtual homogeneous infinite space B.

FREE SURFACE X

. 5

Figure 1. Geometry of the problem. The interface C has an arbitrary shape.

z

v

Boundary conditions

The source distributions F() and F@) on C are determined by the boundary conditions at
the interface itself. These distributions are consistent with a particular choice of the Green’s
functions (i.e. with a particular choice of the virtual regions in which these sources act).
The boundary conditions are, for any (x, z) on C:

v (x, 2)= V@ (x, z)

0V W(x,2) AV W(x, z) WDk z) VA, 2) .
Mqlnx +nz ] = nx +nz (2

ox oz 43 ox 0z

.
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where u, and u, are the Lamé coefficients in mediums 1 and 2, and n (sx, nz) represents the

normal vector to Cat r(x, z).
Let GMW(x, z:x' ') and G (x, z; x', ') be the Green's functions of virtual media A and
B for the particular frequency w/27. The displacements are given by:

yWix, z)= f FO(x', 2)GW(x. z;x, 2)dE+ Vi(x, 2)
c

VOx, 2)= f FOW', 2VG¥x. z;x', 2')dE ®)

cC

with £ = (x’, z").

The use of these expressions in equations (2) yields two integral equations which give
theoretically the distributions F(!) and F @) through the Green's functions of the virtual
media and their spatial derivatives. We have now to discretize the integrals over C and to
obtain a suitable formulation for the Green’s functions.

Evaluation of the Green's functions for a discretized interface

To this end we assume that the source medium configuration is periodic in the x-direction
with a spacial periodicity L. We shall now use the discrete wavenumber method (Bouchon &
Aki 1977) to evaluate the Green's functions. We assume that the problem may be resolved
by representing the irregular interface by an array of 2. +1 discrete points regularly spaced
in x (Fig. 2), where forces are applied and where the boundary conditions are matched. The
abcissae of these points are given by: x,, = (m —1)L/(2M +1). The value of M is chosen
such that the following condition of sampling is satisfied: L/(2M +1) < mB,/w where §; is
the lowest wave velocity of the medium and w the angular frequency.

The SH displacement V produced at  (x, z) by a transverse line force F acting at (x', 2') is
given by (Lamb 1904):

Vix,z)=

F ono exp [—ik(x—x')—iﬂz—z'l]dk @)
4yl V- Y

with

wz 12
v= (_ﬁ; - kz) ,Im(y)<0

where § denotes the shear wave velocity.

>

z

%

Figure 2. Introduction of a periodicity in the medium geometry and discretization of the interface at
regular spacing.
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For an infinite array of periodic sources equation (4) becomes:

F exp [—ik,(x = x)—iy,lz-2']
Vo )= —— T p [—iky( )—iv ] )
2Lip p=m o Tn

172

2T w?
kn=n —, vn=(E—ki), I (1) < 0.

Using equation (3) we can evaluate the displacement produced by the entire distribution
F® in medium i. It comes:

g €xXp [— ikn (.‘C - xm) - 1"7.1..,‘2 —Im |]

, M Lo
VO, 2)= ¥ FO (6)
& watwp ZiLui,,:Z_m Y,
or 1 4 M [ -,I\, ( ) - 7 | l]
. % ~exp [—ikya(x —xp) — Y |z -z
YOk )=— ¥ 3 FO It — (7)
21[4“,’ n==—w m=—M 7}1
This expression defines Vg) for all the positions 7 (x,,,, z,,,) on C.
Its Fourier transform over x,, is given by:
?(f')(k z)= 1 & y® ik
o kp, Ty 1,-=Z—'-M & (x;, z) exp (ikpx))
with
" 2
=p —_—
P L
Using equation (7) this expression becomes:
. o M ~exp [—ivhlz -z, |+ Qinnx,,/L
2IL“1(2M+1)H=-—m m=—M ' Tn
- _
< 3 ewliGan@-mineH+1l)  ©)
j==M
where we have:
M 2M+1 ifn=
T exp [2im(p - mjj2M+1)] = f
j=-M 0 if n#p.
Therefore equation (8) is simply:
e 1 M £ eXp (—17, |z — zp | + ik, X
V% 2y ~— ¥ Fy 5 e ) ©)
28 L s = 3 Yp

With this expression it appears that the field radiated by the entire set of forces is not simply
decomposable into plane waves. As we have assumed the interface to be correctly described
by a discrete set of regularly spaced points, we can assume the system of boundary conditions
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to be matched with a corresponding spacial resolution. This suggests that the expression of
Ve needed to resolve the discrete boundary conditions system is obtained by truncated

Fourier series in the form:

exp [— i7.§, |z = 2 | — kp (xXj — X))

(10)

e o S

4 (xJ.Z) ZinL m=—M & p=—M 7ip
The hypothesis of discretization of the interface has led to the use of a truncated series in
place of the actual Green’s function. Inhomogeneous waves, however. are included in the
solution as we have seen with equation (9). Using equatation (2) and writing the boundary
conditions at each points of the contour C leads to a system of 43{ + 2 linear equations in
Fffl). After resolution of this system we are able to evaluate the elastic field anywhere in the
medium. The calculation is made for each frequency and the results are synthetized in the
time domain. The unwanted effect of source-medium periodicity is avoided by giving the
frequency a small constant imaginary part (Bouchon & Aki 1977) and removing its
attenuation effect from the time domain solution.

A test of the method: a flat layer over a half-space

As a way to test the accuracy of our approach we compute synthetic seismograms in the case
where the interface Cis flat and we compare them with the results obtained by the flat-layer
discrete wavenumber method.

The source considered isa transverse horizontal line force Fyand its radiated displacement
is given by:

. FQ = exp [—' fkn(x —ng)*—f'yn 12 - ZQI]
I«S(x, Z)=’;_1'E; Z N
ra n=—o0 n

where x, and z, denote the source coordinates. The source problem configuration and the
synthetic seismograms obtained by the two methods are displayed in Fig. 3. The caiculations
are done for frequencies between O (static) and 16 Hz. The periodicity length is 4 km and the
interface is represented by an array of 119 points. The source function used is

(5( ye o
“ sinh [(wﬂf0/4)])

with 15=10.065s.

The results obtained by both techniques are in good agreement. The waveshapes are
exactly superposable while the amplitudes show differences which do not exceed 3 per cent.
This discrepancy may be attributed to the representation of the continuous interface by a
set of discrete points. This example shows the validity of our approach.

Simulation of a vertical seismic profile near a dipping interface

In this section we first present a calculation of synthetic seismograms along a vertical seismic
profile located on the flank of a sine-shaped dome. The geometry and the parameters of the
medium are shown in Fig. 4. We have investigated the two following cases: '

Case I: the source is at position A, 10 m below the surface. The receivers are located along
a line which passes through B and are distributed at regular intervals between the depths of
150 and 850 m.
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Figure 3. Source-receiver geometry used and comparison between our results (left part) and synthetic
seismograms obtained by the discrete wavenumber method using Thomson—Haskell propagators
(DWN + TH). Each seismogram is normalized independently. Numbers on the left of each trace indicate
the maximum amplitude. The source depth is 10 m.
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Figure 4. Sourcereceiver positions and geometry of the medium used to investigate the effect of a dipping
interface on a vertical seismic profile (see text). )
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Figure 5. Synthetic seismograms produced in the two cases described in the text. Each seismogram is
normalized to its maximum amplitude given at the left of each trace.

Case II: the x-coordinates of the source and the receiver-line are interchanged.

The seismograms are displayed in Fig. 5. The parameters of the calculation are identical
to the ones used in the last section. In case I, we observe reflected and refracted waves. As
the incidence angle is small the pulse shape of the transmitted wave in medium 2 is similar to
the one of the direct wave. In the method. the transmitted wavefield is represented by the
radiation of the sources distributed along the curved interface. The validity of the approach
is pointed out by the quality of the pulse shape of the transmitted wave.

The profile obtained in case II shows the large distortion of the refracted and reflected
pulses which occurs when the direction of propagation of the wave is close to the dip of the
interface. For a receiver location far below the interface the incidence angle decreases and
the source radiated pulse shape reappears. In these two cases up-going and down-going multi-
reflected waves are present.

We consider now a simple model of graben (Fig. 6). In this case the hotizontal distance
between source and receivers is now 160m and the value of to (which defines the source
function) is now 0.08s. The other parameters remain identical to the ones used in the
previous calculations. The interface presents a very rough shape with angular peints. We can
identify numerous arrivals on the synthetics but we will focus our attention on the waves
eflected on the different parts of the interface. The wave reflected at the bottom of the
graben is denoted by ‘b’, the reflection on the left side by ‘1" and the one on the right side
by ‘r". The last two reflected waves have large apparent velocities. In this case, the lateral
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Figure 6. Geometry of the simple model of graben used and synthetic vertical seismic profile.

propagation plays an important role on the vertical seismic profile obtained. Multiple reflec-
tions at the sides of the graben and at the free surface are responsible for later arrivals. In the
lower medium, the pulse shape presents an important distortion due to interference between
the pulse transmitted through the bottom of the graben and a pulse refracted along its right
flank.
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Figure 7. Geometry of a surface layer of periodically varying thickness. The location of the source and of
the receivers is indicated.
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Figure 8. Synthetic refraction profile obtained for distances from the source between 120 and 880 m. The
medium considered is represented in Fig. 7.
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Simulation of a refraction profile

As another example of application we consider the case of a surface refraction profile. The
configuration is chosen to investigate the effect of a weathered zone of varying thickness.
The interface is centred on a depth of 100 m and its shape is a sine function with period of
400 m and amplitude of 40 m (Fig. 7). The source is 40 m below the surface and the receivers
span the horizontal distance range between 120 and 830 m. The synthetics are depicted in
Fig. 8. The other calculations parameters remain unchanged. They show complex and
varying wave-shapes due to the interaction of direct, reflected and refracted waves. The
refracted first arrival displays a very weak amplitude. Its apparent velocity changes with the
position of the receiver and reflects the variations of the basement depth. The progressive
decrease of the thickness of the weathered layer produces a strong amplification effect at a
distance of around 400 m.

Conclusion

We have presented a new method to compute the complete SH wavefield produced in a
two-dimensional half-space with an irregular interface. This method mayv be considered as a
propagation technique associated with the discrete wavenumber representation of the
seismic source radiation. The comparison of our results with calculations done using the flat-
layer discrete wavenumber method shows, in the case of a plane interface. the validity of our
technique. We have presented examples of synthetic seismograms computed for simple con-
figurations in presence of an irregular interface. The formulation of this method does not
rely on the shape of the diffracting interface or on the frequency range considered.
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A3 SISMOGRAMMES SYNTHETIQUES DANS UN MILIEU STRATIFIE IRREGU-

LIER. APPLICATION A LA GEOPHYSIQUE DE PROSPECTION

A. 3.1 Hétérogénéités latérales dans un milieu stratifié : calcul des fonctions

de Green

L'étude géophysique des couches superficielles a souvent pour objet de
détecter des hétérogénéités latérales dans un milieu & stratification globalement plane.
Nous allons donc étendre l'approche qui a été présentée au chapitre précédent au cas
d'une frontiere irréguliére entre deux milieux stratifiés. Notre approche permet de
prendre en compte tous les phénomeénes possibles de réflexion transmission dans les
milieux stratifiés par I'utilisation de fonctions de Green de l'espace stratifié calculées

de fagon exacte par la méthode des nombres d'ondes discrets.

La technique la plus habituelle pour calculer la réponse d'un demi espace
stratifié & une onde plane est la méthode de propagation matricielle (dite de Thomson
Haskell). Cette méthode est décrite dans tous les cours de sismologie. Elle s'avere bien
adaptée pour les problémes directs ol la source est en profondeur et le récepteur en
surface ou l'inverse. Par contre lorsque source et récepteur sont en profondeur et
proches l'un de l'autre des difficultés numériques peuvent apparaitre, c'est précisément
le cas lors de calculs des fonctions de Green pour un probléme de diffraction. En effet
cette méthode repose sur une propagation "physique" des champs depuis la source
jusqu'a, d'une part la surface et d'autre part le demi espace sous jacent pour y écrire
les conditions aux limites ad hoc (nullité des contraintes et pas de radiation a l'infini).

Lorsque sources et récepteurs sont a des profondeurs proches les ondes évanéscentes

représentent une contribution non-négligeable. Par contre de telles ondes traitées
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brutalement par la méthode de Thomson Haskell introduisent des erreurs numeériques

importantes. En effet leurs amplitudes au sommet et la base de la stratification seront

trés proches de zéro et une fois les conditions aux limites extrémes appliquées c'est un

champ possiblement bruité qu'il faudra rétropropager jusqu'au récepteur. Pour une onde
évanescente cette rétropropagation signifie une trés large amplification. Ce processus

s'avere donc peu adapté au traitement numérique pour notre probleme.

Une alternative a la propagation matricielle existe avec la méthode des
matrices de réflexion transmission (méthode dite de Kennett). Cette technique permet
d'utiliser les coefficients de réflexion et de transmission a chaque interface qui sont
bien connus. La méthode est trés bien expliquée dans l'ouvrage de Kennett (1983).
Essentiellement son avantage sur la méthode de Thomson Haskell et ses dérivées est
que la solution exacte s'écrit partout sans jamais faire appel a une exponentielle
croissante. En particulier le traitement des ondes évanescentes ne pose aucun probleme
numérique. Cette méthode présente un avantage supplémentaire dans le fait qu'elle
permet tres facilement d'obtenir des solutions partielles exactes, c'est dire qu'il est
possible de choisir d'isoler certaines ondes. Un exemple simple et présenté en Figure
A.3.l. Pour un profil sismique vertical ont été calculé, en un seul passage, d'abord les
sismogrammes complets (1) ensuite uniquement le champ montant (2) auquel a été
soustrait l'effet de réflexion de la surface libre (3) et quatriemement toutes les
réverbérations (réflexions multiples) ont été retirées : il ne reste donc plus que les

réflexions primaires montantes.

C'est cette technique que nous allons utiliser pour le calcul des fonctions de

Green pour le probleme que nous allons aborder maintenant : celui de la présence d'un

déme dans une stratification plane. Cette exemple permettra de tester notre: méthode

de résolution du probléme de diffraction dans un modele complexe.
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MODELLING OF SH-WAVES PROPAGATION IN AN IRREGULARLY LAYERED MEDIUM; ?
APPLICATION TO SEISMIC PROFILES NEAR A DOME

Michel Campillc
Laboratoire de Geophysique Interne et Tectonophysique
Universite Scientifique et Medicale de Grenoble.
IRIGM, BP 68.
38402 Saint Martin d'Heres Cedex, FRANCE.

A. 3. 2  Profils sismiques d'ondes SH pres d'un dome GEOPHYSICAL PROSPECTING 1986 |

ABSTRACT:

We present a technique which allows the computation of |
synthetic SH-seismograms in a laterally varying medium |
with plane and curved interfaces in the two dimensicnnal
case. This approach relies on the discrete representation
of the seismic wavefield. The diffracting interface is
represented by an array of body forces located along the
interface at equal spacing. The numerical treatment is
limited to the irregular boundary while the propagation in
flat layered zones is obtained by reflection-transmission
matrix method. As an example of application we have
studied the case of a dome in a stratified medium. The
solutions obtained verify the reciprocity theorem with a
goad accuracy. The computation of vertical profiles and
of surface reflection profiles illustrates the effects of
diffraction and the importance of lateral propagation in
such a structure.
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INTRODUCTION:

A stack of flat layers is in numerous cases a sufficient model of
structure of the earth's crust. In such models the discrete wavenumber
representation of the seismic field ( Bouchon and Aki, 1977 ; Bouchon,
1881 ) is a powerful tool to compute complete seismograms. This method
had allowed +the calculation of realistic vertical seismic profiles,
including all multiples and conversions ( Dietrich and Bouchon, 1985a ).
The models considered may include attenuating media ( Dietrich and

Bouchon, 1985b ) or porous layers ( Schmitt et al., 1385 ).

Nevertheless the effects of lateral heterocgeneities Lave bheen
reccgnizéd in actual seismic data both for large scale seismology
experiments and for near surface exploration records. Recently
different works have improved the calculation of synthetic seismogranms
in laterally vwvarying media. Bmong others Haynes ( 1984 a=b-c ):
Miknailenko ( 1984 ); Cerveny énd Klimes ( 1984 ); Cormier and Spudich (
1984 ); McMechan ( 1985 ) or Virieux ( 1985 ) have presented realistic
computations in complex media. The aim of the present work is to show
the capability to build synthetic SH-seismograms in a two dimensional
laterally varying medium by the discrete  wavenumber method.
Completeness of the solution and the possibility of a realistic
representation of the medium will be preserved in the extension of the
methed given here. The basic principles of the treatﬁent of the

irregularities have been previocusly presented for the simplest cases:

Bouchon ( 1985 ) has computed the response of irregular topographies to

35
source receiver
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* ®

Figure 1: Geometry of the problem. The medium is assumed to be

periodic.

(2): The interface is discretized at regular spacing on

the X-axis in its entire length. (b): The irregular zone is treated
as aburied diffractor which boundary is discretized at regular

spacing.
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incident plane SH-waves while Campillo and Bouchen ( 1985 ) have
calculated synthetic seismograms in a half space made up of two media
separated by an irregular interface. This paper present an'improvement
of the method which allows the consideration of more complex structures

in a more efficient way.

METHOD OF COMPUTATION:

The Dbasic principles of the method have been presented by Campillo
and Bouchorn ( 1985 ). They consist in wusing a discretized form of
boundary integral eguations. In the case of a buried irregular
interface the fields "reflected" and "refracted" by the interface are
represented by the radiation of arrays of forces distributed along the
porder at equal spacing ( Figure la ). These distributions are chosen
such that the boundary conditions are satisfied. In order to obtain the
strength of each force, we have to solve a linear system of equations
given by the boundary conditions and the Green's functions of the
problem. A well-known problem arises with the singularity of the stress
field at the point of application of a force. Because of this
difficulty approximate solutions have been proposed as the one presented
by Kupradze ( 1963 ) and applied by Sanchez-Sesma and Esquivel ( 1979 )
to a seismological problemn. In our approach we rely on the discrete
wavenumber representation ( Bouchon and Aki, 1977 ) to compute the

radiation of each source in the frequency domain. The use of truncated

Fourier series in place of the actual Green's function allows to

37

eliminate the problem of the stress singularity . The order of
truncation of the series depends on the spacial resolution desired (
Campillo and Bouchon, 1985 ) which is given in practice by the frequency

range considered.

The discrete wavenumber method ( used here ) consists in to consider
a spacial periodicity of sources and medium. We denote by L the spacial
period. 1In the first formulation of our technique the interface was
entirely treated as a diffrator in spite of the limited size of the =zone
of interest. Then we applied a numerical resolution along the boundary
on a large length ( L ) where the interface may be considered as flat in
its most important part. This suggest an alternate definition c¢f the
diffracting boundary ( Figure 1b ) in which the model is represented by
a flat layered medium with a buried diffracting bbdy. With this change
we greatly reduce the dimension of the numerical problem but we now need
to use the Green's functions of the layered half space. Two techniques
of propagation in a stack of flat layers may be envisaged to compute the
Green's function in the discrete wavenumber context: the matrix
propagator method ( Harkrider, 1964 ) and the reflection-transmission
matrix method ( Kennett, 1983 ). The reflection-transmission matrix
method is more suitable numerically, particularly in the case of

evanescent waves.

In order to test the equivalence of the two model representations (

kY

Figure 1a and 1b ) we have computed synthetic seismograms in a medium

consisting of a layer of varying thickness overlying a homogeneous half
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space. The geometry of the model is given in Figure 2 and has been used
in a previous study ( Campillo and Bouchen, i985 ). We compare the
results obtained, in the same conditions of calculation, by considering
a complete diffracting interface in one case and by representing the
irregularity as a buried body of finite length in a stratified half
space in the other case. The discretization of the dif:ractinq

boundaries is done at a constant interval along the x-axis equal to

one-half of the shortest wavelength. The source function is:

<+
(28
S(w) = 2
sinh(w T t,/4)
with t, = 0.06 second. This source function will be used in the

examples subsequently presented. The calculations are done for
frequencies between O and 15 Hz and the results are depicted in Figure
3. The seismograms obtained by the two approaches are identical (
Figure 3a and 3b ). Nevertheless one can observe in these two cases the
presence cf a perturbation in the last part of the seismograms. fter a
low pass filtering ( Figure 3c ) the noise disappears. The highest
frequency in Figure 3c corresponds to a spacial sampling of the boundary
at 3 points per wavelengtn. We will apply this rule for the computation
of the following examples. The discretization of the Dborders will Dbe

defined for each value of the frequency.
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1000m/s pP=2
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Figure 4: Model of dome used in this study. The velocity and density
of each layer are indicated. The substratum consists in an
unbounded half-space of velocity of 2000 m/s and density 2.25.

Szo DR1
// ‘: \ 4 500m
510 ] RZ
1000 m
1
1000 m 2000 m

Figure 5: The reciprocical configuration S1-R1 and S2-R2.
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MODEL OF SALT DOME:

We now consider the more complicated model of a salt dome ( Figure 4
). The dome geometry is defined by an irregular sine-shaped interface.
Low velocity material is trapped in the upper part of the dome. The
elastic parameters in each layer are given in the Figure. Such a model,
although described by relatively- few parameters presents a great number
cf difficulties for an analysis of wave propagation: 4irregular
interfaces, wedges, lenses... The resoluticn of the boundary conditions
equations leads to a solution without any restrictive limitation. As in
the previous case the numerical resclution is limited to the boundary of
the irregular region while the boundary conditions along the flat
interfaces are satisfied a ﬁriori by the use of the Green's functions of
the inner and outer stratified media. In order to test whether thé
numerical efficiency of the method is affected by factors such as an
eventual loss of precision in the computation of the Green's functions
of the layered media or the discrete representation of the boundaries,
- we need a guantitative estimate of the gquality of the synthetic
seismograms. We use for this a fundamental property of the elastic

wavefield: the reciprocity theorem.
RECIPROCITY:
We have tried to perform the comparison between reciprocical

configuration in conditions where a maximum of causes of possible errors

exist. Such conditions are present for the configuration displayed in
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| . Figure 7: Synthetic vertical seismic profiles produced for differnt
source offsets and source depths. The representation is detailled
in the text.
|
|
|

Figure 5. As the salt dome has a symmetrical shape, we expect that the

////// N

Nl

displacement produced at Rl by a force acting at S1 is equal to the
displacement produced at R2 by a force at S2. The irregular boundary is

discretized in a nonsymmetrical manner. The systems of boundary

conditions to be solved are pompletely different for the two

calculations. We have computed +the synthetic seismograms in the
frequency range between 0 and 15 Hz, the resulting seismograms are shown
in Figure 6. The two traces are very similar except in their later part
where some differences are visible. This effect may probably be

attributed to the 1use of a complex frequency in the calculation which

requires us to remove the effect of the imaginary part of frequency ( ' .

time damping ) by multiplying the +time series by an increasing j__*_____\\ %
_'____~—"“\ \

exponential. This operation will enhance numerical errors at the end of ] ?

the seismograms. We also present in Figure 6 the spectral ratio, the t_______h\LJ/\Jﬁ\—ﬁ\J\\/,‘E‘\E,\#ﬂ\/,

coherence and the phase of the cross-spectrum for the two seismograms. 300
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The differences between the two seismograms seem to spread uniformly in
-

the frequency range of the calculation. g 400
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The conclusions of this test are: first the solution we obtain v = ES()() .
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part of the time window of calculation is the one most affected by
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qumerical noise because of the use of a complex frequency for the
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evaluation of the Green's functions and of the source field.
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EXAMPLES OF SIMULATION OF VERTICAL SEISMIC PROFILES:
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calculation, we present simulation of vertical seiémic profiles on the
flank of the dome f{or different source offsets. 35 receivers are
located Dbetween 100 m and 850 m depth. The vertical is on the right
side of the dome at 327 m from its axis of symmetry. Calculations are
made for frequencies between 0 and 15 Hz. Figure 7 ( a to e ) presents
the results. A 3-D plot of the seismograms is displayed at the top of
each figure in order to visualize the- amplitudes of the different
phases. The same section is presented after amplitude normalization and
use of a saturation of the signal ( set to 1/2 ). Associated with these
two representations, a sketch gives the source-receivers configuration.
In Figure 7a source and receivers are con opposite sides of the dome.
The horizontal offset is 430 m and the source depth is 1 m. The general
aspect of tha seismograms shows the prominant role played by the first
arrival and by the down-going waves. The decay of amplitude with depth
is very rapid in spite of our two dimensional approach. The amplitude
of the first arrival is widely affected by the scattering over the top
of the dome. For depths between 425 and 525 m, the 3=D representation
reveals that the first arrival is weakened by a shadow zone effect,
because the waves incident on the low velocity material of the top of
the dome are strongly refracted downward. This diminution of the true
maximum amplitude of the seismograms tends to enhance the importance of
the later arrivals on the normalized amplitude section. It is
particularly clear with the event appearing at 0.9 s between 400 and 550
m depth which is due to an interference between up-going and down-going

Waves . The reflection on the interface between media 2 and 5 in the

~
kY

dome is clearly visible as an up—going wave which originates at 560 m

depth and follows the first arrival. Figure 7b presents the results
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obtained for the same source offset ( 430 m ) but in the opposite
direction. Now, the first arrival is no 1longer affected by a
geometrical shadow zone. The internal stratification of the dome is not
visible. On the other hand, down going waves in the upper part of the
section are stronger in this case because significant energy is
reflected by the flank_of the dome towards the free surface and comes
back to the receiver line. One may remark the advance of the first
arrival on Figure 7b with respect to Figure 7a. In this last case the
low velocity materials in the salt dome introduce large time delays in
the propagation. Figure 7c shows an example of computation for a larger
offset. The source is now at 100 m depth and at 654 m of lateral
distance from the receiver line. In this configuration the first
arrival at the shallowest receivers consists in head waves. Because the
source is at depth the wave-shapes are complex. With this large offset
the 1lateral propagation plays a prominant part on the upper half of the
section. At later times numerous strong reflected phases interact to
create involved patterns. The differences of maximum amplitude of the
seismograms between the upper and lower part of the profile is greater
than in the cases previously presented. With Figure 74, we consider the
case where the structure is lit from below. The source offset is still
654 m but the source depth is now €50 m. A first remark concerns the
amplitude variation of the seismograms with depth. In this case the
amplitude are quite similar over the whole depth range. A particular
effect of the dome structure occurs on the arrival retflected on the
discontinuity at 200 m depth: this down-going wave is reflected at a

grazing incidence on the flank of the dome and is associated with a

strong amplitude.
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Figure 8: Receivers-medium configuration for the surface
profiles.
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the first arrival and in a general distorsion of the section before the
arrival of the direct wave. This is particularly clear for the phase
appearing at about 0.5 sec in our time reduced section; this phases
loses its rectilinear aspect in presence of the dome. Figure BSc¢
presents the results obtained for a source offset of 600 m. We have
darkened the negative arches in order to visualize the begining of the

signals. In presence of the dome and above its flank opposite to the

source ( at about 1300 m m of distance from the source ) the head—waves'

display a complex pattern. At these distances appear the head-waves
propagating in deeper regions ( layer 5 ) which are strongly affected by
the presence of the irregqular structure. Finally we now consider cases
where the scurce is located above the dome. On Figure 94 are presented
the results obtained for an offse; of =300 m. In presence of the dome
the section loses its symmetry with respect to the source location. The
reflections over the flank of the structure are responsible for this
effect. The top of the dome is indicated by the rapid decay of
amplitude of the reflection over the roof of layer 5 for receivers at
coordinates greater than 220 m. This decay is due to the geometry of
the low velocity inclusion at the top of the dome which acts as a
divergenﬁ lens. An impértant phase in this case is the lateral

reflection inside the dome ( denoted by d ). This phase is also present
with a strong amplitude when the source offset is -500 m ( Figure BSe )
i.e. when the source is located 25 m away from the axis of symmetry of
the dome. A one-dimensicnal interpretation of such a profile would lead
to a completely erroneous mcdel. It 4is important to note  the

asymmetrical characteristics of the reflection branches in spite of the

small bffSEt of the source from the axis of the dome.
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A. b SISMOGRAMMES SYNTHETIQUES DANS UN MILIEU ELASTIQUE LATERA-

LEMENT HETEROGENE

A. 4. 1  Principe de la méthode

L'extension de la méthode des nombres d'ondes discrets pour des milieux
latéralement hétérogenes que nous venons de présenter pour le cas SH peut-étre
réalisée pour des milieux élastiques a deux dimensions. Le principe de la méthode sera
identique dans son essence. Comme nous l'avons discuté au début de ce mémoire le

champ diffracté par une interface peut-&tre représenté par la radiation d'une distribu-

tion de sources le long de cette interface et dont l'amplitude locale et determinée par

les conditions aux limites. La Figure A.4.1 decrit le probleme étudié. Choisissons de
considérer la source dans le milieu 1. Le champ diffracté sera représenté par la
radiation ae distributions de forces verticales et horizontale. Soit u{li)C et w(igj les
déplacements horizontaux et verticaux produits dans le milieu (i) par la distribution de

forces horizontales si | = h et verticales si | = v. Les déplacements (ou les contraintes)

s'écriront sous la forme :

lU(l) : US U *t U
vl W e e wg (1)
U@ = u + U
hC vC
A & = Yie T Yo

ou US et WS sont les déplacements produits par la source dans un demi-
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@“1=ﬁ1'P1'OP1'Os1
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Figure A.4.1 : Géométrie du probléme a résoudre. Les milieux 1 et 2 sont Supposés

visco-élastiques linéaires. L'interface € a une forme quelconque.
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espace.

Comme nous l'avons vu dans le cas SH le champ diffracté peut-&tre évalué a
partir d'une discrétisation des distributions de forces. Les conditions aux limites seront
testées aux points de discrétisations (xk, zk). Les conditions sont les suivantes ; pour

tout (xk, Zk) appartenant a l'interface :

U waz) = U? g

LACH S R ) @
T)El) (X0 2) = @ (xp0 2,)

T (1) (xk, Zk) = T(ZZ) (xk, zk)

ou Tx et Tz désignent les tractions suivant la normale n(nx, nz) a C ;

c'est-a-dire :

Tx = nx TXXx + nz TXzZ

Tz = nx Txz + nz T%4Z (3)

Si l'on considére N points de discrétisation les conditions aux limites se

raménent a un systeme de (4 xN) équations a (4 xN) inconnues.

[ee]
Soit ¢ |, @O‘L, \ywh, l}loz les potentiels de compression et de cisaillement

produits dans un espace infini homogéne par une force unitaire horizontale ou verticale
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appliquée en (xo, zo). Ces potentiels s'écrivent sous la forme :

o0 k

_ oo 1 n -iv /z-zo/ -ik (x-x0)
@ (¢ 2 5§ W) = =53 by — e e
h 2Lp|§ n=-o v n n
+co :
P ) 1 » . -iv_/z-zo/ _ -ik_(x-x0)
®v (x, z W) 30 % sign (z-zo) e n e n (4)
© 1 = iy /z-zo/ -ik (x-x0)
. 1 _ etamlos -iy /z-zo/ _-i -X
‘l’h (x, z 3 ) 2L|.11%2 L sign(z-zo) e N & o
v (x, z 5 @) 1. p Zn iy Jz-zol ik (x-x0)
v X, z 3 W 2Lpl% S Y fzzo ik (x-x0

en supposant une distribution infinie de source avec une periodicité L et

avec :

-k = n—IZ.T_

-V = wla - K2, Im (v ) <0
~ ¥ = (m2/82 kz)l/2 s Im (yn) <0
—kB: Yo

-k =V

Comme dans la pratique il sera intéressant de prendre en compte la présence

de la surface libre, on introduit les coefficients de reflexions Rpp, Rps, Rsp et Rss sous

la forme :
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Rpp = Rr;
Rps = - n
ps Vi R2
_ n
Rsp = s R2
Rss = R "
l
e ( 2 2 2 2
\) - -
vee RO L “pr w/ B 2k )
1 n
2 F 22
n bk (w/B - 2k)
R =
5 =
2 2 22
Foo= skvypv, +w/8 - 2k)
Les potentiels du demi-espace seront donc :
400
1/2
o/ (5, 2 w) = L2 E A S
2Lpk n=- %
B n
RN ﬁ o \)n(zo + z) RD -iy_zo -iv z
l v, 2 Tn i B
1/ 1 + 5
o} ¢ s == 2 i = &
Vz(x, z;w = ZLHkB L m{ sign(z-zo) e Tyfz-zel
n -iyzo -iv -] -
+ k Ry e h e % } e Jkn(x x0) (6)
1/2 1 o i
v jw) = — 2 i 3 -
h (x, z3w = ZkaB nE-co { - sign(z-zo) e Wn/Z zo/

+

&l \Jn/z—zo/

} e-ikn(x—xo)

Rl e—i\J n(z + z0)

Rln e—iYn(z+zo)




_RrD K e—i\)nzo e—iynz } e-lkn(x—xo)
2 n
1 gl -iy_/z-zo/ RN ﬁ iy (z + zo)
y1/2 (x,z30) = 57 __m{— e 'n + Ry 3
v ! 2Lk = : n
g ¥
-1V -1k (x-x0)
+ 0V RQ e 1\’néo } e : n(x
n a
Dans le cas ou zo = 0 ces formules se raménent a celles de Lamb.

Nous utiliserons ces formules pour bAtir le systeme d'equations representant
les conditions aux limites, en utilisant la troncature des series discutée lors de la

présentation de la méthode dans le cas SH.

Il est simple de calculer les déplacement et les contraintes a partir de ces

formes des potentiels nous aurons

3 )
V] :_a‘;‘("(q)h + (I)V) 'az (wh +¢V)
2 e O) v - (b, + V)
W:az(h-'- v T ax h ¥
ou a W
T, = A+ 20)—==+ A 57
Bw oy 3u
T, = (A + 2p) Bz T N
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Les formules explicites sont données en Annexe. Suivant que les conditions
aux limites soient écrites pour le milieu | ou 2 les fonctions de Green utilisées seront

celles du demi-espace ou de I'esspace infini homogene.

A. 4.2 Tests de la méthode :

La méthode décrite plus haut a été testée en comparant nos calculs avec des
résultats publi€s. Une premiére comparaison a été faite avec les résultats obtenus par
Fehler et Aki (1978) qui ont calculé la diffraction d'une onde P incidente par une
fissure. Ces auteurs utilisaient la méthode des différences finies. Les résultats calculés
par les deux approches sont en trés bon accord (Bouchon et Campillo, [985). Une autre
comparaison peut-étre faite avec la méthode dite de Aki et Larner dans le cas d'une
réponse de vallée a des ondes planes incidentes. Le modéle est présenté en Figure
A2, Le calcul par la méthode de Aki et Larner utilise la symétrie de la structure.
Par contre la calcul que nous avons réalisé n'utilise pas les avantages de cette
symétrie. De plus la discrétisation de I'interface est fajte de fagon indépendante 2a
chaque fréquence. Les abcisses des réccpteurs ne correspondent donc pas a des abcisses
de discretisation. Par contre la condition d'échantillonnage spatial que nous imposons :
3 points de discrétisation par longueur d'onde, rend a priori possible ['extrapolaiton

directe a des points d'abcisses intermédiaires. Cette approche améliore évidemment

I'éfficacité de cette technique puisque le nombre de points requis et trés faible pour les

basses fréquences.

Nous avons considéré successivement le cas d'une onde P puis d'une onde S a

incidence normale. Les sismogrammes sont calculés pour une durée de 3.2 secondes et
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a = 1212
B = 700
p= 29
Qp= 200
Qs = 100

incident P-waves

Figure A.;.3 : Comparaison entre les sismogrammes synthétiques calculés avec la

méthode de Aki et Larner (A. L.) et avec la méthode développée dans cette these (D.

W. N.).

Figure A.4.1 :
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le signal incident a une fréquence centrale de 3 Hz. Les résultats obtenus par les deux
méthodes sont présentés en Figure A.4.3. Les caractéristiques générales des signaux
calculés suivant les deux approches sont bien similaires. Les phénoménes d'amplification

et de résonance sont particuliérement importants pour une onde SV incidente.

Cet exemple illustre bien les limites de précision impliquées par notre
discrétisation relativement large de l'interface : au centre de la vallée la composante
horizontale n'est pas parfaitement nulle pour une onde P incidente (elle le serait
évidemment si la discrétisation était symétrique. La méme remarque peut-&tre faite
pour la composante verticale dans le cas d'une onde Sv incidente. Si nous observons la
composante horizontale dans le cas d'une onde SV incidente nous pouvons noter un léger
décalage de temps vers la fin du signal entre les résultats obtenus par les deux
méthodes. Un effet tout a fait similaire avait été noté par Virieux (1985) dans le cas
SH. Si pour expliquer cette différence il est raisonnable d'invoquer des probleme de
discrétisation comme i'avait fait Virieux, il faut aussi se souvenir que la méthode “de
Akl et Larner repose sur une approximation. Cette derniere (I'hypothése de Rayleigh)
n'est pas justifiée pour les réflexions multiples sur la surface irréguliére.

A. 4.3 Sismogrammes synthétique pour une explosion :

Nous allons maitenant considérer le cas de la présence d'une source explosive
au voisinage de l'interface. L'explosion est représentée par un systéme de deux dipdles

perpendiculaires agissant au point ro(xo, zo). Les potentiels résultants seront donc de la

forme dans un espace infini homogeéne :
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Figure A.4.4 : Géométrie du modele de bombement et configuration source recepteurs.

b) Sismogrammes synthétiques pour un milieu parfaitement élastique avec une interface

plane.

\
\
|
Figure A.%.5 : a) Sismogrammes synthétiques pour le modele présenté en figure A.4.4.
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ou M est l'équivalent scalaire du moment pour un couple sans moment

vectoriel c'est-a-dire le produit de l'amplitude de la force par la distance entre son

» eV
point d'application et la position du dipGle. D'apres les équations (4) : W |
) | | ‘__J\/\f/ﬁ’—; il
- ik N +00 Y n/z—zo/ e-lkn(x—xo) ‘
o (x, z 3 w) = M — nZ_m
' - v (@)
2L1<B M n

Considérant la conversion P-SV et en tenant compte des équations (5) les

potentiels du demi-espace s'ecrivent :

2
ik ot -ik (x-x0) .
ziw = M—2 I %__ (e v [z-zo/ | Rln iV +zo))

2LkgH H== n
——"\J\/\'\J—‘—J
_—_\ﬂ/\/\_—v

o 1/2

2

ik 4oo J—_— P y

n=-coo

e ‘ W

Les expressions des déplacements et  des contraintes sont données en el o

Annexe. Nous avons calculé des sismogrammes synthétiques pour le modele décrit en

Figure A.4.4. Dans un premier temps la surface libre n'a pas été prise en compte. Nous % \

s situes a i

Nl e

avons calculé des sismogrammes synthétiques pour une série de 20 récepteur

des abscisses comprises entre 0 et 3.8 km. La figure A.%.5 présente les déplacements
) |

horizontaux (U) et verticaux (W) obtenus pour le modele décrit en figure A.4.% (partie _ __’\A/\‘\/\N’\_

(a)) et les sismogrammes calculés pour un modéle consistant en une interface plane a —,\/\/\/\,-\__
une profondeur de 2 km séparant deux milieux parfaitement élastiques. Si les sismo- %

onde directe, il est possible d'identifier les

grammes sont généralement dominés par [
—/\/\/\.—_
(c) = =

réflexions en onde P et en onde S. Si I'on excepte l'effet de |'atténuation anélastique _W\,—

ux modeles.

%
_

ce sont ces réflexions qui différencient les résultats obtenus pour les de

|

clusivement au champ diffracté. Nous avons calculé m

Nous alions donc nous intéresser ex

|
:

les sismogrammes en retirant l'onde directe. Les résultats obtenus sont présentes en

pour les trois cas suivants : (a)

C)a
—_
3]
w

figure A.4.6. Nous avons tracés les deplacements

interface plane, (b) interface courbe (figure A.k.t) et (c) interface courbe et presence

de la surface libre. L'effet de la présence du bombement apparalt maintenant

Figure A.4.6. : Champ diffracté dans le cas d'une interface plane dans un milieu (a)
?

dans | ; i ili infini
e cas d'une interface courbe dans un milieu infini (b) et enfin dans le cas d'une

interface courbe dans un demi-espace.
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clairement. D'abord par la forme des branches de réflexion pres de la source et par la
forte composante horizontale des ondes P pour les premiers récepteurs qui indique une
réflexion latérale. Un autre phénomeéne trés marqué est la présence d'une zone d'ombre
partieile au milieu de la section quand on considére la présence d'une remontée de
matériaux rapides. On notera la forte reflexion en onde S sur le toit de l'irrégularité
pour les récepteurs les plus éloignés. Les sismogrammes calculés pour le champ
diffracté sont trés peu bruités. Si la surface libre est maintenant prise en compte, les
effets précédemment décrits restent présents mais se surajoutent evidemment des
reflexions multiples. Dans ce cas de bombement vers le haut ces reflexions ne peuvent
donner lieu & des phénomenes de réverbération trés énergétiques. Comme dernier
exemple d'application nous avons repris le modele précédent mais en considérant un
bombement vers le bas. Les résultats obtenus pour le champ total (a) et pour la partie
diffractée (b) sont présentés en figure A.4.7. Les sismogrammes sont maintenant
dominés par les effets de réverberation entre l'interface irréguliere et la surface libre.
Par contre ces effets disparaissent rapidernent quand les récepteurs ne sont plus a

I'aplomb du plongement.

Ces trois exemples de calcul montrent la potentialité de cette méthode pour
la simulation numeérique en sismologie mais aussi dans d'autres domaines comme le

contrdle non-destructif des matériaux.

(a)

(b)
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Figure A.4.7 : Champ total (a) et champ diffracté (b) dans le cas d'un bombement vers

le bas.
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Annexe : Fonctions de Green du demi-espace :

Un déplacement ou un élément du tenseur des contraintes s'écrit sous la

forme :

N

Xy y, w) = Clw nE_N o-ik_(x-x0)

pour une force unitaire appliquée en

= _12
Clw) Ticy

Force verticale :

)_((ks Z;(U)

(xo, zo). La constante C(y ) vaut :

k

. - D pn _-kv_Zo n -iY zo

£ (k,w)f\) Rl e “n Y Rze n
n

. _ oh  -iY_zo n -iv _zo
52 (k,w)-Rle n —knRze n
Déplacements

k? .
utk, z ;w) = - i .Gn_ Y n/z—zc:/ - iy ] g ¥ n/z-zo/
n

wolk, z 5 @) = —‘ikn sign (z-zo)

iYn Ez(k;w) e—iYnZ

=1 s
i n/z zo/

(e iy n/z—zo/)

Yz




g0
Contraintes
= k 2 z -1 \Jn/z-zo/ - 2k y oY n/z-zo/
Txx (ke z 3 W) :\)—31(2\)”—“@2) © n'n
H n
: ' i -iy z
2 -iv z ) 1Y
. @V -%2) g (k sw) et e 2k Yy 2 (g se)
T K 2 -i 4 -iy _/z-zof
T2z (ky 23 9W) _ D (g . B2) e1\«"1/220/ co2k v e Tn
U - Ve n B
2 : -iv _z k3 w) e—iY nZ
+ (2kn ——sz) El(kn;w) e n~ - 2kn“fn'52 .
2 .
T 2 ) -iy [z-zo/ Zk‘ oV n/z—zo;’)
Tﬁ_(h,__Z__;E ) = slgn (z-zo) ((an - — ) e n - i
H B
2
i e -17Y 2z
-V oz _ W2 s w) e
- 2k V £, Wk, sw) e a7 - (2K, 3 ) &, (k. 3 )
Force horizontale :
n -iv_zo n _-iy zo
n -iy_zo n -ivz
Ez(kn;w):—r'-RleYn v R, n
n
Déplacements :
. -i v _[z-zo/ _ Bl /z-zo/)
ulk, zjw) = -ikn sign (z-zo) (e n e n
i -y 2z
-1 V Z g (k w ) e n
_,kn gl (kn,m) n + lYn 2 5
2
-i v _/z-zo/ ﬁ - Iy n/z-zo/
kT ) = -i v e n i e
W (k1 z 3 W n Yn
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-y, g (kn;w) e Vn?

n - ik £, (k5w e Yn?

Contraintes :

&

2 . 2 .
= sign(z-zo) ((2 v, '%. ) eV, /z-z0f | 2k oY n/z—zo/)

Txx (k, z 3 w)
u

B
2
2w -iv z -iy z
+ (Z\Jn- Bz) El(kn’m)e n® o+ 2 kv, Ez(kn;w) e n
Tzz (ky 23 w) : , wz -iv _/z-zo/ 2 iy [z-zo0/
. = sign(z-zo) ((2r<n -—=5 ) e n 2k e Yn )
3 n
, 2
W . -iv _z -1
+ (Zk[1 -— ) El (kn,w),e n“ - 2knyn £ (kn sw ) e 'Y nZ

B

T 2
1xz (ky z 3 w) iv [z- 2 k E )

U
B "n
- 2 2 -
- 2 kn\)n El (kn s w) etV - (2kn vy Y EZ (k3 w) eV n?
8 n
Explosion (deux dimensions) :
2
ik
Clw) = M -2,
5
..LkB u
Tk, z:0) = - i:)__*n (e-l\)n/z-zo/ . Rnl e—i\)n(z + zo)) _WRL; eivzo iy z
n
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5
NUMERICAL EVALUATION OF NEAR-FIELD, HIGH-FREQUENCY {
RADIATION FROM QUASI-DYNAMIC CIRCULAR FAULTS ;

By MicHEL CaMPILLO

ABSTRACT \

We compute the near-field, high-frequency radiation from a circular crack
expanding with constant rupture velocity and discuss the characteristics of the
stopping phases. We then introduce rupture velocity jumps in the fracture
process. The computed accelerations show the dominant role played by the
rupture front kinematics. The high acceleration pulses are associated with .
sudden changes of the rupture velocity. For a sudden jump (or a sudden stop), l
there is no theoretical high-frequency limit to the spectral density of acceleration. f
In order to account for f ..., we introduce a smooth deceleration of the rupture |
front over a time t ' in place of a sudden stop. This results in a spectral fall-off for |
\
.
\
|
|

frequencies greater than 1/t ' and supports the interpretation of f..., as a source |
effect. '

INTRODUCTION

There is no evident quantitative relationship between the complexity of strong .

motion records and the source characteristics. Recent attempts have been made

' ' ISMIQUE CIRCULAIRE using composite source models (Aki et al, 1977; Boatwright, 1982) or models with ‘
B 1z LE RAYONNEMENT D'UNE FRURER SEMIR complex kinematics (Boore and Joyner, 1978). We shall follow this last approach 1
and use the general idea developed by Madariaga (1983) who relates the high- |
frequency radiation to the existence of jumps of velocity of the rupture front. We |
shall present some numerical evaluation of the seismic acceleration radiated by such |
kinematic discontinuities occurring during the growth of a circular crack. The |
calculation will use the discrete wavenumbers method. We restrict our study to the r‘
case of a strike-slip earthquake. |

For practical reasons, this study will be done using a circular crack model. In fact,
we shall see that its radiation is always equivalent to the one of a circular rupture
front whose kinematics presents some discontinuities. The most obvious of these
discontinuities are the beginning and the end of the rupture propagation in the case
of a circular crack expanding with constant rupture velocity. The importance of
these events on the seismic radiation has been shown in the far field (Madariaga,
1976) as well as in the near field (Archuleta and Hartzell, 1981).

In introducing velocity jumps, we make the assumptions that the rupture velocity
changes simultaneously all along the rupture front, and that the entire rupture
surface undergoes a jump in slip velocity. These assumptions have to be considered
as conditions of self-similarity of the crack until it reaches its final radius. The self-
similar crack model is useful because the behavior in the vicinity of the rupture
front is well known. The expression of the slip is given by (Kostrov, 1964)

e v 2 2
Au(r, t) = e C(——) (V%% = )2 r<ut (1)
Lo\B
with
7. = the effective stress equal to the difference between initial prestress
and frictional stress on the fault

723
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B = the shear wave velocity
v = the rupture velocity
p = the shear modulus
C(v/f) = a numerical value depending on
1 for subsonic rupture.

nsion of a dynamic crack at constant velocity.

This expression describes the expa
The end of the rupture process is complicated by the healing. For the high-frequency
ehavior, as pointed out by Madariaga

radiation, the most interesting aspect of this b
(1983), is the concentration of slip velocity just behind the rupture front. At time £,

this concentration is given in the form

1/2
Aulr, t) = i C(—U—) (ﬁ) v(vt—r)? vtz . (2)
L \B/\2

the ratio v/B and roughly equal to

The source of high-frequency radiation is located in space and time at the
singularities of the function Au(r, t). If the waves emitted by each point of this
source arrive continuously at an observer, there will not be any strong variation of
the wave field seen by the observer. The important events in high-frequency
radiation will be associated with second-order discontinuities of the slip velocity. An
example of such a discontinuity is the first arrival of the wave emitted by the
stopping of the rupture at the periphery of a circular crack (see Archuleta and

Hartzell, 1981).

MEeTHOD OF CALCULATION

e near-field, high-frequency radiation in relation with

In order to characterize th
the accelerations produced in a

the kinematics of the rupture front, we calculate
half-space. We use the method of Bouchon (1981) which consists in a discretization
of the wave field in terms of horizontal wavenumbers. The fault is represented by an
array of point sources, and the superposition of the elastic field radiated by all the

elementary sources is done in the frequency-horizontal wavenumber domain. Each

point source is associated with a slip function Au(r, t) which depends on the distance
ion of the rupture. The same

between the point considered and the point of initiat

representation was used by Campillo and Bouchon (1983) to model the source of
small seismic events. The interval between elementary sources is chosen to be
smaller than one-sixth of the shortest wavelength considered. The calculation is

made at equally spaced frequencies spanning the interval 0 to 5 Hz.

TuE CASE OF A CIRCULAR CRACK WITH CoNSTANT RUPTURE VELOCITY

ith the results of Archuleta and Hartzell, we have done

To compare our solution w
receiver configuration. The method used

a calculation for the same source-medium-
by these authors is very different from ours. It consists of a time domain superpo-
sition of Green’s functions convolved with the source time history. Each Green’s
function is computed using the technique described by Johnson (1974). The geom-

etry of the problem is displayed in Figure 1. The medium wave velocities are: B =
3 km/sec for S waves and a = V3 X 8
dyne/cm’®,

for P waves. The shear modulus is 3 x 10"

- T T

&7

The displacement at each point of the source is given by

Au(r’ t) = 0
<
MO s
= @t =19 to(r) > ¢> t(r)

Aul(r, t) )

———= (U*%(r)* ~ rH2 t > t(r)

to(r) = -):; ti(r) = E +E:_’2_. - C(v/B)e
v v B T W+ (3

where E denotes the final radius of the crack.

s>
30

7km

z
Fic. 1. Geometry of the source-receiver configuration.

Thi : .
ob tai;iglgdeg egr esents a simple analytical approximation to the dynamic solution
Slinat B Hnpesentes e e ol —opeh eta-hil Hininell, we gl th foel

ter e v u £ 2. - ) X ] . >
] snirce ra s S 8k e of 2.85 m. The rupture velocity is 0.758, and the
Th ¢

azimlft}ir g?r‘;%f C;elerat;lons computed at an epicentral distance of 6 km and in an
compared to thos Ot}i:t- e fault plane are presented in Figure 2 where they are
o ot it te ) alped by A_rchl.}leta and Hartzell. U and V denote, respectively
el te §ngent13.1 accelerations with respect to the epicﬁnt’er W is th’
cceleration and is positive downward. There is a good "gre;ame;lt betw .
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the results obtained by the two methods both in the wave shapes and in the peak
values. We note the noise level due to the sharp frequency cut-off used in the
synthetics. We did not perform any signal processing to reduce this noise. This
comparison shows a sufficient coherency to guarantee the accuracy of the two
methods.

In order to assess the effect of the free surface, we also present in Figure 2 the
infinite medium solution. The free surface amplifies the motion but does not produce
any distortion of the wave shape. The three components of ground acceleration are
characterized by two high-amplitude pulses. The first one (fs) corresponds to the
arrival of the S wave emitted by the part of the rupture front the closest to the

§=3@° ,VR=.7583
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G
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134 - ;05( [
: - i 5 N ] s .IJI\I“ caopyii
P ettt 0 WW 0 =i q, e WITHOUT HEALING

btained for the circular crack model using
a half-space with the results of Archuleta
ular source without healing, computed by

Fic. 2. Comparison between the computed accelerations o
the discrete wavenumbers method in an infinite space and in
and Hartzell. The lower trace represents the solution for a circ
the discrete wavenumber method.

observer at the time when the rupture propagation stops. The second pulse (fs') is
associated with the phase emitted at the same time but by the part of the rupture
front the most distant from the observer.

The shapes of these two phases are, respectively, a delta-type impulse and a 1/¢
singularity. Their relative amplitudes are governed by the double-couple radiation
pattern and the values of the directivity coefficient of the prominent polarized wave,
and by the diffraction of the waves by the crack itself. This last point could be
determinant when the head-wave associated with the crack surface (see Achenbach
and Harris, 1978) appears.

The relative importance of the accelerations corresponding to arrivals emitted
when the initiation occurs (ds) and when the expansion of the rupture stops depends

on the azimuth of the observer and on the rupture velocity: (ds) appears to be
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stronger for higher rupture velocities. The phases associated with P-wave arrivals
have low amplitudes and are difficult to identify on the synthetics.

DIRECTIVITY OF GROUND ACCELERATION

Phasg radiated from the nearest part of the fault. We have performed our
calculations for three rupture velocities: 0.6, 0.758, and 0.98 in four azimuths: 5°
30°, §0°, and 85° at the same epicentral range of 6 km. The amplitude of .the,
stc_)pplng phase (fs) is strongly dependent on the rupture velocity, but the relation-
ship b.etween these two quantities is conditioned by the value of the angle ¥ between
Fhe directions of propagation of the rupture and wave fronts. We must thus take
into account, in the interpretation of the synthetics, the effect of the possible
coherency between rupture and wave fronts. The normalized amplitude of the phase
( fs.) measured on the tangential component is shown in Figure 3. Note that at an
azimuth o.f 30°, the vertical component, which is prominent for this phase, displays
*.che same increase with rupture velocity as the tangential component. The increase
is stronger when ¥ is smaller.

In the case of a simultaneous velocity jump of a rupture front from v; to vs,

Madariag.a (1977) gives the following approximate expression for the radiated
acceleration pulse

u(R, 8, w) = u'(R, 6, w, ¥) X (f(v], ¥) — f(v2, ¥)) | (4)

where ¢ denotes SH, SV, or P wave, f is the classical directivi -
Menahem, 1961) f assic irectivity factor (Ben-

flv, ¥) = :

(1 —icos )

G

and ¢; indicates S- or P-wave velocity.

In our study, it is not possible to speak in terms of polarized waves. The nearest
p.art of the rupture front does not represent an in-plane or antiplane case (except for
smgl}lar vglues of §). For example, at 30° of azimuth from the fault plane (and for
a str1ke-§lzp earthquake), the maximum acceleration occurs, for the phase (fs), on
the vertical component in a half-space and on the radial component in an infiilite
space. There is, in this direction, a prevalence of the SV waves.

:\Ve have drawn in Figure 3 the normalized curve f(v, ¥) for SH wave. For the
azimuth 5° and 85° with regard to the fault plane, which are the nearest ones to the
noc}al. plane o.f the hypocentral double-couple, the fcurves lie above our observations.
T‘h]S is explained by the fact that a rupture velocity increase induces a growth in the
h1gh-frequency'content of the signal. Our high-frequency cut-off (5 Hz) is, therefore
the cause of Fhls gap. At 60° of azimuth the behavior is exactly describe,d by the fi
curve. The disctepancy observed at 30° from the fault plane may be caused by the
absen-ce (.)f a constant polarization of the S wave. A stronger increase at high rupture
\felc-am.ty is typical for SV wave (in-plane shear crack for which the rupture velocity
hrmt_is the R:':Iyleigh wave velocity). The general agreement between numerical
solut1.on anle simple interpretation by the way of the directivity factor shows that
the d1ffract1or_1 does not play an important part for this phase.

'Phqs? radzatfzd by the most distant part of the fault. The dependence of the
directivity function fon azimuth and rupture velocity is considerably different when
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rupturé and wave fronts are prograde, like in the case that we have just studied, or
when they are retrograde. For phases coming from the mo'st distant part of the fault,
the fronts are typically retrograde. The directivity functlor.l then only takes_ valL.les
in the range of 0 to 1, whereas for prograde fronts its value lies between 1 to infinity.
This behavior could be used to argue that the stopping phase from the fa.r:chest part
of the fault should be weak. However, the diffraction factor.can be very ’1mportant
in this case: such an example is shown in Figure 2. The stopping phase (fs’) has here

a large amplitude.

A flvr.¥)g.5°

f(\i‘r, ¥ )9=300

Hvr ¥ )g.60°
f(\l'r. i )9__85°

6 7 8 9 VB

Fic. 3. Normalized amplitude of the fs phase acceleration pulse as a function of rupture velocity in

different azimuths. The approximative directivity function f (see text) is shown for comparison.

This is explained by the particular azimuth of the rec_eivef witl: res.pe.ct to‘: :}:ﬁ
rupture front propagation (124.2°), which is close Fo tl:le dl.recu%on of emission of e
headwave associated with the crack surface. This dlrectlor-l is defined by ¥Yaw =
cos™! (—B/a) (Achenbach and Harris, 1978), i.e., 125.7° i1:1 this case. ’l’lhefstriﬁgtl; of
this phenomenon is further enhanced by the presence in our model of a “healing

phase,” which propagates inward from the periphery of the crack and freezes the

slip along its front. We can see in Figure 2 (bottom trace) that, %n Fhe absence pf
healing, the amplitude of this phase is much we.aker. Its radiation pattern 1s, |
therefore, strongly dependent on the slip-time function.
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A CIrcULAR CRACK WITH SUDDEN JUMPS OF THE RUPTURE VELOCITY

Until now, we have mainly studied the phase emitted from the final periphery of
the fault when the expansion stops. This represents a jump of the rupture velocity
from v to 0. We shall now consider the case where other rupture velocity jumps
occur during the breakage. The presence of such jumps is a cause of incoherency,
which leads to a high-frequency radiation. The enhancement of high frequencies by
incoherent rupture processes has been discussed by Boore and Joyner (1978). Using
the previous fault configuration, we have computed the ground acceleration associ-
ated with a sudden acceleration or deceleration of the crack tip.

In such a model of self-similar crack, the slip function takes the form

Au(r, £)=0 t < b(r)
Au‘(r; t) = (U12t2 — r2)1/2 tO (r) < i< tc
Auz(;—-’ D e - 1) = P2 fa < B
B0 ittt w2 =1 ¢ > i)

r
to(r) = A to(r) < t.

(r - tcV1)
= tc = »
v to(r) > ¢
R |4 R R-r
2VM # ( Vz) 1(?") V:“ B
Vi = V1+ VZ.
2 (5)

In all the cases studied, we assume the same final value of slip at the hypocenter.
We have done the calculation for the same source-observer configuration as the one
previously studied and have considered two cases

case SC1 with V1 =068 and V,=0.98

- case SC2 with V, =098 and V.= 0.68.

The tangential accelerations obtained are depicted in Figure 4. In the case of a
sudden acceleration (SC1), the initiation phase (ds) is very weak (compared with
Figure 2). At 60° and 85° of azimuth, the disturbance corresponding to the wave
emitted during the rupture velocity change, denoted by (¢), is clearly seen; while for
5° and 30° (c) and (fs) are not distinguishable because their arrival times are very
close. The {c) phase amplitude appears smaller than the (fs) one. Two factors
account for this behavior. The first one is clearly expressed by equation (4): the
jump of the directivity function is obviously larger when the velocity changes from
0.98 to 0 than when it changes from 0.68 to 0.98. The second factor is that, in a
dynamic crack model, the slip velocity near the rupture front is proportional to the
stress intensity factor, which increases as the square root of the distance from the
hypocenter. As in the case of a crack with a constant rupture velocity, the phase
(fs") is very important at 30° of azimuth. The absence (or weakness) of a similar
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phase associated with the rupture velocity jump can be explained by the absence, in
this case, of a healing phase. We have seen the importance of healing for the
diffraction in the last section.

In the case of a sudden deceleration (SC2), the initiation phase (ds) is strong and
has an amplitude comparable to the phase associated with the rupture velocity
change (c¢). The acceleration which is produced by the stopping phase (f3) now has
a much lower amplitude; it is associated with a smaller change of rupture velocity
than in the case SC1. The importance which is now taken by the phase (¢), with
regard to the stopping phase (fs), is well explained by the properties of the directivity
function. The change of value of this function is not simply related to the height of
the jump: | £(0.68, ¥) — 7(0.98, ¥)| is greater than | (0.68, ¥) — 0.0| for any angle
| ¥ | < 56°. The polarity of the pulse (c) is opposite for the two models.

TANGENTIAL ACCELERATION AT RANGE 6 KM
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F1G. 4. Tangential ground acceleration produced by the source models SC1 and SC2 in a half-space.

To further our understanding of these phenomena, we fiow consider a crack with
two rupture velocity jumps. The expression of the slip function is easily derived
from equation (5). We shall consider two cases denoted by SC3 and SC4, whose
kinematics is depicted in Figure 5. The tangential ground accelerations produced by
these sources are shown in Figure 6. It is interesting to compare the relative
amplitudes of the different phases in these two cases: in the case SC2 zand at an
azimuth of 85°, (¢1), (cz), and (fs) have similar amplitudes while at 5° (c2) is the
prominent pulse. On the contrary, in the case SC4, the stopping phases strongly
prevail. These calculations show that the events which produce the high acceleration
pulses are the rupture velocity jumps from or to a high rupture velocity, especially
for observers near the fault plane, as we can foresee from Figure 3. The azimuthal
dependence of signal shape and amplitude is very strong. At locations close to the

fault strike, the accelerations are characterized by higher amplitude but less numer-

B 2
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ous pulses than at sites more distant from the fault plane. Consequently, the
complexity of the rupture process is better represented by off-strike recordings
where the phases associated with various rupture events are more equally weighted.
On-strike, the acceleration signal is completely dominated by the phases associated

KRINEMATICS OF THE RUPTURE FROMI
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F1c. 5. Kinematics of the rupture front for the source models SC3 and SC4.
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FIG.16. Tangential ground acceleration produced by the source models SC3 and SC4.

wi.th the highest rupture velocities. The radial and vertical components of acceler-

ation, not shown on the figure, display similar characteristics. ‘
In order to illustrate this behavior, we compare in Figure 7 on-strike and off-strike

recordings of the 1979 Imperial Valley earthquake. The accelerograms considered
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are those obtained at the El Centro Array No. 6 (component 230°) and Holtville
(component 225°) stations. The maximum accelerations are recorded on-strike.
These signals are made up of several pulses whose number and peak values may be
regarded as characteristic of the source complexity. The number of pulses with
amplitude larger than half the peak value for each signal is greater in the case of the
off-strike station (13) than in the case of the on-strike receiver (5). Although
nonunique, a model with several rupture velocity changes would account for these

features.

HicH-FREQUENCY BEHAVIOR OF THE SEISMIC ACCELERATION SPECTRUM

Until now, we have assumed that the rupture velocity jumps (or the stop of the
crack expansion) are instantaneous. We have seen that these sudden jumps are
responsible for acceleration pulses radiated by the source. In order to explain the
high-frequency behavior of the observed accelerograms, namely the existence of a
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Fic. 7. Strong motion stations in the Imperial Valley, California, and accelerograms from the
15 October 1979 earthquake (from Brady et al., 1980).

natural cut-off frequency fmax (Hanks, 1982), Boatwright (1982) has introduced, in
his far-field representation, a finite width of the acceleration pulse, which he assumes
to be directly related to the duration of the velocity jump. We present now some
near-field calculations for crack models with smooth decelerations. Following Aki
(1979), we associate such an evolution of the rupture velocity with a spatial change
of the fracture energy of the medium. )

We have considered two models with a rupture velocity of 0.758 different by the
duration of the final deceleration: ' = 1 sec and ¢ = 0.3 sec. The computed
acceleration spectra are depicted in Figure 8. They are compared with the case of a
sudden stop. The high-frequency behavior is strongly affected: a large discrepancy
of energy occurs beyond 1/¢’. This result suggests a relation between the duration
t' or the corresponding distance covered by the decelerating crack tip 1" with the

natural cut-off frequency currently denoted by fuax. Like the corner frequency which |
is related to the characteristic source dimension (or total rupture duration), fuax
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seems related to another characteristic of the rupture process: the spatial extent of
the rupture velocity jump (or its duration). The meaning of the corner frequency is
clearly established for the circular crack model, for which Madariaga (1976) proposes
a relation between this parameter, the radius of the crack, the rupture velocity, and
the azimuth of the receiver. On the other hand, it is difficult to interpret physically
the existence of fmax. An interpretation, which is suggested by this study, is that fiax
is a measurement of the time of increase, up to a critical value, of the rate of energy
absorbed by the tip of a growing crack. Such an interpretation is supported by the
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dynamic calculations performed by Nur and Israel (1979) which show the inverse
relationship between local rupture velocity and rate of energy absorbed at the crack
tip. .

CoNcLUDING REMARKS

In order to account for the observer complexity of the rupture processes, we have
introduced in the classical crack model some jumps of the rupture velocity, and we
have seen that these kinematic discontinuities are related to ground acceleration
pulses. The ratio of peak acceleration to root mean square acceleration, R, seems
to be an increasingly used characteristic of strong ground motions. By analogy with
the work of Hanks and McGuire (1981), we- have calculated this ratio for a time
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window starting from the arrival time of the first S wave and whose width is the
rupture duration. We have done this calculation for the transverse component of
the synthetics at 5° of azimuth with respect to the fault plane. In the case of a crack
propagating with a constant rupture velocity (0.758) and suddenly stopping,
we have obtained R4 = 3.7. If we introduce a sudden jump of the rupture velocity,
the value of R4 falls to 2.4. These values are coherent with the data compiled by
Hanks and McGuire (1981) which show that R4 lies between 1.8 and 4.5 for
California earthquakes. Another parameter which affects R is the high-frequency
cut-off. Our synthetics show such a dependence: Ry = 3.7 for fnax = 5 Hz, Ry = 3.4
£OT fmax = 3.3 Hz and R4 = 2.8 for fma« = 1 Hz. Nevertheless, the observed values of
fmax (around 10 Hz) for great or moderate earthquakes show that low values of R4
cannot be explained by processes such as decelerations. Kinematic complexity seems
to be the reliable characteristic of R4.
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A THEORETICAL STUDY OF THE RADIATION FROM SMALL STRIKE-
SLIP EARTHQUAKES AT CLOSE DISTANCES

By MicHEL CAMPILLO AND MICHEL BOUCHON

ABSTRACT

We present a study of the seismic radiation of a physically realistic source
model—the circular crack model of Madariaga—at close distance range and
for vertically heterogeneous crustal structures. We use this model to represent
the source of small strike-slip earthquakes. We show that the characteristics of
the radiated seismic spectra, like the corner frequency, are strongly affected by
the presence of the free surface and by crustal layering, and that they can be’
considerably different from the ones of the homogeneous-medium far-field
solution. The vertical and radial displacement spectra are the most strongly
affected. We use this source model to caiculate the decay of peak ground
velocity with epicentral distance and source depth for small strike-slip earth-
quakes in California. For distances petween 10 and 80 km, the peak horizontal
velocity decay is of the form r~'2* for a 4-km hypocentral depth and r =" for
deeper sources. The predominance of supercritically reflected arrivals beyond
epicentral distances of 70 to 80 km produces a sharp change in the rate of
decay of the ground motion. For most of the cases considered, the peak ground
velocity increases between 80 and 100 km. We also show that the S-wave
velocity in the source layer is the lower limit of phase velocities associated with
significant ground motion.

INTRODUCTION

The continued growth over the past decade of microseismicity and aftershocks
studies using magnetic tape recording has resulted in the collection of a considerable
amount of data concerning small-size earthquakes. Because of the lag of theoretical
modeling techniques, however, little of this huge quantity of information has been
used. Although some attempts have been made to account for near-field seismic
radiation and local crustal structure (Johnson and McEvilly, 1974; Helmberger and
Malone, 1975;: Helmberger and Johnson, 1977), most spectra of records obtained at
very near distances from the source are still interpreted using models derived for
the far-field and infinite homogeneous media.

Recent advances in numerical modeling techniques make it now possible to
evaluate the complete seismic radiation of physically realistic source models at close
distance range and for vertically heterogeneous crustal structures. The aim of this
paper is to present such a technique. We shall show that the characteristics of the
radiated seismic spectra can be drastically different from the ones of the homoge-
neous-medium far-field solution. As an application of the method, we shall calculate
the decay of peak ground velocity with epicentral distance and source depth for
small earthquakes in California. The ultimate goal of this paper is to encourage the
use of such modeling techniques in aftershocks or microseisniicity studies. We shall
restrict the scope of this study to the case of strike-slip earthquakes.

SEIsMIC SOURCE MODEL

It is now generally accepted that large seismic events are essentially composite.
The barrier model (Aki et al., 1977), for instance, represents the earthquake fault as
a cluster of fractured patches separated by unbroken barriers. Ideally, a small
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earthquake can be thought of as a single fractured patch. We shall represent such
a source as a plane circular shear crack. We shall assume that rupture nucleates at
a point and propagates radially at a constant velocity until it suddenly stops. The
dynamics and far-field radiation of this model have been studied by Madariaga
(1976). Recently, Archuleta and Hartzell (1981) have investigated its near-field
radiation in a half-space. They have studied more specially the effects of fault
finiteness and directivity.

Following Bouchon (1978), Boatwright (1980), and Archuleta and Hartzell (1981),
we approximate the numerical solution for the slip time history on the fault
(Madariaga, 1976) by an analytical approximation more suitable for calculation.
Denoting by 7 the position vector from the center of the crack, we define the slip
Au(r, t) by the following expressions

Aulnt) o < to(r),
Uo
Kl
u(uz, t) _ JVEE— P t(r)<t<tulr)
AulF
uit:, t‘) = VvVt (r)* — r’ t> ti(r) (1)

with

tu(r)=r/Vr, tl(f)=R/Vr+(R_r)/Vh

Ca,
U =—— , E=1+V,./V,

§u

where R is the source radius, 8, V., and V} are, respectively, the shear wave, rupture,
and healing velocities, o. is the effective stress, j is the shear modulus, and C is a
numerical value depending on the rupture velocity to shear-wave velocity ratio.

In this model, the slip does not stop simultaneously on the fault. Once the rupture
front stops, a healing wave propagates inward from the edge of the fault. Slip stops
at the arrival of this wave. The initial part of the slip function (until the arrival of
the P stopping phase) is identical to the solution obtained by Kostrov (1964) for a
self-similar circular shear crack. It should be observed that this model introduces a
discontinuity in the temporal evolution of slip velocity and a second order discon-
tinuity in the final spatial distribution of slip.

Equations (1) allow us to calculate the far-field pulses and the associated spectral
densities. Denoting by Au(r, w), the Fourier transform of the slip velocity and by H
the Hankel transform in the radial variable, the spectral density of the far-field pulse
is given by (Madariaga, 1976)

M(G, w) = 277!-'*35(]?, @) | & = (w sin 8)/v (2)
with : ‘
An = H(AG(r, w))

and where_ v is, respectively, the P- or S-wave velocity depending on the type of
wave considered, and @ is the azimuth of radiation measured from the normal to the
fault plane.
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In order to determine the healing velocity which best fits the dynamic solution,
we compare the far-field P- and S-wave pulses radiated by our approximate analytic
model with Madariaga’s solution. We consider the same conditions as Madariaga
(V, = 0.98) and compute the pulses radiated in azimuths of 0°, 45°, and 90° for two
different healing velocities: the P-wave velocity (Figure 1A) and the S-wave velocity
(Figure 1B). The best agreement with the dynamic solution for both signal duration
and amplitude is obtained in the case of healing with the S-wave velocity. We shall,
therefore, choose the shear-wave velocity as the healing velocity. Throughout this
study, we shall assume a rupture velocity to shear-wave velocity ratio of 0.75.

The seismic moment associated with the source is defined by (Aki, 1966)

R 2ar .
Mu=,uI J. Au(r,t = )rdedr. (3)
0 0

Using the expression of the slip in equation (1), we can perform the integration
analytically, which yields
T = 2
& {1=g) ) @)

V(1 — £) £
(2(2 g arceos€— D+ oo

MD=2WC9§5R3

The corresponding local magnitude M can be estimated by applying the empirical
relation

].(Jg(Mo) =15M;+ 16 (5)

obtained by Thatcher and Hanks (1973) for southern California earthquakes.

CHARACTERISTICS OF SEISMIC RADIATION

In order to compute the seismic radiation produced by the crack, we use the
method proposed by Bouchon (1981) to calculate Green’s functions in a layered half-
space. We represent the extended circular source by a superposition of point sources.
These individual sources are arranged in a rectangular network which covers the
crack surface. The distance between neighboring sources is chosen to be much
smaller than the shortest wavelength considered. The slip function depends on the
position on the crack and is defined according to equations (1). We first consider the
case of an elastic half-space characterized by P- and S-wave velocities of 6 and 3.5
km/sec and a density of 2.9 gm/cm®. The source radius is 500 m and the hypocenter
is at a depth of 4 km.

The surface displacements computed at epicentral distances of 2, 5, 10, and 25 km
in a 60° azimuth with respect to the fault plane are shown in Figure 2. The interval
between point sources is 50 m, and the frequency range extends from 0 Hz (static)
to 10 Hz. The relative excitation of the different phases is similar to the one obtained
by Israel and Kovach (1977) for a small strike-slip dislocation source.

At an epicentral distance of 2 km, the radial and vertical displacements are
characterized by the absence of a well-defined P-wave pulse. The width of the S-
wave pulse is similar to the one radiated in the far field. At a distance of 5 km, the
P-wave pulse starts to develop. The SP head wave, which is radiated at the source
as a shear wave and propagates along the surface as a P wave, Is the major arrival
on the radial component where it overshadows the S wave. At 10 and 25 km, the SP
pulse is well separated from the S wave and is much larger than the S pulse on the
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radial component. The SP wave also affects the vertical displacement. Another
feature of the synthetics at this distance range is the appearance of the Rayleigh

wave.
It is interesting to compare the evolution of the relative amplitudes of the three

radial displacement

tangentiol displocement

verticol displacement

10km
4; Ss
-0.3"-
© - ;
bU\ _________ b 25km
0 5. 3. 4\ 5s Bs 7| |8 9 10s

Fic. 2. Ground displacements at an azimuth of 60° and for different epicentral distances. The
amplitude is given in centimeters for a 1-m displacement at the hypocenter.
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Fic. 3. Comparison of displacement spectra at different epicentral distances. The spectra are plotted
as a function of nondimensional frequency fR/S.

components. At very close range, they are of comparable strength, but, as the
epicentral distance increases, the transverse motion becomes more and more im-
portant.

Figure 3 shows a comparison between the displacement spectra obtained at
epicentral distances of 2 and 25 km. The far-field S-wave displacement spectrum is
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also presented. The frequency range considered extends to 25 Hz at 2 km and to 10
Hz at 25 km. The spectra of the transverse components at both distances are
remarkably similar to the S-wave spectrum radiated in the far field. In particular,
they display the same corner frequency and show the same rate of high-frequency
decay. On the contrary, the spectral shapes of the radial and vertical components
are strongly dependent on the epicentral distance considered. At 2 km distance, they
are relatively close to the far-field displacement spectrum but become drastically
different from it a 25 km. At this distance, the corner frequency, measured on the
radial or vertical component, is a factor of 2 or 3 smaller than the one of the far-field
S pulse. This implies that the evaluation of spectral source parameters, for strike-
slip earthquakes, at least in the absence of strong vertical heterogeneities, should be
made from the tangential displacement.

We now consider the case of a more complex and realistic medium where the
upper crust is made up of several layers. The particular model chosen is shown in
Table 1 and includes inelastic attenuation. The earthquake source is unchanged.
The ground displacement computed at the same distance range as in Figure 2
is displayed in Figure 4, and the corresponding ground velocities are depicted in
Figure 5.

TABLE 1
MopEeL oF THE UPPER CRUST USED IN THIS STUDY
Layer Thickness a B p Q. Qn
1 ’ 1.5 4.0 2.3 2.6 100 140
2 3.0 55 32 28 200 400
3 o 6.3 365 29 300 600

There is a striking difference between the synthetics obtained at very close range
and at 25 km distance. At very near distances, vélocity waveforms are very impulsive.
The high-amplitude S or SP pulse is made up of two spikes of energy closely spaced
in time and representing the start and stopping of the rupture [see Archuleta and
Hartzell (1981) for a discussion of these phases]. At 25 km, this impulsive character
has disappeared. The high-frequency energy is spread evenly over several seconds,
and no single energy arrival prevails. A remarkable feature of the results is the very
rapid decay of radial motion with distance from the source. This component which
is the prominent one at 2 km becomes even smaller than the vertical displacement
at 25 km. 5

The displacement spectra are displayed in Figure 6. Their degree of complexity
increases regularly with distance. The spectral shape of the transverse displacement,
which in the half-space case showed little dependence on epicentral distance, is now
affected by the layering although somewhat less than the other components. This
strong distortion of the spectra induced by the layering has also been recognized, in
the case of SH wave by Heacon and Helmberger (1978).

APPLICATION TO THE RADIATION FROM SMALL STRIKE-SLIP EARTHQUAKES IN
' CALIFORNIA

We now consider the case of a complete crustal structure. We choose the velocity
model of southern California obtained by Kanamori and Hadley (1975) to which we
add a low-velocity surface layer. The choice of an attenuation model is difficult
because the data are sparse and inhomogeneous. They consist either of values
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pertaining to the very superficial layers and inferred from measurements made with
high-frequency waves or they represent average crustal evaluations obtained from
long-period data. We choose here, for the upper layer, the values @, = 140 and @,
= 100, obtained by Bakun (1970) in central California. Between 1.5 and 3 km, we
take @, = 400, @, = 200 and below 3 km, we assume @, = 600, Q. = 300. Finally, for
the lower crust and the mantle, we take @, = 1000, . = 5C0. The velocity-

attenuation model is fully described in Table 2.
The source is the one previously considered with a radius of 500 m and a rupture

RADIAL TANGENTIAL VERTICAL
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nts for the three-layer medium with attenuation. The seismograms at 10

and 25 km have been magnified by 2 and 4, respectively. SP; denotes the S wave which has been
diffracted and has propagated with P-wave velocity along the ith interface from the surface. Amplitudes
are given in centimeters for a 1-m displacement at the hypocenter.

Fi1G. 4. Synthetic displaceme

velocity equal to 0.758. We compute the resulting ground motion along a profile
lying at 60° from the fault plane. The receiver sites span the epicentral distance
range from 10 to 100 ki, at 10-km intervals. Four different hypocentral depths—4.
6, 8, and 10 km—are considered. The frequency range extends from 0 Hz (static) to
5 Hz. The resulting ground velocities are shown in Figure 7. The amplitudes are
given in centimeters per second for a 1-m displacement at the hypocenter. The
ground motion is the superposition of many disturbances. The relative importance
of each phase depends on the epicentral distance and the source depth. Some of the
reflected arrivals have amplitude comparable to the direct disturbances. This is

particularly true for distance beyond 70 km for which the shear wave reflected on .
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the Moho is the largest arrival. This wave, which at larger distances becomes part
of the Lg wave train, is incident on the Moho at an angle of incidence more grazing
than the critical angle. Its energy is consequently trapped within the crust which
results in its large amplitude. The degree of complexity of the waveforms increases
with the distance range. The amplitude of the Love and Rayleigh waves is strongly
affected by the source depth.

The dependence of peak horizontal and vertical velocities on epicentral distance
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F1c. 5. Synthetic velocities for the three-layer medium. Same magnification as in Figure 4. Amplitudes
are given in centimeters per second for a 1-m displacement at the hypocenter.

is displayed in Figure 8. The four different source depths are considered. The curves
obtained obey a common pattern characterized by a regular decrease of amplitude
up to a distance of about 80 km followed by a slight increase between 80 and 100
km. This amplitude increase starts a little beyond the critical distance for the shear
wave reflected at the Moho and represents the strengthening of this reflected phase.
The predominance of the supercritically reflected arrivals beyond epicentral dis-
tances of 70 to 80 km and the accompanying change in apparent geometrical
spreading have also been recognized by Herrmann (1979). The rate of decrease of
peak velocity in the 10 to 80 km distance range depends on the particular component
considered. The tangential velocity, which has the largest amplitude, displays a
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dependence of the form

=195
Vikm ~ T h

~1.65
Ve,8.10km ~ 7 7 -

The slowest decrease of peak tangential velocity is obtait}ed for t.he ?Itl;il:(?;rfgdrce.
The dependence of vertical peak velocity on epicentral distance 15 0

V = r-1.3

TABLE 2

CrusTaL MODEL USED IN THIS STUDY
: Q,
Laver Thickness a B p Q.
1.5 4.0 2.3 26 100 140
50 55 32 28 200 43?)
030 63 365 29 300 6
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It is interesting to compare these variations with the empirical relations deduced

from observations.
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In doing so, one must remember that these empirical relations
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The study by Joyner and Boore (1981), which is mostly based on California data,

yields, for epicentral distances between 1
magnitude 5, a peak velocity variation of the form
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0 and 100 km and earthquakes around |

4

!

|

velocities lying between the S-wave velocities in the source layer and in the bottom
crustal layer. For the vertical and radial components, there are also maxima close to

the P-wave velocities. The important observa
energy travels at phase velocities lower than the source-layer shear-wave velocity.
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The spectral amplitude of the vertical displacement at an epicentral distance of 100 & :’J;?é

km is shown in Figure 10A. The maxima occur at the same phase velocities as at a ) &5
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Fic. 10. (A) Density spectrum of vertical displacement
receiver at epicentral distance of 100 km. The curves are plotted for the values 0
5 % 1075, and 107%, (B) Density spectrum of vertical displacement in the case of a source
and a receiver at epicentral distance of 10 km. The scale is the same as in Figure 9.

CONCLUSIONS

In this paper, we have tried to show that pres?nt-.day n'unflerical mod-elmg
techniques allow the complete calculation of the seismic rachatlon. of physically
realistic source models embedded in vertically heterogeneous media. The use of
such techniques, in microseismicity or aftershocks studies, should lead to' a more
accurate determination of the source spectral parameters and allow more informa-
tion about the source to be retrieved from the records.

The particular source model that we have considered here is the one of an

expanding circular crack which stops suddenly, developed by Mafiariaga (1976). We
have shown that the presence of the free surface and crustal layering strongly affects
the characteristics of the radiated spectra. The spectral corner frequency, for
instance, changes with epicentral distance and depends on the particular component

of motion considered.

We have used this source model to calculate the decay of peak ground velocity

with epicentral distance for small strike-slip ethLtake?zin.Califnrma. Between 10
and 80 km, peak horizontal velocity decreases as r~  1n t}.le case of a 4-1(:m
hypocentral depth and as 7~ for deeper sources. The predO{nlnance of su;zc.ercrl_t-
ically reflected arrivals beyond 70 to 80 km results, for most of the cases studied, 1n
an increase in peak ground velocity between 80 and 100 km.
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B. 3 ETUDE THEORIQUE DES PHASES SISMIQUES REGIONALES

B. 3. 1 Introduction

Pour le sismologue une des sources de données les plus importantes en
volume sont les réseaux permanents de sismographes courte période. En effet ces
derniers sont déployés sur une large part du domaine continental et sont aujourd'hui de
plus en plus associés a des systémes d'acquisition numérique. En France métropolitaine
existent a l'heure actuelle deux réseaux principaux : celui du L.D.G. (environ 30
stations) et le réseau Renass (environ 20 stations). Ces réseaux s'étendent sur tout le
territoire national. Un séisme de magnitude moyenne (3 - 4) en France ou dans un pays

voisin donnera des enregistrements exploitables pour des distances supérieures a 100 ou

()
—+

150 km du fait de la généralement faible dynamique des instruments. Entre 150
1 000 km de distance épicent.rale les enregistrements courte période sont dominés en
domaine continental par les phases régionales Pg et Lg. Sur le plan énergétique les
ondes Pn et Sn, réfractée dans le manteau supérieur sont tres faibles. La Figure B.3.l
présente un exemple d'enregistrement de sismogrammes produits par un séisme dans la
région de Montpellier par le réseau L.D.G.. Les enregistrements a toutes les stations
montrent la prédominance des ondes Pg et Lg excepté dans le cas de la station de
Calvi. Dans ce cas particulier une partie au moins du trajet est faite en domaine
océanique. L'exemple de ce séisme illustre donc bien le caractére continental des ondes
Pg et Lg. Pour un trajet dans la crolite océanique les enregistrements sont domineés par
les phases Pn et Sn. De telles données sont nombreuses en domaine continental et
aujourd'hui sous exploitées. Comme le montre cefrte figure la majeure partie de

I'énergie du train d'onde sismique consiste en onde Pg et Lg pour cet ordre de distance
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épicentrale. L'utilisation de la grande masse de données produite par les réseaux
numériques pour des séismes a distance régionale passe donc par une meilleure

connaissance des caractérisques des phases sismiques Pg et Lg.

Les deux dernieres décennies ont vu beaucoup d'efforts consacrés par les
sismologues a I'étude de ces phases régionales. En particulier les lois d'atténuation des
ondes Pg et Lg avec la distance épicentrale ént été obtenues pour de nombreuses
régions du monde (entre autres : Nuttli, 1973, 1980 ; Bollinger, 1979 ; Pomeroy et
Chen, 1980 ; Nicolas et al, 1982). Dans le but de pouvoir contréler les traités
internationaux limitant le nombre et la puissance des essais nucléaires souterrains,
I'excitation relative de ces phases par des tremblements de terre et par des explosions

a été étudiée (parmi d'autres : Pomeroy et Nowak, 1979 ; Gupta et al, 1980 ; Nuttli,

1981). La plus grande part des connaissances relative a ces phases provient d'études

expérimentales. Bien que restant relativement peu concluantes et expliquant assez mal
les données, des travaux théoriques ont été menés ces dernieres années (Muller and
Mueller, 1979 ; Bache et al, 1981 ; Cara et Minster, 1981 ; Hermann et Goertz, 1981,

Bouchon, 1982 : Langston, 1982 ; Olsen et Braile, 1983).

Le but de la présente étude est donc d'augmenter nos connaissances et notre
comprehension des facteurs gouvernant I'excitation et la propagation de ces phases.
Ceci sera fait au travers du calcul de sismogrammes synthétiques. Les calculs seront
fait dans un modele stratifié plan en utilisant la méthode de représentation discréte des
champs d'onde. Les résultats présentés ici reprennent essentiellement des conclusions

précédemment publiées (Campillo et al, 1984).

S | R @
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B 32 Expansion g€ométrique et caractéristiques spectrales des ondes Pg et Lg

L'identification et la premiere discussion de l'onde Lg ont été réalisées par
Press et Ewing (1951). Elle a tout d'abord été interprétée uniquement en terme de
propagation des ‘modes supérieurs d'ondes de surface (Oliver et Ewing, 1957, 1958 ;
Kovach et Anderson, 1964 ; Bath et Crampin, 1965 ; Knopoff et al, 1973 ; Panza et
Calganile, 1975). Plus récemment s'est imposée la réprésentation de l'onde Lg par la
superposition d'ondes S multiplement réfléchies a l'intérieur de la croilite et incidentes
sur le Moho avec un angle d'incidence supérieur a l'angle critique. Pour une source
intracrustale, toute l'énergie propagée suivant un tel processus est entierement piégée
dans la cro(te. L'onde Pg est interprétée d'une maniére similaire comme une superposi-
tion d'ondes P multiplement reéfléchies dans la croite. Cependant, dans ce cas, l'énergie
n'est pas complétement piégée dans la crolte du fait de la toujours possible conversion
en onde S du manteau. L'énergie de l'onde Pg sera donc continuement transférée vers

le manteau sous forme d'ondes S.

Pour étudier plus avant les caractéristiques de ces deux phases, nous avons
calculé des sismogrammes synthétiques produits par des dislocations ou des sources
explosives dans un intervalle de distancels épicentrales entre 60 et 500 km. Un tel
exemple de sismogrammes synthétiques est présenté en Figure B.3.2. La source sismique
considérée est une dislocation de coulissage sur une faille verticale qui est représentée
par un double couple ponctuel. La fonction temporelle de source est une rampe lissée

donnée sous la forme :

S(t) = (I + tanh (t/t0))/2
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La valeur de to utilisée est 0.2 sec. L'hypocentre est situé a 5 km de }

profondeur. Le modeéle de crolite que nous avons choisi est représentatif de la structure 1
|

|
|
sous le Massif Central. Ce modele a été proposé a partir de grands profils sismiques par _ |‘ |
Perrier et Ruegg (1973) et est donné en Table 1. {
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30° par rapport a la direction de la faille. Dans le cas particulier d'un coulissage

~

vertical ponctuel, les formes d'onde des trois composantes sont indépendantes de

I3

normalisee a l'amplitude maximale. La duree totale du signal est 100 sec et la vitesse

I'azimut dont dépend seulement leur amplitude globale. Les trains d'onde Pg, Lg et les

ondes de surface sont les phases majeures des sismogrammes calculés. Les ondes Pn et

coulissage vertical pour des distances comprises entre 60 et 500 km. Chaque trace est

de réduction vaut 8 km/s.
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Figure B.3.2.

Sn sont présentes mais tres faibles en comparaison. Pn et Sn ne sont visibles que sur

certaines traces. Pour la composante tangentielle les ondes Lg et les ondes de Love :
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interférent largement.
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220

Les résultats que nous avons obtenus ont été comparés avec ceux calculés =

par une autre méthode. Chen-Ying Wang, de !'Université de Saint Louis a refait ces

140

calculs dans des conditions similaires en utilisant une superposition de modes d'ondes de

120

modes
R-T/8.0

surface. La comparaison entre nos résultats et les siens est présentée en Figure B.3.3

DWN
Love
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pour les composantes verticale et transversale qui sont calculées par Wang en utilisant

WA

Tangential
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dans un cas une superposition d'ondes de Rayleigh et dans l'autre une superposition

d'ondes de Love. : T ) Lo

il
L
.
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Pour les phases Sn, Lg et Rayleigh les formes d'onde sont en parfait accord.

= »
Les onces Pn et Pg ne sont pas présentées dans les résultats de Wang. La comparaison gr = : : "

r
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montre tout de méme bien la qualité des résultats numériques obtenus. -

Le rapport des déplacements maximum horizontaux et verticaux pour les

100 km

200 km

300km

400 km

500 km
220

ondes g calculé pour chaque distance épicentrale a une valeur moyenne de 2.5.

200

Ce résultat est en bon accord avec les valeurs observées expérimentalement

180

avec des données courte période qui se situent entre 2 et 3 (Street et Turcotte, 1977 ;

1t0

Street, 1978 3 Nuttli, 1970 ; Gupta et al, 1982). Comme le rapport des amplitudes des

150

ondes SV et SH dépend du mécanisme a la source et de l'azimut de la station, le

Comparaison entre formes d'ondes obtenues pour les phases Lg et

résultat que nous avons obtenu n'est valable a priori que pour le mécanisme et l'azimut

120
R-T/8.0

particuliers que nous avons considérés. Malgreé tout, avec la configuration que nous

DWN

Rayleigh modes

Vertical

avons choisi (azimut 30°), cette valeur doit &tre tres proche de la valeur moyenne

Rayleigh en utilisant la méthode des nombres d'onde discrets et une méthode de

sommation de mode (Wang ; 1985).

Figure B.3.3.

theéorique pour une source de coulissage. Un point plus remarquable encore est le grand

rappert entre amplitude maximale horizontale et verticale présente une forte sensibilite

, : » | 5 il
ecart type obtenu a partir des sismogrammes synthetiques : 0.9 qui montre que le = g~ % o :‘
1
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a la distance épicentrale. Cet écart type est a peine plus petit que celui mesuré sur des 4
données (Gupta et al, 1982). La méme observation peut &tre faite quand on compare les |
valeurs extrémes du rapport d'amplitude que nous avons obtenus (1.4 et 4.8) a celles
trouvées par Gupta et ses coauteurs (1.6 et 5.3). Ceci indique que de petites variations l‘
de distance épicentrale peuvent changer le rapport entre amplitude horizontale et
verticale autant que les différences de structures géologiques sous les sites d'ou

proviennent les données.

‘ radial fangential verfical
i

. ) 3 ) 0 - Log(amplitude)
Sur la figure B.3.4 nous avons trace les courbes de decroissance de

I'amplitude maximale des Pg et Lg avec la distance épicentrale pour les trois
composantes du mouvement. Comme les calculs ont été faits pour un modele de milieu 4t . 4

parfaitement élastique ces courbes donnent les caractéristiques d'expansion géométrique Pg

de ces phases dans le domaine temporel. Elles montrent en particulier que l'atténuation STR|KE—S[_|P SKM '%r

1
100 500 100 500 \_‘

géométrique de l'onde Pg avec la distance est nettement plus forte que celle des ondes
1 - Log(amplitude) 1r 1 }‘
Lg. Un autre point important a noter est que, pour des distances épicentrales ‘
supérieures a 106 km la décroissance de l'amplitude de ces phases est la méme pour les
trois composantes. Gupta et al (1982) rapportent avoir observé un taux de decroissance _or ‘ or ; oF

légérement supérieur pour les composantes horizontales sur des enregistrements courte- \/“’\

période. Un tel effet est absent de nos résultats numériques. atk q

Un exemple de spectre de vitesse des Pg et Lg est présenté en figure B.3.5

. i - 100 500
avant convolution par la fonction source. Ces spectres representent donc les modules aplennteal distanen Cken) e;&‘;mral distanc:?gm) “Pﬂt | diet 5(0:3)
. i epicentra Istance m

des fonctions de transfert de la crolte pour ces deux phases. Le cas présenté
correspond a une distance épicentrale de 200 km. La forme des spectres est indépen-
dante de la distance épicentrale et de la composante considérées. Les spectres des Pg
et des Lg sont approximativement plats entre 10 secondes et 10 hertz. Ce résultat est

Figure B.3.4. : Courbes de décroissance de l'amplitude maximale des ondes Pg et Lg
en accord avec les simulations numériques réalisées par Wang (communication person- !

|
|
pour une source de coulissage a 5 km de profondeur.
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Figure B.3.5 : Spectres de la fonction de transfert de la crolite pour les ondes Pg et
Lg a 200 km. Les fenétres temporelles sont définies par des vitesses de groupe de 6.5

et 4 km/s pour les ondes Pg et 3.8 et 2.5 km/s pour les ondes Lg.
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nelle).

B. 3.3 Effet de la profondeur du foyer

Pour étre en mesure de bien comprendre comment la profondeur du foyer
peut influer sur l'excitation des ondes Pg et Lg, nous avons répétés les calculs
précédents pour différentes profondeurs de sources : 17, 29 et 31 km. Les sismogram-
mes synthétiques correspondant au déplacement vertical sont présentées en figure B.3.6.
Comme nous pouvions nous y attendre, l'amplitude des ondes de surface decrofit
rapidement quand la source devient profonde. Pour une source a 17 km de profondeur
les amplitudes des ondes Pg et Lg sont en moyenne identiques & celles calculées pour
une source a 5 km de profondeur. Par contre quand !'hypocentre se situe a la base de la
crolite I'excitation des Lg est réduite environ de moitié. L'amplitude de l'onde Pg quant
a elle reste sensiblement inchangée ce qui conduit a une augmentation du rapport Pg et
Lg. L'excitation de l'onde Pg est donc indépendante de la position de la source dans la
cro(ite tandis que l'onde Lg, au moins pour sa composante SV est plus forte pour une
source dans la crolite supérieure ou moyenne que pour une source dans larcroﬁte
inférieure. Des résultats similaires sur la corrélation entre I'éfficacité de l'excitation
de I'onde Lg et la profondeur de la source ont été présentés par Bache et al (1981). Si
la source est située juste sous le Moho, c'est-a-dire a 31 km de profondeur les
amplitudes des ondes Pg et Lg diminuent nettement par rapport aux cas ou l'on a
considéré des sources intracrustales. Ceci vient effectivement confirmer l'interprétation
des ondes Pg et Lg comme des phases respectivement partiellement et total\ement

guidées dans la crofte.

Nous avons calculé les courbes de décroissance de l'amplitude maximale des

ondes Pg et: Lg pour les différentes profondeurs considérées. Rappelons que nous avons
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montré pour une source a 5 km de profondeur, que cette décroissance semblait

indépendante de la composante considérée. Il faut donner ici une précision quant a la

définition que nous donnons du terme d'expansion géomeétrique des ondes Lg. Il faut

| ’ [ 2 é % = % = d'abord se rappeler gque l'onde Lg a une excitation indépendante de la fréquence,
= —= & 3 c'est-a-dire que pour la reponse impulsionnelle de la crolite le spectre de frequence des
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0.299|—
0.214
0.179

cet effet les courbes de décroissance de l'amplitude maximale des ondes, Pg et Lg

mesurée sur rios sismogrammes synthétiques avec la distance épicentrale sont présentés
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en figure B.3.7. Toutes les simulations ont été faites dans un modeéle sans atténuation

anélastique ces courbes donnent 1 encore les caractéristiques de I'expansion géométri-
que de ces deux phases. Ces courbes montrent que pour des distances épicentrales plus
grandes que 10C km, l'atténuation géométrique est indépendante de la profondeur de Ia
source que l'on s'intéresse aux ondes Pg ou aux ondes Lg. Pour les ondes Lg
l'atténuation géométrique que nous obtenons s'écrit sous la forme :

_ -0.83
engg(r) =r

ou r indique la distance épicentrale. Cette expression du coefficient d'atté-

nuation géométrique est remarquablement proche de celle propsé par Nuttli (1973) qui, .

dans la gamme de distances étudiée ici, était donnée par :

eng(r) = r_5/6

et qui a été utilisée dans de nombreuses études postérieures. Nuttli avait
proposé cette expression parce qu'elle correspondait a l'atténuation théorique d'une

phase d'Airy avec la distance dans le domaine temporel.
Pour les ondes Pg la décroissance s'exprime sous la forme :

exgpg (r) = r-]"5

Cette expression est similaire a celle obtenue par Langston (1982) pour une
source de coulissage vertical. Ces différences dans les lois de décroissance des ondes Pg

et Lg reflétent bien leurs différents modes de propagation.
p g

Pg-vertical

100 500
epicentral distance (km)

-

Figure B.3.7 : Courbe de décroissance géometrique de l'amplitude maximale pour un

coulissage vertical a différentes profondeurs.
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Dans la pratique et dans la majorité des cas les phases régionales sont
observées sur des enregistrements de stations sismologiques courte-période. Pour se
placer dans des conditions identiques, les sismogrammes synthétiques ont été convolués
avec la réponse d'un instrument ayant une période propre de | seconde. Les courbes

correspondantes de décroissance de l'amplitude maximale avec la distance épicentrale

sont tracées en figure B.3.7 dans le cas d'une source a 17 km de profondeur : la

décroissance s'avére &tre la méme que celle observée pour le déplacement du sol.

B. 3. 4  Effet du mécanisme au foyer

Pour pouvoir rendre compte de possibles effets liés au mécanisme au foyer
nous avons calculé des sismogrammes pour différents types de sources dans le méme
mod&le de crolte que précédemment et en utilisant des parametres de calcul équiva-
lents. Nous avons considéré trois types de mécanismes élémentaires : un cculissage
vertical, un mécanisme de faille de chevauchement 3 45° et enfin un mécanisme
d'effondrement sur un plan vertical. Le rayonnement d'un point-source de dislocation
d'orientation quelconque peut toujours étre exprimé comme une superposition linéaire
des rayonnements de ces trois sources élémentaires. Nous avons considére le cas d'une
source & 5 km de profondeur. Les récepteurs sont alignés dans un azimut de 30° par
rapport a la trace de la faille en surface : Dans le cas des mécanismes de failles
normale ou inverse le rapport des amplitudes des ondes Pg et Lg depend de I'azimut
considéré. Pour un point-source de coulissage vertical et pour la composante verticale

la forme d'onde (sur l'ensemble du sismogramme) est indépendante de l'azimut.

Les sismogrammes calculés pour la composante verticale et les trois types de

sources considérés sont tracés en figure B.3.8. Une caractéristique remarquable de ces
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Figure B.3.8 : Deplacements verticaux calculés pour les trois types de sources sismiques

élémentaires.
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signaux est que la source de coulissage vertical et celle de chevauchement a 45°
produisent des ondes Lg de forme d'onde exactement superposables quoique d'amplitudes
différentes. L'amplitude des ondes Pg et surtout le rapport des amplitudes Pg sur Lg

sont tres dépendants du meécanisme. Des études de mécanisme au foyer pourront &tre

menees en utilisant de telle phases (par exemple Kim, 1986).

, , _ radial | ~ fangenfial verfical |
Pour vérifier que le type de mécanisme au foyer n'influence pas la }
. fic Log(amplitude) Or !

décroissance de l'amplitude avec la distance épicentrale, les courbes de decroissance
des ondes Pg et Lg pour un mécanisme de chevauchement sont présentées en figure .“
B.3.9. Une comparaison avec les courbes obtenues dans le cas d'un coulissage vertical At _ Al 1
(figure B.3.4) montre que, comme l'on pouvait s'y attendre, l'atténuation géométrique Pq ;-
des Lg est identique pour les deux types de source comme l'étaient les formes d'onde. D”:) SUP SKM . . )
- 100 500 ) 100 - 500 |
Pour les deux types de source comme l'etaient les formes d'onde. Pour les ondes Pg la ‘.11
. 1.5 E 1 - Log{amplitude) 1- 1- ‘!i
décroissance de 'amplitude avec la distance est de la forme :r ~°~ pour des distances s

épicentrales plus grandes que 100 km. ; |

- 0r 0Ff of
|
Ce résultat est exactement identique a celui obtenu pour une source de ~

coulissage. Ceci est bien naturel quand on considere la nature de l'onde Pg. Cependant, , , ' 3

a partir de sismogrammes synthétiques, Langston (1982) a trouvé une dépendance de

I'atténuation géométrique de l'onde Pg avec le mécanisme a la source, ce qui est

infirmé par nos résultats. Au contraire, nos résultats montrent que l'atténuation 100 500 100 500 100 500
epicentral distance (km) epicentral distance (km) epicentral distance (km)

géométrique des ondes Pg et Lg est indépendante du mécanisme a la source. Une
explication possible de cette contradiction est que les ondes Pg consistent en interfe-
rences entre de trés nombreuses arrivées et sont donc difficilement décrites par une
simple méthode de sommation de rais comme celle employée par Langston. Une
Figure B.3.9 : Courbes de décroissance géomeéirique de I'amplitude maximale de

représentation incompléte du champ d'onde combinée avec différents diagrammes de

radiation a la source peut conduire a une dépendance érronée comme celle proposée par

située a une profondeur de 5 km.

|
|
|
déplacement vertical produit en ondes Pg et Lg par une source de chevauchement a 45°




Langston.

B. 3.5 Excitation des ondes Pg et Lg par une source explosive \‘

Nous allons maintenant considérer le cas d'une explosion dans les couches
superficielles. La source sismique est alors modélisée par une pression appliquée sur la
surface d'une cavité sphérique. Dans les calculs que nous allons présenter le rayon de la

cavité est choisi valant 100 m. La pression dans la cavité varie dans le temps suivant 2.08 0.7

; |
L——\/\”L [.ﬂ;k-."/\‘\:»-— SHOKM ‘
1.68 0.27
|

|

|

|

\

|

|

une fonction rampe lissée. La pression finale dans la cavité vaut 5 kbar. Le modéle de

[
L AW 100KM |
~ S a e . I3 1.23 ﬂf\m\Mﬁ‘ ) 0.18 I
croite considere est le méme que dans les cas precedents. Les sismogrammes calcules L. ’WWW’ L |
1.08 Q.31
[ ‘
[ \

inclueront des frequences comprises entre 0 et 5 Hz. Nous avons place la source a Ll ’\MIWMN * A ' |
: 0.90 0.12 |
deux profondeurs différentes : 1.5 et 5 km. Les déplacements verticaux que nous avons 002 gy P s \

obtenus sont tracés sur la figure B.3.10. La source la plus profonde permet une

comparaison directe avec les autres types de mécanismes précédemment présentés. T WWVV\WW“ L
0.64 0.10 | \

Dans le cas d'une explosion a 5 km de profondeur le caractere le plus marqué des 0.45

sismogrammes est l'absence quasiment totale de l'onde Lg. Les signaux sont dominés

0.‘28.. \
: % ) ; w ‘ cr.z‘sl ﬂVﬂJ\MANmN 0.08 VoY
par l'onde Pg et l'onde de Rayleigh. La méme source situee maintenant a 1.5 km de [ Sy L e 4—\4\/\I\N«M~
o.le_ 0168[ B "
profondeur excite la phase Lg encore que son amplitude soit petite par rapport aux LS| m L iy S\ pra00KH
O.ﬁ[ ! 0.07[ o
ondes de Rayleigh qui sont elles tres fortes du fait, en particulier, d'une phase d'Airy o2 " “'""\Aj\\i oo " _‘—M_::{\Mf\,
- "
0.20 Q.08
trés marquée. Il est important de noter la grande différence entre les amplitudes [ s — [ Wy ]
O 10s 30s imn '

maximales des traces obtenues pour les deux profondeurs de source. Cette différence
DEPTH=1.35KM DEPTH=5SKHM

parait imputable principalement aux ondes de Rayleigh.

Pour pouvoir deétailler un peu plus ces effets de la profondeur de la source ) ) o
Figure B.3.10 : Déplacements verticaux calculés pour une explosion a deux profendeurs
sur la génération des ondes Pg et Lg par une explosion, nous avons calcule le ) . L _
différentes. Les déplacements sont donnes en dixiemes de millimetres pour une pression

déplacement vertical en surface produit a 300 km de distance épicentrale par une série

\
|
. - |
finale appliquee de 5 kbars. |
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d'explosions entre | et 5 km de profondeur a un égal intervalle de 500 métres. Les
sismogrammes synthétiques ainsi obtenus sont présentés en figure B.3.10. L'excitation
des ondes Pg semble indépendante de la profondeur de la source, au moins dans la
gamme de profondeur considérée. A l'inverse la phase Lg qui est a peu prés inexistante
pour une source a 5 km de profondeur se développe et augmente en amplitude quand la
profondeur diminue jusqu'a 2 km. Cette profondeur correspond a l'interface entre
sédiments et socle dans notre modele de crolite. Pour des sources au-dessus de cette
interface, l'amplitude du train d'onde Lg reste grossiérement constant et égal a
I'amplitude de la phase Pg. Ces résultats montrent que l'éfficacité de I'excitation des
ondes Lg par des explosions est grandement fonction de la proximité de la source de la
surface libre ou d'une interface. Des irrégularités dans la forme de l'interface
résulteraient probablement dans une plus forte conversion d'ondes P en ondes S et donc
dans un renforcement de l'onde Lg. En tout état de cause ces calculs montrent bien que
pour les courtes périodes et a distance régionale, une source explosive superficielle
génére des ondes Lg d'amplitude au moins comparable a celle des ondes Pg. En effet
nous avons montré que, a 300 kilometres de distance épicentrale les amplitudes des
deux phases étaient identiques or nous savons que l'onde Pg s'atténue plus rapidement
que l'onde Lg. Ceci conduit a penser que cette derniére pourra &tre dominante sur les
courtes périodes a quelques centaines de kilometres de distance épicentrale méme en

supposant un simple modeéle a couches planes.

B. 3. 6 Conclusions pratiques

Grace au calcul de sismogrammes synthétiques complets, nous avons pu
étudier les différents aspects d'excitation et de propagation de phases sismiques

régionales Pg et Lg. Nous avons montré que l'expansion géomeétrique de ces phases;
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. -0.83
dans un modele de crolite correspondant au Massif Central, est de la forme : r
pour les ondes Lg et r'I'5 les ondes Pg. La simulation numérique nous a permis

d'établir que ces formules sont valables pour toutes les fréquences comprises entre 0.5
et 5 Hz. Par ailleurs, l'étude faite pour différents types de meécanismes au foyer a
montré que ces formules d'atténuation géométrique sont aussi indépendantes de la
source sismique considérée. La profondeur du séisme dans la crolte n'affecte pas non
plus les lois de décroissance de ces phases avec la distance epicentrale. Tous ces points
montrent que les ondes Lg pourront &tre des données particuliérement adaptées a des
mesures d'atténuation anélastique faites entre stations pour des sources naturelles. Une
telle étude a été menée et constitue la section Cl du présent mémoire. Il y sera
montré qu'il est possible de calculer des spectres de source a partir des ondes Lg. De
tels spectres ont un sens bien que l'on ne connaisse pas les profondeurs des séismes
dans la mesure ol nous avons vu qu'une variation de la profondeur a un etfet
indépendant de la fréquence. Le "moment sismique" ainsi obtenu (MoLg) sera une
fonction du moment sismique réel et de la profondeur du foyer alors que l'on pourra
mesurer directement fréquence de coin et pente de l'asymptote a haute fréquence.
Toutes les caractéristiques des ondes Pg et Lg que nous avons mis en evidence viennent
confirmer ['interprétation de ces phases comme des superpositions d'ondes P ou §

multiplement réfléchies et partiellement ou totalement guidees dans la crolite terrestre.
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B. 4. PROPAGATION DES ONDES Lg EN MILIEU LATERALEMENT HETERO-
GENE

B. 4. 1 Introduction

L'objectif de ce chapitre va étre d'étudier de possibles effets d'hétéro-
genéités géométriques latérales sur la propagation des ondes Lg. En effet nous allons
tenter de mettre en évidence comment i'atténuation géométrique pourra &tre
affectée par des perturbations simples du modele a couches planes utilisé pour
représenter la crolite dans le centre de la France. Nous ne prenons en compte que
des phénomenes de diffraction a grande échelle (plusieurs longueurs d'ondes), les
phénomenes de diffusion ("scattering") étant représentés en premiere approximation,

par le facteur de qualité Q.

La modélisation ne peut étre faite, a l'heure actuelle, que sous des
conditions trés restrictives : composante SH a deux dimensions et en se limitant au
domaine des basses fréquences (jusqu'a 1 Hz). Cependant, étant données que les
ondes Lg sont des ondes S guidées dans la crolte, on peut vérifier aisément que, dans
le cas d'un modele a couches planes, la composante SH a deux dimensions permet de
retrouver les caractéristiques d'atténuation géométrique de l'onde Lg aprés une
simple correction d'expansion circulaire. (Figure B.4.l1). Une méme hypothése a été
faite par Kennett (1984) qui suivant une approche modale, argue de la simultitude
des comportements des composantes verticales pour les modes de Rayleigh et des

composantes transverses pour les modes de Love. (Kennett & Clarke, 1983).

La méthode de simulation présentée au début de ce mémoire est particu-

lierement adaptée a des probléemes ou l'irrégularité est de dimension limitée mais ou

la distance source-récepteurs peut étre grande. En effet, le traitement numérique
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Log(amplitude)

0r /\ Lg-vertical

e

- !
100 500

epicentral distance (km)

% —=17km-1Hz
— (2D +1D) -10km

Figure B.4.1 : Courbes de décroissance pour les composantes verticales et transverse de

l'onde Lg a dimensions pour différentes profondeurs de source

décroissance du déplacement SH a 2 dimensions.

En trait épais,
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sera limité a la zone irréguliere elle-méme.

Deux types d'irrégularités simples vont étre étudiés : une variation de
profondeur du Moho ou d'une discontinuité plus profonde et la présence d'un bassin
sédimentaire. De telles structures ont été rendues responsables de phénoménes tres
marqués d'affaiblissement de l'onde Lg observés en particulier en Mer du Nord

(Kennett et Mykkeltveit, 1984)

B. 4. 2 Irrégularités a la base de la croiite

Les ondes Lg consistant en ondes S piégées dans la croiite, une variation
de la profondeur du Moho pourra diminuer la qualité du guide d'onde et donc

correspondre a une zone de forte atténuation apparente.

La géométrie du premier modele considéré est présentée Figure B.4.2
L'amplitude de la variation de profondeur du Moho est 10 km. Sa longueur d'onde
vaut 40 km. Les sismogrammes sont calculés en une série de 10 récepteurs espaéés
de 10 km a partir de l'axe de symétrie du bombement. Les calculs ont été réalisés
pour une série de 5 sources placées de 50 km en 50 km & partir de l'axe de symétrie
et a une profondeur de 10 km. La gamme de fréquence considérée s'étend de 0 a |
Hz. L'ensemble des sismogrammes calculés sont présentés en Figure B.4.3 ou ils sont
comparés avec les sismogrammes obtenus pour un modeéle a couches planes. Les
profils sont représentés avec une vitesse de réduction de 4 km/s. Pour chaque profil,
la plus faible distance épicentrale correspond donc au déport de la source par rapport
a l'axe de symeétrie de la structure. L'impression visuelle qui domine la comparaison
des profils obtenus pour les deux modeles est que s'ils ne paraissent pas tres
différents par nature, la présence de la remontée du Moho cause la disparition de
'aspect tres régulier des profils en couches planes. Quelques points tres spécifiques
peuvent é%re relevés comme la présence de phases de réflexions sur les flancs de la

remontée. C'est le cas pour la source de déport 0 pour laquelle on note I'apparition
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d'une réflexion critique a 90 km de distance épicentrale. De méme pour la source de
déport 100 km, des réflexions sur le Moho sont réfléchies sur le flanc gauche de
l'irrégularité et donnent naissance a une phase d'amplitude importante a 110 km de
distance épicentrale. A 1'opposé, plusieurs zones d'affaiblissement local apparaissent ;

par exemple, a 220 km de distance épicentrale pour la source de déport 150 km.

La figure B.4.4 présente une comparaison entre les sismogrammes calculés
en présence de la remontée du Moho et les sismogrammes "différence" correspondant
a la partie diffractée des signaux. Les sismogrammes "différence" permettent d'iden-
tifier des phases succéssives de reflexions qui apparaissent ou disparaissent. On
notera le trés faible niveau de bruit de la partie diffractée du signal. Dans le cas de
la source centrée sur l'irrégularité et pour le récepteur a sa verticale, les arrivées

visibles peuvent s'interpréter en termes des reflexions sur le Moho dans le modele a

couches planes et dans le modele irregulier.

Les valeurs des amplitudes maximales en fonction de la distance ont été
tracées en figure B.4.5 pour toutes les sources considérées et dans le cas du modele
plan. Ces courbes ne montrent pas de tendance systématique permettant de différen-
cier la présence ou l'absence de l'irrégularité. A des distances épicentrales supérieu-
res a 100 km, la dispersion des valeurs pour chaque courbe est aussi importante que
la différence entre les résultats obtenus pour les différents modeles. Il ne faut donc
pas s'attendre a des effets suffisamment marqués pour déceler facilement de telles

structures sur les signaux.

Une approche spectrale peut étre suivie pour mettre en évidence les consé-
quences d'une remontée du Moho. La figure B.t.6 présente le spectre d'energie des
traces calculées dans un milieu parfaitement plan. De part leur nature de superpo-
sition d'ondes réfléchies, les ondes Lg

conduisent a des spectres dominés par des

effets d'interférences constructives ou destructives. Ces interférences se traduisent

source olfset : source offsel : source ofisetl: source ollsel :

source oflsel :
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50 100 ~150 200 250 300

EPICENTRAL DISTANCE (KM)

Figure B.2.5 : Amplitudes maximales en fonction de la distance épicentrale en présence
d'une remontée du Moho pour des déports de source de 0, 50, 100, 150 et 200 km (traits

fins pointillés et continus successivement et dans le cas du milieu plan (trait épais).
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dans un diagramme distance-fréquence par des alignements de minima et de maxima.

La position de ces extrema est trés sensible a des variations géométriques
du modele car les phénomenes en jeu sont gouvernés par les temps de parcours des
différentes ondes. Aussi lorsque l'on trace les rapports spectraux entre les sismo-
grammes en présence d'une remontée du Moho et en son absence les courbes
obtenues varient trés rapidement et sans montrer de tendance systématique facile a

observer.

Ces différents points montrent a quel t:;oint la mesure de l'énergie est
délicate avec ce type de phase si I'on s'en tient a un faible nombre de données. Il
existe pour la décroissanc.e de l'énergie avec la distance une importante dispersion
intrinséque du phénomeéne. Il est donc tout a fait nécessaire a priori de pratiquer un
grand nombre de mesures et d'en déduire l'information recherchée a partir d'une
statistique suffisamment étoffée. C'est de cette maniere qu'il sera possible de
mettre en évidence sur des données réelles l'effet de structures comme une

remontée du Moho dans une zone stable.

Si notre attention s'est tournée principalement vers les ondes Lg, une
autre phase est sensible a la présence d'une topographie du Moho : I'onde Sn. Il s'agit
de l'onde conique (onde de Cagniard) qui se propége le long du Moho a la vitesse du
milieu sous-jacent. A distance régionale cette onde est en premiéré arrivée pour la
composante transversale. La figure B.4.7 présente une comparaison entre les sismo-
grammes calculés pour un modeéle & couches planes, pour une remontée et pour un
enfoncement du Moho. Nous avons représenté sur ces sections la ligne de vitesse
apparente 4.7 km/s (vitesse du manteau). Dans le cas d'interfaces planes, les
‘premiéres arrivées s'alignent trés précisément a une vitesse apparente de 4.7 km/s.
En présence d'une remontée du Moho on note, en arriere de l'irrégularité une arrivée

en avance de l'onde Sn  accompagnée d'une diminution locale de l'amplitude. Tout

se passe donc comme si l'onde cénique suivait l'interface dans sa partie irréguliere,
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tout en se défocalisant dans ce cas.

A quelques dizaines de kilomeétres de l'irrégularité l'onde Sn retrouve le
temps d'arrivée qu'elle aurait eu dans un milieu plan. Ceci semble montrer que cette
onde s'est aussi propagée en ligne droite sous la remontée du Moho. Dans le cas d'un
plongement, le comportement est totalement opposé : on observe en arriere de
l'irrégularité des phases Sn en retard associées a de plus fortes amplitudes. Le retard
pris dans cette géométrie ne se rattrape pas mais semble acquis. L'onde cénique est
donc contrainte cette fois de suivre l'interface (ne pouvant se propager dans la

cro(ite) et donc de suivre un chemin légerement plus long.

L'effet d'un plongement du Moho sur l'onde Lg est tout a fait similaire

dans ses caractéristiques a celui d'une remontée de méme amplitude.

Nous avons considéré un autre type d'irrégularité de grande échelle a la
base de la crolte qui inclut une hétérogénéité du manteau. Le modele est présente
en figure B.4.8 Le profil calculé s'étend maintenant de part et d'autre de la zone
hétérogéne : de 60 km a gauche de l'axe de symétrie de la structure a 200 km a
droite avec un point d'observation tout les 20 km. Les sismogrammes ont été
calculés pour des déports de la source de 0, 50, 100, 150 et 200 km, celle-ci se
situant & 10 km de profondeur. Le modéle présenté suppose l'existence d'une
diminution de la vitesse des ondes S dans le manteau. La structure non-plane consiste
alors en une remontée de cette interface a l'intérieur méme de la crolite moyenne. Il
sera donc observé simultanément une remontée du Moho et la présence d'un manteau
ol la vitesse des ondes S est anormalement faible. Ce schéma pourrait &tre celui de
la structure profonde d'une zone de graben (comme la Limagne) qui apparait dans un
régime d'extension & l'extrado de la flexure d'une plaque lithosphérique (flexure liee

a l'orogénese alpine dans le cas du Massif Central). Les sismogrammes obtenus sont

traces en figure B.4.9 ou ils sont comparés avec les résultats produits dans le modele

3 couches planes. Les remarques faites pour le modele de simple remontée du Moho
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Figure B.4.8 : Géométrie d'un modele de crolite irréguliere avec remontée de matériaux

du manteau.
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B. 4. 3 Présence d'un bassin sédimentaire

Dans leur presque totalité, les études de !'influence des bassins sédimen-
taires sur les ondes sismiques a é€té menée pour des préoccupations de risque
sismique. En effet de nombreuses observations ont mis en évidence des phénomenes
d'amplification des ondes sismiques dans des bassins. Des études théoriques ont
montré (Bard, 1983) l'importance, suivant la géométrie de la vallée, des ondes de
surface qui se propagent dans le bassin et des ondes propres de vibration de ce
dernier. Ce genre d'étude est faite en calculant la réponse de la structure a une
onde plane incidente. Comme nous l'avons vu dans la deuxiéme partie de ce
mémoire, a quelques centaines de kilometres de distance épicentrale, la majeure
partie de l'énergie du train d'onde sismique dans la bande 1-10 Hz consiste en ondes
Lg. L'exemple récent du séisme de Guerrero-Michoacan (M 8.1) du 19-9-85 qui eut
des conséquences catastrophiques a Mexico, c'est-a-dire a une distance épicentrale
de 430 km suggere que les ondes Lg peuvent étre l:esponsables de mouvements
destructeurs. Dans ce cas particulier, il s'agit avec Mexico City d'une zone particulie-
rement sujette aux effets de site puisqu'une partie de la ville est batie sur des

sediments lacustres peu consolidés d'une grande épaisseur.
g p

Un autre aspect de l'influence d'un bassin sédimentaire sur la propagation
des ondes Lg a été étudiée par Kennett et Mykkeltveit (1984). Ces auteurs,
s'appuyant sur un travail théorique de Kennett (1984) ont tenté d'interpréter
'influence de la présence d'un bassin sédimentaire sur la propagation de l'onde Lg en
termes de transmission et de réflexion latérale des différents modes d'onde de Love.
Ces auteurs, comme nous-mémes, s'en tenaient au cas SH a deux dimensions mais
n'étaient malheureusement pas en mesure de présenter de sismogramme synthetique.

En conclusion de ce chapitre nous comparerons les résultats qu'ils ont obtenus avec

les notres.
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Figure B.4.10 : Modele de crolite

avec bassin sédimentaire.
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Le modele que nous avons considéré est présenté en figure B.4.10. Il consiste

en une augmentation progressive de |'épaisseur des sédiments jusqu'a atteindre 7 km. La
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B. 4. 5 Comparaison avec une approche modale et conclusions

Kennett (1984) a présenté une approche modale du probleme de la propagation
des ondes SH a distance régionale dans un milieu hétérogene a 2 dirnensions. Considérant

ue le rayonnement s'obtient par la contribution de N modes propres du milieu plan
q p prop plan,

Kennett construit pour une zone hétérogene deux matrices N X N de réflexion et de
transmission représentant la conversion des modes n  vers les modes n  (n et_n
compris en 1 et N) se propageant latéralement dans les deux sens. Dans le cas du
modele plan utilisé (e.g. figure B.4.2) les courbes de dispersion et les fonctions propres

des différents modes a | Hz sont représentées figure B.4.12. Comme on peut le

Frequency Hz

constater, les modes | a 10 représentent les ondes piégées dans la crolte tandis que les

modes 11 a 18 décrivent les ondes du manteau ici Sn.

Kennett a dans un premier temps considéré le cas d'une inclusion rectangu-

. s e . . ; . 0.22 026 0.30
laire a la base de la crolite d'une epaisseur de 6 km et de 35 km d'extension latérale (a) p stkm

consistant en des matériaux de vitesse intermédiaire entre croite et manteau (4.3 km/s).

Ce modele s'apparente grossierement aux cas de remontée du Moho que nous avons
étudiés. La matrice de transmission mode a mode obtenue par Kennett se caractérise
par 2 points. Pour la partie (1-10, 1-10) la sous-matrice est bandée, c'est-a-dire que les

conversions de modes se font d'un mode vers 2 ou 3 des modes voisins toujours

représentatif de la propagation type Lg. La conversion en ondes du manteau de modes de

A . . » (b)
Ia crolte est quasiment inexistante exceptée dans le cas des modes 9 et 10 pour lesquels ] i

cette conversion reste faible. Ces résultats sont cohérents avec les constatations que

nous avons faites avec les sismogrammes synthétiques premiérement : pas de perte

d'énergie importante de l'onde Lg (les modes 9 et 10 jouent un rdle marginal pour les Lg
Figure B.4.12 : (a) courbes de dispersion des ondes de Love en fonction de la lenteur et
entre 0 et | Hz) ; deuxiemement : désorganisation de la phase Lg correspondant a des |‘
de la fréquence (b) Fonctions propres en déplacement normalisées pour les modes a |
couplages entre les différents modes qui la composent. '

Hz (d'apres Kennett, 1984).




162

En utilisant la méme approche de superposition modale, Kennett et Mykkelt-
veit (1984) ont étudié un cas de modele de bassin sédimentaire. Leur modele présente
une extension latérale beaucoup plus grande que le notre. Cependant les résultats qu'ils
ont obtenus peuvent &tre discutés en regard de nos sismogrammes synthétiques. En effet
en ce qui concerne les ondes Lg la conversion de modes de la crolite vers des modes
dont les fonctions propres sont non-nulles donc le manteau est tres faible, excepté pour
les modes les plus élevés qui, comme nous l'avons déja remarqué jouent un réle minime
dans la bande de fréquence que nous avons considérée. Par contre Kennett et Mykkelveit
ont obtenu une forte conversion des modes 1-6 vers des modes d'ordre inférieur. Ce
phénomene est a relier avec l'apparition d'ondes de faible vélocité constatée dans nos
simulations. Il faut faire une remarque en forme de critique sur le travail de Kennett et
Mykkeltveit : la conversion entre modes est prise en compte pour les modes | a I8 en
excluant le mode fondamental. Ces auteurs justifient cette exclusion par le fait que le
mode fondamental représente une propagation presque entierement limitée a la couche
sédimentaire. Si cette justification paralt raisonnable quant aux conversions dles a une
hétérogénéité a la base de la crolte dans le cas du bassin sédimentaire elle parait a
priori hasardeuse. Nos reésultats montrent en effet que les modes caractéristiques des
sédiments peuvent &tre excités par les Lg. Notre représentation des phénomenes de
diffraction en termes de sources secondaires le long des frontiéres de I'hétérogénéité

rend triviale l'explication du mécanisme de cette excitation.

Finalement, notre conclusion est que pour des modeles géométriques d'hétéro-
généités profondes du type de ceux que nous avons considérés il ne faut pas s'attendre a
des transferts d'énergie importants depuis les ondes Lg vers le manteau. En présence
d'un bassin sédimentaire nous avons vu qu'une faible part de l'énergie des Lg peut étre

convertie en modes des sédiments et ainsi donner naissance a des phases de fortes

amplitudes.
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Ces differents éléments montrent que dans le cas de zones de graben en
milieu continental stable, la majeure partie de l'atténuation apparente des ondes Lg
traversant ces structures, provient de la nature des matériaux dans la zone de graben
plutdt que d'effets liés a la géométrie de remontée du Moho ou du remplissage
sédimentaire. En effet dans de telles zones d'extension il .faut s'attendre a trouver une
crolte complexe faillée et donc hétérogéne a petite échelle dans laquelle les phéno-

menes de diffusion (scattering) seront forts et l'atténuation importante.

Ces différents points expliquent pourquoi il sera effectivement possible de
faire des mesures du facteur de qualité moyen des ondes S dans le centre de la France a
partir des ondes Lg, la présence de fluctuations reconnues de la profondeur du Moho
n'étant pas un obstacle. Cette étude fera l'objet d'un prochain chapitre (Campillo et al.,
1985). Comme nous le verrons par la suite il sera aussi possible de dresser des cartes
d'atténuation a partir d'enregistrements d'ondes Lg et donc d'obtenir une répartition

géographique des hétérogénéités crustales comme l'avait suggéré Gregersen (1984).
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FREQUENCY-DEPENDENT ATTENUATION IN THE CRUST BENEATH
CENTRAL FRANCE FROM Lg WAVES: DATA ANALYSIS AND
NUMERICAL MODELING

By MicHEL CAMPILLO, JEAN-LOUIS PLANTET, AND MICHEL BOUCHON

ABSTRACT

The quality factor of shear waves in the crust beneath Central France is
evaluated by the combined use of data analysis and theoretical modeling. The
measurement is made from Lg wave records of 18 earthquakes at 22 short-period
vertical seismic stations of the French seismic network. The geometrical atten-
uation of Lg waves has been calculated through a numerical simulation in a
perfectly elastic model. The station responses (including site effects) have been
evaluated from Lg waves and from records of the seismic noise. Q has been
calculated for a set of 11 frequencies between 0.5 and 10 Hz and has been found
to be in the form

Q = 290 » f*52

where f is the frequency. The numerical simulation leads to the interpretation of
Q of Lg waves as the mean value of Q within the crust. Theoretical and experi-
mental decay of energy with distance are in very good agreement. The Lg waves
present a different sensitivity to a low Q zone whether this zone is associated
with the sediments or with scattering in the lower crust. The lower crust beneath
central France appears from our experimental results to be associated with high
values of Q. '

INTRODUCTION

The most common way to measure the anelastic attenuation of seismic waves in
the earth consists in studying the decay of seismic energy with epicentral distance.
Interpreted as a superposition of multiply reflected S waves within the crust, the
Lg wavetrain is particularly well-adapted for attenuation measurement because of
its well-constrained domain of propagation (the crust) and its strong amplitude over
a large epicentral distance range.

Numerous studies have been done to evaluate the attenuation characteristics of
Lg waves in various regions of world (e.g., Nuttli, 1973; Mitchell, 1975; Bollinger,
1979; Pomeroy and Cheng, 1980; Nicolas et al., 1982). On the other hand, theoretical
works have been devoted to the understanding of the excitation, propagation, and
geometrical attenuation of Lg waves in elastic crustal models (Bath and Crampin,
1965; Muller and Mueller, 1979; Bache et al., 1981; Bouchon, 1982; Olsen et al.,
1983; Herrmann and Kijko 1983; Campillo et al., 1984). The frequency dependence
of @ of Lg waves has been evaluated in the United States by Mitchell (1980, 1981).
The aim of the present work is to study the frequency dependence of @ for the crust
in central France by combining data analysis with numerical modeling.

DATA ANALYSIS

In this study, we use the Lg waves recorded at 22 short-period vertical seismic
stations of the French seismic network run by the Laboratory for Detection and
Geophysics of the French Atomic Energy Commission. The instruments of this
network are described in Nicolas et al. (1982). The data set used consists of records
from 18 earthquakes located in and around France (Figure 1) and having magnitudes

1395
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* STATION
15« EARTHQUAKE (The number refars to TableI)

F1c. 1. Locations of the earthquakes and seismic stations used in this study.

TABLE 1

LisT oF EVENTS USED IN THIS STUDY
Event No. Date Origin Time Coordinates M Region
1t 04/09/81 04h 41 59.2 48.48N  05.11W 4.2 Brest
21 02/03/82 01h 27 26.3 51.01N 05.77E 4.0 Anvers
3f 28/05/82 04h 50 24.7 46.98N 00.11W 3.3 La Rochelle
47 28/06/82 09h 57 33.3 50.69N 07.84E 4.9 Frankfurt
5t 26/07/82 15h 07 29.5 44.26N 10.88E 4.3 Emilie
6% 08/10/82 13h 19 46.3 45.51N 03.66E 3.3 Clermont-Ferrand
Up 09/11/82 13h 44 47.3 47.07N 01.73W 3.9 Nantes
8t 28/11/82 04h 34 05.0 48.31N 09.05E 3.9 Jura Souabe
9t - 23/12/82 14h 48 13.4 43.02N 03.75E 4.1 Montpellier
10t 03/02/83 02h 48 30.1 47.34N 06.53E 3.4 Vesoul
11t 14/04/83 14h 52 15.2 47 75N 15.10E 4.8 Salzburg
121 21/04/83 01h 53 07.9 46.20N 00.96E 4.0 Bellac
13% 21/04/83 19h 07 02.1 46.19N 00.98E 3.6 Bellac
143 21/04,/83 23h 31 13.8 46.20N 00.98E 3.8 Bellac ‘
15t 08/05/83 17h 47 51.4 4497N 03.47TW 4.0 QOuest-Rochefort
16+ 06/06/83 01h 29 50.3 43.27N  uD.30W 4.1 Pyrenees
17% 03/07/83 20h 47 11.2 47.21N 02.80W 3.2 L’Orient
18t 07/07/83 03h 52 25.2 4841N 01.30W 4.2 Fougeres

* M;, local magnitude (LDG).
t CSEM location.
+ LDG location.

between M; = 3.2 and M, = 4.8 (Table 1). The focal depths of these events are not
known to have a precision greater than 5 km but they are always located within the

crust. If, in general, the ray path from the hypocenter to a station goes through
various geological structures, the interstation attenuation measurements relate
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exclusively to a relatively stable geological area, namely the Hercynian structure of
the Massif Central. The signals are recorded at epicentral distances ranging from
150 to 2000 km. For an individual earthquake, the distance range is more limited
because of the dynamics of the instruments (60 dB). The largest distance is about
2 to 3 times the shortest one depending on the frequency band considered. The
seismograms are numerically recorded at a sampling frequency of 50 Hz. Figure 2
presents an example of such recordings for the Pyrenean earthquake (M, = 4.1) of
6 June 1983. The epicentral distances lie in this case between 289 and 576 km. The
Lg wavetrain is clearly the prominant phase of the seismograms. '

In order to find hypothetical variations of the attenuation, the Lg wavetrain is
separated into three different parts according to their group velocities

Lgl:3.6 km/sec>V>3.1km/sec (maximum amplitude of Lg)
Lg2:3.1km/sec> V>2.6 km/sec
Lg3:2.6 km/sec> V> 2.3 km/sec.
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F1c. 2. Examples of seismograms. The epicenter is located in the Pyrenees. The Lg wave is the
prominent phase. Note the three time windows: Lg1, Lg2, and Lg3.

These group velocities windows are shown in Figure 2 together with those of Pn
and Pg. For each seismogram, the Fourier spectrum of these three Lg windows is
computed from 0.5 to 15 Hz. The spectrum of the noise during the 30 sec preceding
the Pn arrival is also calculated. The amplitudes of the Lg wave and of the noise
are then compared for all the frequencies and for each phase, and the points at
which the signal-to-noise ratio is less than 2 are eliminated. Figure 3 shows an
example of Lg wave spectra for the Pyrenean earthquake of 6 June 1983 whose
seismograms are depicted in Figure 2. The spectra of the three segments of the Lg
wavetrain are indicated while the fourth curve represents the noise spectrum. At
each station, the shapes of the three phases, Lgl, Lg2, and Lg3 are similar. These
spectra, however, widely differ from station to station. Two factors can account for
these variations. First, the attenuation may vary with frequency. Second, each
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station of the network may be associated with a particular “station response” due
to the local geomorphological structure.

The influence of this second factor has to be removed from the data. In order to
compute this correction, we shall assume that the inhomogeneity of the station
responses acts as a weak perturbation on the decay of spectral amplitude of Lg
waves. As the signals recorded by the network come from earthquakes located at
various epicentral distances, we can evaluate in a statistical way a mean value of
the attenuation of the Lg wave amplitude for each frequency.
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Fi16. 3. Examples of spectra of the three phases (Lgl, Lg2, and Lg3) corresponding to the seismograms
presented on Figure 2. The unlabeled curve represents the spectrum of the noise.

SIMULTANEOUS EVALUATION OF THE STATION RESPONSE AND THE QUALITY
FAcTOR

We denote by A the spectral amplitude of the Lg wave in a given group velocity
window divided by the window length. We can write the spectral amplitude A of
the Lg wave at station i produced by earthquake j in the approximative form

Ay(f, @) = S;(f)=E(d)=AA(f, d)=STi(f) (1)
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where d denotes the epicentral distance, f the frequency and

S;(f) = the source excitation. We neglect here the azimuthal dependence of the
radiation pattern. S;(f) is thus mainly dependent on the magnitude.

E (d) = the geometrical spreading of the Lg wave in the time domain and is of
the form

E(d) = 47, (2)

As we have shown in a previous study (Campillo et al., 1984)
AA(f, d) = the term of anelastic attenuation and can be expressed in the form
AA(f, d) = e~¥/VRN (3)

where V denotes the Lg wave group velocity and Q(f) is the quality
factor of shear waves at frequency f.

ST;(f) = the station response and represents the particular characteristics of
the station which are not described by the standard instrumental

response of the network. We further assume that
_— o —

=1.)
.-'-’”/

i=1

where N is the number of stations.
Equation (1) is solved by an iterative process

(a) We first take ST;(f) = 1 and we evaluate S;(f) and Q(f) by least squares for
each earthquake and each frequency.

(b) We combine the results of (a) and calculate Q(f) for the entire set of
earthquakes. We assume it to be of the form

Q(f) = Qoxf*. (5)

(¢) We compute the perturbations to give the transfer functions of the stations.
The “station response” is given for each frequency by the mean value of the
observed residues at this station for the entire set of earthquakes. This
calculation is done under the hypothesis expressed by equation (4). This
process is stable and converges in a few iterations. The station responses
obtained are shown by solid lines in Figure 4. Most of them are relatively flat
for frequencies less than 5 Hz.

As a test,of accuracy of these results, we have calculated the station responses to
the seismic noise. We assume that the noise is stationary over the entire set of
stations used in this study. This hypothesis is strictly valid only in the frequency
range from 1 to 5 Hz. We have calculated at each station the ratio between the
noise observed and the mean value of the noise recorded on the network. These
curves are plotted with dashed lines in Figure 4. The good correlation between the

@I ST:(f) \ (4)
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two types of curves of Figure 4 shows the physical validity of the corrections that
we apply to the data.

The iterative resolution of equation (1) leads simultaneously to the station
response and to the regional value of Q(f). The results for the attenuation are
presented in Figure 5. The mean quality factors obtained for the three Lg groups

are
Q = (290 + 80)*]:(0.52:0.1)
Q - (295 + 80)*f(0.55¢0.1)
Q = (350 = 90)f 520D, (6)
3.
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FiG. 4. Station responses of the stations of our network. The responses are calculaled from Lg waves
(solid line) and from the seismic noise (dotted line). .

If we constrain b to be the same for the three groups, we get

Q = Quef*

with

Qo = 230 for Lgl
Qo = 310 for Lg2
€o = 330 for Lg3.

These relations show that the quality factors measured for the three phases that we
have defined in the Lg wavetrain are very close and thus indicate that the physical
processes responsible for this attenuation are the same for the three phases.
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NUMERICAL MODELING OF Lg WAVE ATTENUATION

We now use theoretical modeling to show that @ of Lg is an effective measurement
of @, the mean value of the quality factor of shear waves in the crust. The crustal
model that we use was inferred from long-range refraction experiments in central
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France (Perrier and Ruegg, 1973) and is given in Table 2. It consists of a four-layer
crust overlying a mantle half-space. We take as intrinsic quality factor for shear
waves the quality factor experimentally obtained for Lg waves, i.e.,

Qs — 290*]:0.52.
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For P waves, we assume @, = 2xQ,. The calculations are done using the discrete
radial wavenumber representation of the seismic field (Bouchon, 1981). The source
considered is a point of vertical strike-slip dislocation at a depth of 10 km. The
calculations are done for epicentral distances ranging from 180 to 700 km, and the
results are shown in Figure 6 where they are compared to the case of a perfectly
elastic crust. The seismograms represent the vertical component of the crustal
response to a sudden step-function dislocation. The frequency range extends from

TABLE 2
CRUSTAL MODEL

Layer P-Wave S-Wave -
Thickness Velocity Velocity 9“3“3;
(km) ‘ (km/sec) (km/sec) (gm/cna’)

2 4.5 26 2.6

16 6.0 35 2.8

6 6.3 3.65 2.9

6 6.7 3.9 3.1

8.2 4.7 3.3
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FIG. 6. Synthetic seismograms calculated in a perfectly elastic medium and after introduction of
anelastic attenuation.
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" 0 to 5 Hz. The attenuation strongly affects the waveforms and the amplitudes and

results in an enhancement of Pg waves and Rayleigh waves relative to the Lg
wavetrain.

The corresponding theoretical Lg wave spectra are presented in Figure 7. They
are computed over a time window corresponding to group velocities between 3.8 and

log amplitude
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F1c. 7. Evolution of the spectra of Lg waves with distance in the presence of anelastic attenuation.

2.5 km/sec. The attenuation of the high frequencies with increasing epicentral
distance is clearly visible. At 180 km, the effect of attenuation is small and the Lg
wave spectrum is almost flat. This is in agreement with the results obtained by
Herrmann and Kijko (1983) who showed by using higher mode surface wave theory
that the spectrum of the Lg wave transfer function for an elastic crust is approxi-
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matively flat for frequencies up to 10 Hz. This differs from a result we reporied
earlier (Campillo et al., 1984) and which was due to an incomplete evaluation of the
wavenumber series for large horizontal wavenumbers at high frequency. From the
results of Figure 7, we can infer the amplitude fall-off with distance at various
frequencies. The numerical results obtained are compared with the data in Figure
8. We have selected in the dataset the earthquakes whose corner frequency is greater
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F1G. 8. Decay of spectral energy of Lg waves with distance for different frequenci i
; ) . gy of I ] cies. Cor
between numerical simulation (solid line) and observed points. . mparion

than 5 Hz, and we have normalized the theoretical spectra so that the mean values
(in the least-squares sense) of the observed and synthetic spectra at 180 km are
equal. The comparison with the data shows a very good agreement between obser-
vations and calculations which supports the interpretation of Lg wave attenuation
as a shear-wave crustal attenuation. These results demonstrate the accuracy of
numerical modeling in evaluating the energy and the spectral characteristics of
seismic waves. A simple flat layer crustal model with a frequency-dependent quality
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factor leads to a very realistic simulation of Lg waves both in the time domain as
shown by Bouchon (1982) and in their spectral content as demonstrated here.

The effect of the source depth and the distribution of @ within the curst on the
attenuation of Lg waves can be investigated by ray tracing. As Lg waves are made
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up of multiple supercritically reflected S waves, the shear-wave velocity in th.e
source region should strongly affect their propagation. An illustration of this
dependency is presented in Figure 9. We have drawn on this figure all the super-
critically reflected rays (i.e., the individual contributions to the Lg wavetrain)
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pper crust. The examples of the two shallowest sources show that the rays which uniformly.

These simple calculations bring to our attention the problem of knowing which
sone of the crust is sampled by Lg waves for a given earthquake and a given group
velocity. In order to further investigate this problem, we have studied the sensitivity
of Lg waves to a zone of strong attenuation in different regions of the crust. We
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It is also interesting to investigate the effect of a zone of high attenuation at the
base of the crust. For this purpose, and in order to separate such effects, we consider
a model where all the attenuation occurs in the bottom crustal layer. We again
assume in this layer (the last crustal layer in Table 2)

Qs = loo*fﬂ.s-

The resulting seismograms are presented in Figure 11 (right). In spite of different
apparent € values for the last two models considered, the maximum amplitudes of
Lg are quite similar. The seismograms computed in the presence of an attenuating
zone in the lower crust show a sharp attenuation of the Lg wave coda. The
comparison with Figure 11 (left) is particularly striking in this respect: the Lg wave
coda is quite insensitive to the presence of highly attenuating sediments but will be
strongly affected by attenuation or scattering at the base of the crust. This suggests
that it is possible to extract more information from the data by evaluating Q for
different parts of the Lg wavetrain. This is what we have attempted in the first part
of this paper by considering three different time windows Lg1, Lg2, and Lg3. The
results inferred, namely a weak increase of the quality factor with decreasing group
velocity, indicate that the quality factor of the lower crust is greater than the mean
value of @ in the crust. In particular, these results suggest that the crust-mantle
transition beneath central France is a relatively laterally homogeneous discontinuity
because there is no evidence for the presence of a zone of strong scattering near the
Moho in our data. The attenuation of P waves in the upper crust of Massif Central
has been evaluated by Thouvenot (1983) by using deep seismic sounding data. @,
was found to increase almost linearly with depth. The values of @, given by
Thouvenot (from 40 close to the surface up to 600 at 7-km depth for a frequency of
20 Hz) indicate that the associated @, values in the upper crust are smaller than
the mean value we have obtained. All these results point to an increase of @, with
depth in the crust beneath central France.

DiscussioN

We have inferred a value of about 290 as the mean quality factor in the crust at
a frequency of 1 Hz. This finding may be compared with the results obtained in
different regions of the world. In young tectonic provinces, the values reported show
a strong attenuation. In California values of 80 (Aki and Chouet, 1975), 150 (Singh
and Hermann, 1983) and 200 (Nuttli, 1982) have been reported. Low values have
been found in Asia, 64 in Iran (Nuttli, 1980), 90 for the southern border of USSR
(Nuttli, 1981), and 100 in the Garm region (Roecker et al., 1982). Studies in Japan
indicate a value around 100 (Aki, 1980). From Alaskan earthquake data, Biswas
and Aki (1984) have found @ to be roughly 150. In stable regions, higher values
have been inferred: from about 200 in central and western Asia (Nuttli, 1981) to
450 in Eastern North America (Nuttli, 1973; Bollinger, 1979) and up to 1350 (Singh
and Herrmann, 1983) and 1500 (Nuttli, 1982) in the Central United States. @, for
central France appears to be a median value between the ones typical of active and
stable regions. Geologically, the Massif Central is a tabular Hercynian structure
which has been only slightly affected by the alpine orogenesis. _

From a compilation of the different evaluations of @ in the lithosphere from S
waves or coda waves in the frequency range from 1 to 10 Hz (for references see
Sato, 1984), the functional dependence of @ with frequency has been found to be in
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the form

Q(f) = Qo*f™ with n varying from 0.3 to 1.

Young tectonic provinces like Japan (Aki and Couet, 1975; Aki, 1?80) or l;lahforma
(Aki and Chouet, 1975; Singh et al., 1981; Nuttli, 1981) are associated with vah.les
of n in the range from 0.6 to 1, while stable regions such as Central North America
(Nuttli, 1982; Singh and Herrmann, 1983) are characterized by lower valuef.s. The
inferred dependency for central France lies again between the values typl‘cal _of
active and stable regions. Souriau et al. (1980) have measured the att‘:enuat1on in
the Massif Central at a larger period using Rayleigh waves. They obtained a \.ralue
of 43 for @ at 50 sec. A direct extrapolation of our results y1e1d.s a value su_rpnsmgly
close: @ = 41. The minimum of @ around 0.5 to 1 Hz found in some regions (AKki,
1980; Biswas and Aki, 1984) is absent from our results.
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Fic. 12. Source excitation spectra obtained from the phases Lgl and Lg3.

The knowledge of the spectral energy decay can be used to retrieve the source
excitation of each earthquake. As an example of this use of Lg waves, we present in
Figure 12 the source spectra obtained from different sFatio-ns (solid lines) from the
phases Lg1 and Lg3. The shapes of the spectra are similarin the two cases and lead
to the same value of the corner frequency. The scattering of the results is §maller
for the evaluation done with the Lg3 phase which comprises the later arrivals of
the Lg wavetrain. As we have shown, these waves heavily sample the lower CI'}lSt
which is probably the most homogeneous zone in the crust. The .stronger sc.:a‘tt'erlng
of the source spectra obtained from Lgl could be due to the higher sensitivity of
this phase to near-surface heterogeneities.

CONCLUSIONS

We have combined data analysis and numerical modeling to evaluate the mean
quality factor of shear waves in the crust beneath central France. @ has been shown
to be frequency-dependent in the form ' :

Q(f) = 290+
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b
.T

=
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for the most energetic part of the Lg wavetrain. We have illustrated by ray tracing
some of the features of the Lg waves. This phase consists of multiply reflected
waves trapped within the crust. Depending on the take-off angle and on the source
depth, rays can be trapped in different regions of the crust. The sensitivity of Lg
waves to a low @ zone is thus very different if this zone is located in the sediments
or in the lower crust. The later arrivals are most sensitive to the attenuation in the
lower crust. Experimental results indicate that the lower crust beneath central
France is associated with a high value of Q.

Our results are compatible with the interpretation of the frequency dependence
of @ as a tectonic indicator: stable regions are associated with @ which are monotonic
and weakly increasing with frequency while, as pointed out by Aki (1980), active
tectonic regions show a minimum of @ for frequencies around 0.5 to 1 Hz which

implies a stronger increase of @ with frequency as predicted by the theoretical works
of Sato (1984).
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C. 2. REGIONALISATION DU FACTEUR DE QUALITE DANS LE CENTRE DE

LA FRANCE

C. 2.1 Régionalisation et dépendance fréquentielle

Dans la discussion finale de notre étude de la dépendance fréquentielle du
facteur de qualité, nous constations que les différentes mesures de Qs (f) condui-
saient a des résultats sous la forme :

v

Q(f) = Q, f avec v variant entre 0.3 et l et Q, entre 80 et I 500.

Nous montrions, suivant sur ce point l'analyse de Aki (1980), qu'il existait
une corrélation claire entre le genre de tectonique de la région étudiée et, a la fois
QO et v. En effet les zones stables comme les boucliers semblent associer fortes
valeurs de QO avec faibles valeurs de v et, a l'inverse, les zones tectoniquement

actives sont caractérisées par des valeurs faibles du facteur de qualité et une forte

dépendance fréquentielle.

Une telle constatation offre des possibilités d'interprétation trés attrayan-
tes en terme de diffusion (scattering) dans les zones hétérogenes. Cependant une
remarque s'impose quant aux types de mesures effectuées. En effet la plupart des
mesures faites dans des régions actives le sont a partir de la coda ou de rapports
spectraux pour des séismes proches. A [|'opposé, dans lés zones stables (donc peu
sismiques) les seules données proviennent de séismes a distances régionales ou
d'explosions. Il est donc légitime de craindre que cette hétérogénéité de mesure
suivant les zones étudiées ne se traduise par une différenciation tectonique des

résultats obtenus. Nous allons tenter de lever cette ambiguité en étudiant la

" répartition geographique de Q dans le centre de la France en utilisant l'ensemble de

données sur les ondes Lg enregistrées sur le réseau LDG présenté précedemment.
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Nous pourrons ainsi observer 3 partir de données homogenes, des zones dont nous
savons a priori qu'elles présentent de forts contrastes les unes par rapport aux

autres.

C. 2.2 Régionalisation du facteur de qualité et construction d'image

Nous avons montré qu'un modele moyen de facteur de qualité pour le
centre de la France expliquait de fagon satisfaisante les observations dont nous
disposons et ouvrait des possibilités nouvelles d'études de la source sismique a partir
des ondes Lg. Toute notre approche présupposait une homogénéité latérale de la
crolite terrestre. Nous allons maintenant, tenter en utilisant le méme ensemble de
données, de déterminer s'il existe des zones d'anomalie marquées et d'en donner les
caractéristiques. Les données dont nous disposons sont limitées et ne permettent pas
d'espérer réaliser plus qu'une image des hétérogénéités, la précision de l'évaluation
quantitative restera faible. Ceci est d{ au fait qu'il faudrait déterminer simultané-
ment : Qs (f) local mais aussi amplitude a la source et réponse de la station. Nous
montrerons cependant quel type de résolution s'appliquera a ce probleme dans le
futur quand nous disposerons de données plus nombreuses. Dans un premier temps
nous utiliserons un simple algorithme de rétroprojection pour calculer une premiere
image du milieu. Ce type d'algorithme permet de construire une image généralement
largement lissée mais cette technique est réputée pour sa faible sensibilité au bruit
(Lager et Lytle, 1977). D'autre part cette technique utilisée pour la tomographie
médicale est trés simple & mettre en oeuvre et conduit a des consommations de
temps de calcul et de mémoire d'ordinateur extrémement faibles. Dans notre
application, nous ne cherchons pas actuellement une grande résolution étant donnée
la dispersion intrinseque des données de phases régionales d'une part et le relatif

petit nombre de données par rapport aux inconnues d'autre part.

4
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Les techniques de reconstruction a deux dimensions consistent en une
évaluation point par point du parametre recherché. Soit r(x,y) un point appartenant a
la zone géographique dans laquelle le facteur de qualité doit étre calculé. On définit
un cercle d'influence de rayon R centré en r(x,y). L'évaluation du facteur de qualité
se fera en r a partir de tous les rais qui intersectent le cercle d'influence. Pour
chaque rai on calcule un facteur de qualité moyen : Qm . La fonction source est
évaluée de maniére statistique a partir de l'ensemble des données. Un probléeme
cependant reste en suspens. Dans !'étude de la dépendance fréquentielle du facteur
de qualité, nous avions introduit une notion de réponse de station qui consistait en un
biais systématique dont l'origine physique n'était pas discutée en détail : effet lié a
la géomorphologie locale ou effet de type régional. Dans la suite nous testerons les

deux hypotheéses.

Soit | la longueur parcourue par le rai a l'intérieur du cercle d'influence

et N le nombre de rais” sécants avec lui. La valeur de Q local proposée sera

N OM x li
Py
N
ol
i=1 Li

ou Li désigne la longueur totale du rai. La pondération inverse a la
longueur du rai est particulierement importante dans notre cas ou les récepteurs et
certaines sources sont a l'intérieur de la zone étudiée. L'utilisation de li comme
pondération signifie que l'on admet une fonction de covariance C a priori du modele

telle que pour un rai passant a une distance a d'un point :

0 sia> R

,[ra1Cd5 =@ - 22) JR sia<R
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Une telle approche simplifiée n'est justifiée que parce que l'on suppose, de
plus, une répartition géométrique des rais ne présentant pas de direction privilégiée mais

au contraire une densité azimutale homogeéne.

Si I'ensemble de données était plus important, c'est-a-dire qu'il permette une
réévaluation plus précise des fonctions sources et surtout des réponses de station il
serait possible d'itérer suivant un algorithme classique de reconstruction (ART-SIRT) ou
mieux, en s'inspirant des travaux de Tarantola et Valette (1982) et Tarantola et
Nercessian (1984). Apres chaque itération sur la distribution du facteur de qualité,
I'évalutation des fonctions sources et des réponses de site devrait s'affiner. Il serait
ainsi possible de résoudre le probléme par un algorithme itératif hybride permettant
d'évaluer des parametres hétérogenes entre eux : facteurs de qualité locaux, réponses de

site et spectres a la source des séismes.

C. 2. 3. Données et répartition de l'indice de confiance

Nous disposons de densité d'énergie spectrale des ondes Lg produites par 18
séismes localisés en France ou dans sa périphérie et enregistrés sur 22 stations
courte-période du réseau LDG (Campillo et al. 1985). Les trajets utilisables (non-saturés,
etc...) pour une fréquence de | Hz sont présentés figure C.2.1. Pour tous les séismes un
spectre a la source moyen a été calculé, toutes les données peuvent donc &tre corrigées
de maniere a ce qu'elles semblent provenir d'un méme séisme ; tous les phénomeénes de

directivité étant négligés. Finalement la correction de station pourra &tre appliquée ou

non.

La zone ou la couverture de rai semble suffisante pour I'étude est grossiére-
ment délimitée par un quadrilatére dont les sommets correspondent a la position des
villes suivantes : Arcachon, Vire, Sarguemines et Le Puy. Le facteur de qualité sera

évalué aux noeuds d'un réseau carré de maille 25 km. Bien entendu, certains points peu

éclairés ne permettent pas de mesure. Etant donné le rayon d'influence R (50 km dans




Figure C.2.1 : Ensemble des trajets source-station pour lesquelles les amplitudes

spectrales ont pu &tre calculées.

-
Figure C.2.3 : Résultats obtenus pour le facteur de qualité 3 | Hz en supposant que la

correction de station est due 3 un effet local (a) ou a un effet régional (b). L'échelle de

couleur est linéaire pour 1/Q.
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notre cas), tous les points tels que les sommes des longueurs de rais dans leurs cercles
d'influence soient inférieures a 8 fois R sont éliminés de l'image. Une source d'erreur
importante peut consister en certains points en un biais systématique dii au fait que tous
les rais qui coupent le cercle d'influence proviennent d'une mé&me source. Aussi est-il
prudent de représenter un indice de confiance calculé de la facon suivante pour chaque
N
point : Ic = 1:21 li x NS ol NS représente le nombre de sources différentes d'ou
proviennent les rais qui intersectent le cercle d'influence. L'indice Ic a été calculé et
est représenté en figure C.2.2 pour tous les points a priori pris en compte. Cette carte
nous montre les régions ou les résultats peuvent étre suspectés de beaucoup dépendre
d'un tres faible nombre de spectres a la source calculés. Il s'agit principalement du

Bassin Parisien, de la partie nord-est et de l'extréme sud-est de notre zone d'étude.

Pour l'interprétation des résultats obtenus, il faudra garder en mémoire cette carte.

C. 2. 4. Résultats pour une fréquence de 1 Hz

La figure C.2.3 présente les résultats obtenus pour le facteur de qualité a la
fréquence | Hertz. La figure C.2.3a a été construite en supposant que les réponses de
station étaient dlles exclusivement a des effets de site trés locaux tandis que pour la
figure C.2.3b I'hypothése est que les biais systématiques & une station sont dls a une
anomalie régionale. Notons que pour une fréquence de 1 hertz, les réponses de stations

que nous avons calculées sont dans presque tous les cas assez proches de I.

L'image s'organise autour de quelques anomalies de grandes longueurs d'onde
qui ne sont pas correlées avec la carte de l'indice de qualité des données. Le fait que
les données soient ou ne soient pas corrigées de l'effet de site, peut étre considéré

comme un test d'ajout de bruit. Les résultats obtenus dans les deux cas montrent des

anomalies situées aux mémes endroits et ayant des amplitudes similaires.

4
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Les valeurs du facteur de qualité local s'étendent de 170 a 600. L'importance
de l'atténuation apparente produite par les zones de faible facteur de qualité exlut sans
interprétation en termes d'effets dus a la géométrie de la crolite. La structure profonde
du Massif Central est relativement bien connue (Perrier et Ruegg, 1973 ; Hirn et
Perrier, 1974) et nous avons montré que dans le type de structure rencontré il n'y a pas

d'effet d'atténuation géométrique important.

La répartition obtenue suggére de définir trois zones majeures d'anomalie :

(I) - premiérement, la région s'étendant de la plaine de la Bresse a la
Limagne ;aractérisée par une forte atténuation. Il s'agit de la partie centrale de la zone
des grabens périalpins. Dans sa partie ouest cette région recouvre la chalne volcanique
des Puys.

(I) - une deuxiéme zone de forte atténuation a l'ouest du Massif Central

recouvrant le Limousin. Il s'agit d'une zone d'intrusions ophiolithiques.

(IlI) - et enfin une zone de faible atténuation s'étendant d'ouest en est sur
toute la partie centrale de notre zone d'étude et correspondant a une cro(ite hercynienne

probablement peu déformée par 'orogenese alpine.

Les valeurs du facteur de qualité obtenues descendent jusqu'a 170 pour une
valeur moyenne de 290 sur l'ensemble de la zone étudiée. Cette valeur moyenne est

identique au résultat de l'étude précedente.

Le Bassin Parisien semble associé a de faibles valeurs de Q mais il faut se
rappeler de la mauvaise qualité a priori des mesures faites dans cette région. L'image
que nous avons construite rgprésente un modele lissé de la realité ; cependant, les
principales caractéristiques de la distribution du facteur de qualité sont bien associées a

des structures géologiques majeures. Le fait que cette image soit indépendante des

hypotheses faites sur les biais de stations montre que les anomalies mises en évidence

I
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ont bien un sens tout au moins dans leurs grands traits.

C. 2. 5. Résultats pour une fréquence de 10 Hz

Comme nous l'avions fait pour une fréquence de 1 Hz, nous comparons en
figure C.2.4 les cartes du facteur de qualité obtenues avec et sans correction des
données par une hypothétique réponse de site. A 10 hertz les réponses de stations que
nous avions calculées traduisent des effets d'amplification et de désamplification
importants. Les images obtenues se caractérisent par leur faible contraste : les

variations régionales de l'atténuation apparente sont trés limitées excepté en ce qui

concerne la région d'Anjou lorsque l'on ne prend pas en compte les effets de site.

Cette anomalie positive trés marquée n'existe pas si l'on corrige les ampli-
tudes. Cette différence peut étre liée a une amplification par deux calculée pour la
station GRR. S'agissant d'un phénomeéne limité aux hautes fréquences (se reporter ala
figure C.2.4 du chapitre précédent) il est naturel de I'attribuer a un effet local d'autant

plus que les autres stations du sous-réseau de Normandie ne montrent pas ce type

d'amplification.

Sur l'ensemble des zones ou la qualité de I'éclairement est bonne et en
excluant ce probléme particulier, les variations latérales de la valeur du facteur de
qualité n'excéde pas 15 % autour de sa valeur moyenne. Ce resultat signifie que, compte
tenu de la qualité des données et de la faible résolution de la technique que nous
employons, nous devons considérer que Q est grossierement constant sur I'ensemble du
Centre de la France. Les situations pour des fréquences de 10 hertz et de | hertz sont
donc trés différentes puisqu'a | hertz nous avons mis en évidence des anomalies allant

jusqu'a 80 % de la valeur moyenne.

4
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Figure Al : Répartition géographique du facteur de qualité 2 3 Hz en supposant que les

corrections de station sont dues a des effets locaux.
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Figure C.2.4 : Résultats obtenus pour le facteur de qualité & 10 Hz en supposant que la

correction de station est due 3 un effet local (a) ou a un effet régional (b).
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Figure A2 : Répartition géographique du facteur de qualité a 5 Hz en supposant

que les corrections de station sont dues a des effets locaux.
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Comme cela a été précisé dés le début de cette étude la technique de
rétro-projection ne permet d'obtenir qu'une image lissée de la réalité. Aussi peut-on
penser que l'on a en général sous-évalué l'amplitude des anomalies. Ceci explique peut
8tre que l'on n'ait pas été en mesure de mettre en évidence de variations latérales a 10

. hertz si ces dernieres sont faibles en regard des incertitudes de mesures qui ont été ‘tw

précisée au chapitre précédent. En tout état de cause les résultats obtenus montrent que
les variations géographiques de |'atténuation apparente sont beaucoup plus petites pour

une fréquence de 10 hertz que pour une fréquence de | hertz.

C. 2. 6. Dépendance fréquentielle du facteur de qualité :

Des répartitions géographiques du facteur de qualité ont finalement été

calculées pour des fréquences de 1, 3, 5 et 10 Hz. Les différentes images produites sont |

{ présentées simultanément en figure C.2.5. Les calculs ont été faits en supposant que les
réponses de stations étaient dles a des effets locaux. La figure C.2.5 présente les i
| images suivant les fréquences croissantes depuis le bas vers le haut. Une seule échelle |
de couleur a été utilisée, l'augmentation globale du facteur.de qualité avec la fréquence |

apparalt clairement.

L'importance des variations du facteur de qualité tend a diminuer avec la

fréquence. Il faut noter que cet effet serait encore amplifié si l'on considérait 1/Q qui

o est le parametre directement relié a l'atténuation.

\

i Considerant les trois zones que nous avons delimitees a partir des anomalies
| .

de facteur de qualité a | hertz nous avons évalué grossierement la dépendance

fréquentielle pour chacune d'elles en prenant en compte les résultats obtenus dans les

deux hypothéses que nous avons formulées : Les résultats sont les suivants :
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Figure C.2.5 : Images du facteur de qualité obtenues a des fréquences de ! Hz (bas), 3,
> et 10 Hz (haut). L'échelle de couleur est la méme pour toutes les fréquences et est

linéaire pour 1/Q.
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I (Bresse-Limagne) : Q = 210 fo'65
Il ‘{Liriensin) Q = 260 08
Il (Sologne -Berry-Bourgogne) Q = 480 27

Rappelons que la valeur moyenne calculée pour l'ensemble des données

était :
Q =290 %

Les valeurs obtenues paraissent en trés bon accord avec les résultats proposés
pour d'autres régions du monde. Les zones [ et Il présentent des valeurs de Q et des
types de dépendance fréquentielle qui semblent caractéristiques de t:égions de tectonique
active (cf. Aki, 1980). Dans la zone III au contraire la dépendance fréquentielle est
typique d'une région stable comme le centre des Etats Unis (Nuttli, 1981) ou le bouclier

Canadien (Haségawa, 1985).

Une régionalisation du facteur de qualité sur le territoire des Etats Unis (a
beaucoup plus grande échelle que dans notre étude) réalisé a partir de la coda par Singh

et Herrmann (1983) montre des tendances tout a fait similaires.

Nos résultats, obtenus a partir d'un ensemble de données homogene, viennent
confirmer le rdle prépondérant des phénoménes de "scattering" dans l'atténuation des
ondes sismiques dans la crolte. En effet, la corrélation entre activité tectonique et
forte atténuation s'explique par le fait que les zones déformées présentent une forte
hétérogénéité, d'échelle kilométriqué (failles, intrusions...) qui implique des phénomenes
de diffraction importants. Comme I'ont montré les travaux de Sato (1984) sur la
propagation d'onde dans des milieux aléatoirement hétérogene, une hétérogénéité d'echel-

4

le kilométrique se traduit par une forte dépendance fréquentielle du facteur de qualité
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C.3 UTILISATION DU TEMPS DE MONTEE POUR LA MESURE DU FACTEUR

DE QUALITE DES FORMATIONS SUPERFICIELLES

Ce 3. 1 Contexte

L'étude présentée est née des besoins particuliers d'un projet de tomographie
du facteur de qualité mené au Laboratoire Central des Ponts et Chaussées par Phippe
COTE avec qui ce travail fut réalisé. Le domaine d'application étant le génie civil, le
facteur Q s'avere un parametre au moins aussi important que la vitesse de propagation
pour la caractérisation des sols. Q est en effet beaucoup plus sensible que V_ a la
fissuration ou a la porosité. L'échelle des distances est limitée & la dizaine de metres
dans des milieux en général faiblement hétérogenes en vitesse. L'acquisition des
données se fait par capteurs de pression en forages, la gamme de fréquence utilisable
s'étendant jusqu'au MHz. Le signal se caracterise principalement par un pulse de
premiére arrivée trés marqué et largement dominant (Fig. C.3.l1) qui sera en fait la

seule partie utilisée pour les mesures de vitesse et d'atténuation des ondes P.

A partir de tels pulses, différentes techniques ont été utilisées pour évaluer
le facteur de qualité. Un premier groupe consiste en des mesures de l'énergie relative
du pulse a différents points. Dans ce groupe, il est bon de séparer deux approches : une
premieére s'appuyant sur des mesures d'amplitude du signal dans le temps (par exemple :
Newman et Worthington, 1982) dont on peut penser que l'application se limite a des
signaux dont le contenu spectral a une largeur trés limitée. Une deuxieme approche
repose sur la mesure des variations d'amplitude spectrale (méthodes des rapports

spectraux ; Sato, 1958) et permet en théorie d'obtenir le facteur de qualité a

différentes frequences.
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Figure C.3.1 Dispositif expérimental et signal réel.
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Figure C.3.2 Dé&finition du temps de montée (d'apré&s Gladwin and Stacey, 1974).
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Une alternative a cette approche consiste a étudier non plus les variations
d'énergie mais les variations de forme du signal. Pour cela, le paramétre utilisé est le
temps de montée du pulse (Gladwin and Stacey, 1974). Le paragraphe suivant présente
les raisons qui nous ont poussés a choisir d'utiliser le temps de montée (T) pour la

tomographie en génie civil.

C. 3.2 Motivations de l'utilisation de T

La premiére motivation pour une application de géophysique de terrain en
"temps réel" est que le temps de montée, comme nous le verrons plus loin, est tres
facile a mesurer a priori et ce, d'une maniéere tres rapide. La conclusion de cette étude

explicitera les précautions a prendre.

Une remarque liminaire doit &tre faite a propos d'un point soulevé récem-
ment qui suggere une source d'erreur de mesure, commune d'ailleurs a toutes les
approches citées précédemment. Les phénomenes de diffraction des ondes par le forage,
d'amplitude trés dépendante de la fréquence, peuvent fausser I'évaluation de l'atténu-
ation entre deux points. Dans notre cas de tomographie entre puits, les variations du
contenu fréquentiel du signal et de 'angle d'incidence de I'onde d'un récepteur a l'autre
seront faibles et les effets différentiels de diffraction seront vraisemblablement faibles
eux-aussi. De surcrolt, ces mesures sont faites avec des capteurs de pression pour
lesquels les effets de polarisation sont tres limités. Par contre, dans le cas d'étude de
profils sismiques verticaux classiques, des précautions devront &tre prises pour s'assurer

que les mesures ne sont pas entachées d'une erreur systématique.

Il est possible d'invoquer cinq points qui justifient I'utilisation privilégiée du
temps de montée. Les deux premiers sont relatifs a l'instrumentation :
* Les sources de type étinceleur souvent utilisées s'averent, par des essais en

cuves, beaucoup plus stables quant a la forme du spectre d'émission qu'en ce qui
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concerne l'amplitude absolue "du signal produit, qui varie dans un large intervalle.

* Le calcul de l'énergie spectrale pour utiliser la méthode des rapports
spectraux doit &tre fait sur une fenétre trés courte. Il faudrait donc utiliser des
systémes d'acquisition numérique & cadence extrémement ¢levée et des méthodes

sophistiquées de traitement du signal.

Les trois autres points sont liés aux phénomenes de propagation dans le

milieu etudie :

* L'identification de la nature de la phase est d'autant plus fiable que l'on

traite le tout début du signal ;

* Dans toute méthode utilisant le niveau d'énergie du signal, la mesure de Q
est trés dépendante de I'expansion géométrique que l'on se donne a priori. On introduit
donc une source d'erreur qui peut étre importante, on vérifie aisément que l'expansion
géométrique joue souvent un réle plus important que l'atténuation anélastique dans la

décroissance de l'énergie d'un signal.
* En présence d'hétérogénéités, la transmission d'urie onde produit des
variations d'amplitude mais pas de forme, tout au moins si l'on exclut les refractions

critiques.

C.3. 4 Méthode de mesure de Tet interprétation

Le temps de montée est donc mesuré sur la premiére arrivée du signal et
une des définitions possibles (Gladwin and Stacey, 1974) consiste a calculer le rapport

de la valeur du premier maximum & la pente maximum observée pour l'atteindre (Fig.

C.3.2).
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Kjartansson (1979), étudiant la déformation d'un pic de Dirac se propageant

dans un milieu atténuant, a montré une relation linéaire entre T et t/q :

t : représente le temps de parcours
Q : le facteur de qualité (indépendant de la fréquence)

C : une constante définie suivant la grandeur mesurée (déplacement, vitesse

ou pression... ou filtrage particulier).

Il paralt donc séduisant d'utiliser une telle relation de linéarité pour déduire
Q de données réelles. Des mesures expérimentales (Blair et Spathis, 1984 ; Tarif et
Bourbie, 1985) ont montré la realité de la relation dans certains cas. Pour se rendre
compte plus précisément des phénomeénes en cause et de_ la faisabilité d'une mesure de
Q par cette méthode, puis finalement obtenir la valeur du coefficient C a utiliser dans
notre application, nous allons procéder a la simulation numeérique de la propagation de
signaux reels obtenus en cuve d'éssai au voisinage des deux types de sources utilisées :

étinceleur et piézoélectrique.

C.3.5 Simulation simple de la propagation d'un pulse dans un milieu atténuant

Nous nous limitons au cas d'une onde plane se propageant dans un milieu

atténuant a Q indépendant de la fréquence et dans des hypothéses de linéarité.

Soit V la vitesse de propagation dans le milieu. Soit S(t, O) le pulse
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l considere. Sa transformee de Fourier s'ecrit : A partir de cette relation, il devient possible de représenter un milieu
( atténuant par substitution de la vitesse traditionnelle V par une vitesse complexe : '

~ +co ;
| S(w, O) = [ S(t) e” @t 4
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Dans une hypothése de linéarité, on traitera chaque composante spectrale ‘1

indépendamment. On obtient a une distance d :

ol w représente une pulsation de référence pour laquelle la vitesse "de

o

S(w, d) = S(w, O). e'lk*d phase" (partie réelle de la vitesse complexe vaut la vitesse "vraie" du milieu V.

11 ' C représente la vitesse de phase. itératif, les résultats obtenus montrent des décalages de temps significatifs, il est donc
|
i
[
|

|
‘ ~
: ou s ‘ Le choix de cette fréquence de référence est trés important pour la qualité ,
i! de la simulation. En effet, pour un signal a bande limitée entre f, et f,, une fréquence .I?
* !
|- k' est le nombre d'onde complexe qui devra représenter le déphasage et de référence trés supérieure a f, impliquera un retard du signal important par rapport I '
" I'atténuation dds a la propagation. a son temps d'arrivée théorique pour de faibles valeurs de Q. Une fréquence de |
\ référence inférieure a f, conduira a un résultat non causal. La meilleure solution |
| Un probleme zpparaft alors dans la définition de k, car il est évident que la correspondra au cas causal et a la dispersicr minimale. Pour celé., il faut; danschaque
' definition brutale du type % = iZSV conduit a des solutions qui violeront le principe situation donnée et quand le signal est a bande limitée, choisir la fréquence de
T'l de causalité. En effet, quand on parle de la vitesse d'un milieu réel, on fait référence référence comme la limite supérieure de la bande passante. Dans les cas qui nous
implicitement a une vitesse de groupe (de transport de l'énergie). Dans un milieu intéressent, les phénoménes d'atténuation sont importants ; ce qui signifie que le
‘
| atténuant, ou le signal change de forme, vitesse de groupe et vitesse de phase (c = k/y ) spectre du signal change de maniére trés significative. Aussi, par une seule operation ;
j sont différentes méme dans leur partie réelle. Futterman (1962) a montré que de filtrage, c'est-a-dire en utilisant une seule loi de dispersion, il n'est pas possible de
| l'atténuation se traduit toujours par un phénomene de dipersion. Azimi et al. (1968) ont simuler raisonnablement la propagation d'un pulse en garantissant causalité et disper-
i donné une équation approximative de la dispersion sous la forme : sion minimale. La solution que ﬁous proposons consiste donc en une propagation
! itérative. Aprés chaque pas de distance, i.e. aprés une faible variation de la forme du |
‘i' S(“‘f])_ 1 + l In (‘3"1) spectre une nouvelle loi de dispersion est calculée. Avec les fonctions-sources que nous i
- W)t W W) o o |
‘ avons utilisées, les temps d'arrivée du pulse correspondent trés précisement aux temps |
| ou ¢ d'arrivée calculé pour la vitesse vraie du milieu. Notons qu'en l'absence de ce processus |
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difficile de croire que le signal obtenu correspond bien a la distance voulue. Il ne s'agit
pas ici de discuter des points de détail sans importance car, contrairement a ce que
prétend la rumeur publique, un décalage global de la courbe de dispersion déforme

effectivement le résultat et conduit a des temps de montée erronés.

C. 3.6 Cas d'une source de type étinceleur

Il a été procédé a un enregistrement de pression a proximité immédiate de la
source dans une cuve remplie d'eau. On dispose donc d'un signal source réaliste qui est
présenté en figure C.3.3. En supposant un milieu de vitesse V = 2 000 m/s et de facteur
de qualité Q = 30, le signal apres propagation a été calculé a des distances entre 0.5

et 20 m avec un pas de 0.5 metre. Les résultats aux distances 2.4, 3.5, 5, 6, 10 et 11

"metres sont présentés en figure C.3.3. Les signaux sont représentés en temps reduit

suivant la vitesse absolue du milieu. Le début du signal est caractérisé par une grande
stabilité et une évolution simple avec la distance : élargissement de l'arche. Le temps
de montée a €té mesuré pour toutes les distances et le graphe T en fonction de t/Q a
éte trace (Figure C.3.4). La relatlon est linéaire. Avec ce type de source, l'utilisation

de T oour la mesure de Q s'avere a priori trés possible. La loi déduite de nos résultats

est :

T =0.23t/Q + T,

G 32 7 Cas d'une source piézo-électrique

Les mémes calculs ont été faits dans le cas d'une source piézo-électrique. Le

signal source enregistré en cuve a été propagé aux mémes distances que précédeinment

dans un milieu analogue. Les mesures de T en fonction de t/Q sont présentées en figure
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C:3.5. La relation est cette fois beaucoup plus complexe. On observe une linéarité sur
de petits domaines de t/Q. La relation est donc linéaire par morceaux et discontinue.
Ce phénomene curieux qui n'en est pas pour autant quantique est peut-&tre a l'origine
de la grande diversité des constantes de proportionnalité C trouvées dans la littérature.
Pour comprendre les raisons de cette complexité, quelques signaux calculés et la
fonction source ont été portés en regard de la courbe T= f(t/Q) (Figure C.3.5). La
courbe présente deux types d'irrégularités dlies a deux causes différentes. La premiere
vers t/Q = 93 Us : discontinuité et changement de pente et la deuxieme vers t/Q =
175 us : simple changemer;t de pente. Dans le premier cas, entre 5 et 6 metres, les
signaux s'appauvrissant en hautes fréquences, le maximum absolu se reporte vers un

précédent maximum relatif correspondant a la forme basse fréquence du signal.

Dans le deuxieme cas, qui correspond a la transition des signaux entre 10 et
11 metres, la modification de forme est moins spectaculaire que dans le cas précédent.
Le maximum devenu secondaire entre 5 et 6 metres, a disparu en tant que tel a 8
metres. Par contre, subsiste toujours dans le signal une trace de sa présence concréti-
sée par une rupture de pente dans la montée. Jusqu'a 10 metres, la variation de T avec
la distance est principalement liée a la disparition de cette bosse. Aprés 1l metres,
cette disparition étant achévée, le temps de montée traduit simplement |'élargissement

d'un pulse de forme simple.

Bien que l'atténuation cause une érosion continue des hautes fréquences,
I'évolution d'un parameétre de forme comme le temps de montée s'avere discontinue.
Cette caractéristique rend a priori impossible une mesure correcte de Q a partir du

temps de montée. Cependant, un filtrage adéquat peut permettre, comme nous allons le

voir d'obtenir une relation T= f(t/Q) linéaire.
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montré plus haut présente de nombreux avantages. Il est intéressant de noter que

'application d'un filtrage préalable ne nuit pas a la sensibilité de T a l'atténuation.

Dans les applications de génie civil, cette technique peut &tre entiérement
automatisée sur le terrain et permettre des tomographies en facteur de qualité presque
en temps réel. Par ailleurs, dans la mesure ol l'on dispose de sources suffisamment

puissantes, une méme approche peut &tre envisagée a des échelles trés différentes.
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Conclusion géneérale :

L'objet de ce travail en trois parties se résume sans originalité de la maniére
suivante : se donner les outils théoriques nécessaires a l'approche des problémes qui
intéressent le géophysicien, utiliser ces outils pour une meilleure compréhension des
phénomenes physiques en cause et en dégager des conclusions tant qualitatives que
quantitative pour finalement, a partir de données expérimentales et a la lumiére des
résultats theéoriques dégagés, tenter d'apporter une modeste contribution a la c'cnnnais-
sance des structures et des caractéristiques physiques de la terre. Pour le sismologue,
une meilleure analyse des données passe par l'améllora‘;ion des techniques de simulation
de la propagation des ondes élastiques dans la terre. De nombreux chercheurs, utilisant
des approches trés différentes travaillent dans ce sens. Chacun apporte ainsi une
contribution complémentaire de celle des autres. En effet il n'y a pas a l'heure actuelle
pour lé calcul de sismogrammes synthétiques une méthode définitivement supérieure.
Suivant le type de milieu, la gamme de fréquence considérée et surtout le genre
d'interprétation qui nécessite la modélisation, le choix se portera sur une technique ou
sur une autre. La méthode de représentation discrete des champs d'onde présente, pour
des modeles de milieux stratifiés de grands avantages pour la simulation de la totalité
du sismogramme. Cette méthode permet des études des propriétés énergéﬂques des

ondes.

La complexité tangible des milieux géologiques et le raffinement des
interprétations sismologiques conduisent aujourd'hui a tenter de généraliser les métho-
des de simulation aux cas de milieux a géométrie -irréguliere. Nous avons donc
développé l'extension de la méthode des nombres d'onde discrets pour des modeles

incluant des interfaces irrégulieres ou des corps diffractants.
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Ceci a été réalisé dans le contexte des méthodes d'intégrales de frontiere
c'est-a-dire suivant une approche qui consiste 2 représenter les champs diffractés par le
rayonnement d'une distribution de forces le long des frontieres irrégulieres. Cette
distribution est déterminée dans le domaine fréquentiel et aprés discrétisation des
interfaces, a partir des conditions aux limites sur la frontiére. Cette technique,
appliquée d'abord au cas bidimensionnel des ondes SH, nous a permis de calculer des
sismogrammes synthétiques produits par une force dans un demi-espace contenant une
interface irréguliere. Tous les types d'ondes (réfléchies, réfléchies multiples, réfractées,
onde conique) sont présents dans la solution. En outre, la validité de cette technique
n'est conditionnée a priori ni par une forme particuliére de l'interface ni par la gamme

de fréquence considérée.

Pour se rapprocher de la réalité géologique il est nécéssaire de pouvoir
rendre compte de la nature généralement localement stratifiée des matériaux terres-
tres. La technique qui a été développée dans le cas le plus simple peut &tre utilisée
dans des modéles incluant de nombreuses couches planes. La résolution numériqué des
conditions aux limites se fera alors sur des frontiéres entre régions a stratification
plane. Tous les phénomeénes liés aux stratifications seront implicitement pris en compte
par l'utilisation, pour ['écriture des conditions aux limites et le calcul des champs
diffractés, des fonctions de Green associées a chaque domaine stratifié. Les solutions
ainsi obtenues vérifient bien le théoréme de réciprocité. Des simulations de profils
sismiques verticaux et de profils de sismique réflexion ont montré des exemples ou les
phénomeénes de diffraction sur une structure irréguliére jouent un réle prépondérant. Ce
type de solution est particulierement bien adaptée pour simuler quantitativement des
phénomenes comme l'existence d'une zone d'ombre, la diffraction par un coin ou la
propagation d'ondes coniques dans un milieu complexe. C'est pour des probléemes de

grande extension spatiale ou l'on a a traiter des zones irrégulieres de dimensions

kY
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limitées dans un milieu globalement stratifié horizontalement (ce qui est souvent le cas
en sismologie) que cette approche présente le plus grand intérét sur le plan numérique.
Le passage au cas des ondes P et SV résulte en un alourdissement de la formulation et
en une plus grande sensibilité des solutions a la discrétisation des inierfaces au travers
de la polarisation. Tout en conservant les avantages de la méthode des nombres discrets
originelle (représentation exacte des sources, prise en compte de milieux acoustiques
visco-élastiques en poreux), 'outil de calcul qui a été développé permet d'envisager une
prise en compte plus réaliste du milieu géologique pour l'étude quantitative d'un grand

nombre de problemes sismologiques.

Le calcul de sismogrammes synthétiques a permis de réaliser une étude de
I'excitation des ondes sismiques et de I'évolution de leurs caractéristiques avec la
distance épicentrale. L'étude de la radiation haute fréquence d'une fissure élémentaire
a montré le rdle explicatif prépondérant de la cinématique du front de rupture pour
I'interprétation de l'accélération du sol au voisinage d'un séisme. Il a été montré que
I'existence d'une limite haute-fréquence des mouvements du sol observés lors de
tremblements de terre peut &tre dle a une limite haute fréquence de I'émission de la
source. De récents travaux d'accélérométrie en puits (Archuleta 1986) semblent
attribuer l'existence de cette fréquence maximale a un effet de source. Ceci implique
que la cinématique de front de rupture est continue et que donc les modeles de rupture
parfaitement élastiques ne s'appliquent pas au cas des séismes, ce qui n'étonnera pas
les mécaniciens des roches. L'étude numeérique du rayonnement sismique d'un séisme de
faible magnitude a montré que les phénomenes de propagation dans les couches
superficielles pouvaient méme a faible distance épicentrale, perturber gravement la
signature spectrale de la source. Ceci est particulierement vrai dans le cas des
mouvements verticaux généralement utilisés pour les expériences de microsismicité.

Autour de 100 km pour les modeles de croite habituels, les sismogrammes sont deminés
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par la réflexion critique sur le Moho. Les ondes S réfléchies sur le Moho avec des
angles d'incidence plus grands que l'angle critique se voient totalement piegées dans la
cro(ite. Il résulte de ces multiples réflexions l'apparition, pour des distances épicentra-
les supérieures a 150 km, d'une phase associée a des grandes amplitudes : 1'onde Lg. Un
méme mécanisme régit la propagation de l'onde Pg. Mais, du fait qu'une onde P
incidente sur le Moho peut toujours donner lieu a une conversion en onde S du manteau,
I'onde Pg n'est que partiellement guidée dans la crolte. Les caractéristiques générales
observées des ondes Pg et Lg (vitesses de groupe, amplitudes relatives,...) sont
parfaitement simulées par le calcul dans un modéle simple de cro(ite terrestre. L'étude
théorique de la propagation et de l'excitation de ces ondes dans un milieu parfaitement
élastique a permis de mettre en évidence quelques propriétés simples qui s'avéreront
trés importantes pour l'utilisation pratique des enregistrements de ces phases. Qu'il
s'agisse de mesurer le facteur de qualité ou de remonter au spectre d'excitation a la
source il est trés important de connaftre les lois de décroissance géométrique de
I'amplitude de ces phases. Pour le centre de la France, nous avons Calculé les lois de
décroissance pour les ondes Pg et Lg. Ces lois sont indépendantes a la fois du
mécanisme a la source, de la profondeur du foyer et de la fréquence considérée dans la
bande 5-10 Hz. Cette propriété rend ces types d'ondes particuliérement adaptés aux
mesures d'atténuation entre stations pour des sources naturelles. L'excitation des ondes
Lg par des sources explosives est tres dépendante de la pi’ofondeur de la source et tout

particulierement de la proximité d'une interface.

Il est important de savoir quelle peut étre l'influence d'hétérogenéités
latérales sur la propagation des ondes Lg. Dans le cas de remontées (ou de plongement)
du Moho de géométries similaires a ce qui a €té suggeré pour le centre de la France, la
simulation numérique a montré que la zone irréguliere se traduisait par une certaine
désorganisation de la phase, mais sans pour cela que les caractéristiques de décrois-

sance de l'amplitude avec la distance épicentrale ne soient fondamentalement affec-

tées. Exprimé en termes de modes, ceci signifie que de telles variations de profondeur
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du Moho se traduisent par des conversions de modes principalement limitées a des
conversions entre modes de la crodte (i.e. dont les fonctions propres sont négligeables
dans le manteau). Par contre la présence d'un bassin sedimentaire est responsable, outre
d'effets locaux d'amplification, de I'apparition d'ondes de Love caractéristiques de la
couverture sédimentaire. Le bassin joue alors un rdle de source secondaire excitée par
le passage des ondes Lg. Les amplitudes observées de ces dernieres, une fois encore
sont peu affectées par la présence de l'irrégularité dés que I'observateur est éloigne de

celui-ci.

Connaissant les lois de décroissance géométrique des ondes Lg nous avons pu
obtenir simultanément une valeur moyenne du facteur de qualité des ondes S dans la
crc(ite et sa dépendancze fréquentielle, le spectre d'excitation a la source et une
réponse de station qui traduit les effets de sites d'origine géomorphologique. Ces
mesures ont été faites A partir d'un ensemble de données provenant de 18 séismes
enregistrés en 22 stations. Les données brutes de decroissance s'averent finalement en
trés bon accord avec les simulations numériques faites pour le modele de crofite
anélastique proposé. Cette étude montre que les spectres de sources peuvent étre
obtenus a partir des enregistrements a distance régionale et que la dispersion des
résultats obtenus n'est pas plus importante que celle observée lors de l'utilisation de
réseaux locaux. Les réponses de sites obtenues pour les différentes stations montrent
que ce parametre doit effectivement &tre pris en compte pour les études spectrales.
Dans une hypothése d'homogénéité régionale du facteur de qualité nos résultats

indiquent une tendance a l'augmentation de QS avec la profondeur.

En admettant que nous disposions d'une définition statistiquement suffisante
des réponses de stations et des spectres & l'épicentre des séismes, nous avons utilisé
une technique de reconstruction simple pour évaluer la repartition spectrale lissée du

facteur de qualité des ondes S dans la crofite pour le cenire de la France. A partir d'un

ensemble de données cohérent (exclusivement des ondes Lg) nous avons pu mettre en
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évidence les corrélations trés nettes existant entre le facteur de qualité local et sa
dépendance fréquentielle d'une part et les caractéristiques tectoniques de la région
considérée d'autre part. En effet les résultats obtenus montrent que dans les zones
d'activité tectonique liée A l'orogéneése alpine l'atténuation anélastique est dominée par
les phénomenes de diffraction (scattering) tandis que dans la partie non deformée du
bouclier hercynien, l'atténuation intrinséque (Q fort avec faible dépendance fréquentiel-
le) joue sans doute un réle important. Cette approche permet donc une cartographie de
'activité tectonique. Dans la mesure ou l'on a montré qu'il existe de fortes variations
latérales de l'atténuation, il semble naturel que dans le futur la prise en compte de
cette distribution permette d'augmenter encore sensiblement l'inversion des caractéris-
tiques spectrales des séismes. Enfin il sera toujours nécessaire d'améliorer les techni-
ques de simulation numérique car dans le cadre de telles études expérimentales, les
sismogrammes synthétiques permettent de tester des hypothéses dont les implications
ne sauraient &tre évaluées intuitivement ou de maniére tres approximative.

Pareillement, les problémes d'interprétation en géophysique de prospection
font souvent appel comme nous l'avons vu a la compréhension de phénomenes de
propagation d'onde dans des milieux complexes qu'il serait bien difficile de décrire sans
utiliser les ressources de la simulation numérique. Le développement méthodologique
doit &tre poursuivi et cela simultanément dans différentes directions pour que le travail
commun fait en sismologie théorique puisse offrir des outils pratiques qui permettront
une meilleure utilisation pour tous des masses énormes de données que nous réservent
les systemes d'acquisition numérique. C'est probablement le lot du chercheur que de

toujours voir infiniment plus de travail devant lui qu'il ne peut en laisser derriere lui.
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RESUIME

& La technique de caleul de sismogrammes synthétigues
par représentation discréte des champs d'cndes a été étendue
aux cas de milieux cemportant des couches d'épaisseur variant
latéralement ou des corps diffractants. La méthode employée
repose sur une discrétisation des frontieres et une linéarisation
des équations integrales traduisant les conditions aux limites en
toute généralité. Ceite technigue reste valable quelgue soient
la forme des interfaces et la samme de fréquence considérées.
Cette approche a été appliquée dans le cas des ondes SH et dans
| le cas élastique (P-SV). Elle permet en particulier de traiter des
problémes d'interfaces quelcongues entre des milieux stratifids

plans de maniére trés efficace. Le cas de profils de sismique

(de surface et orofils verticaux) a proximité d’un déme dans un

empilement de couches sédimentaires a pu étre simulé, Le calcul

de sismogrammes synthétiques a permis d’étudier les caracté-

ristigues du rayonnement sismigue produit par une source

naturelle depuis la zone épicentrale jusqu’a plusieurs centaines

de kilometres de distance. |l a ainsi été examiné les conditions

d'émission des ondes par une fissure étenduge. Les mécanismes

| ! de propagation et d’atténuation des phases sismiques régionales
Pg et Lg ont été étudiés ainsi que les différents effets que

produisent sur ces ondes les variations de profondeur et de

mécanisme de |la source, Les ondes Pg et Lg s'‘avérent étre des

ondes respectivement partiellement et totalement guidées dans ‘

la crodte, L'amplitude produite en surface par l'onde Lg est »

'peu sensible & la présence de variations locales de |"épaisseur {

.

%

de la crofite ou de la couche sédimentaire. A partir d'enregis-

trements courte-période, I'atténuation dans la crote du centre

de la France a été etudiée, Les résultats obtenus montrent une

‘ claire dépendance fréquentielle du facteur de qualité, La répar-

. tition géographique de ce dernier est trés corrélée avec les
caractéristiques geologigues locales. ’

| MOTS-CLES

Sismologie ; Sismogrammes synthétiques ; Diffraction : Prospection
sismique ; Atténuation des ondes ; Massif Central ; Phases sismigues
régionales,






