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Résumeé

La structure lithosphérique profonde a été étudiée dans deux zones de conver-
gence: la zone de subduction de la mer Egée et la zone de collision en Iran. Pour
obtenir des contraintes sur la structure lithosphérique, nous avons analysé des
ondes de surface enregistrées sur des réseaux temporaires large-bande installés
dans ces zones.

‘Dans la mer Egée, les quatre coupes de vitesse des ondes S obtenues montrent
une anomalie de vitesse rapide associée au slab subductant. Une anomalie de
vitesse lente de 4% est observée dans la partie nord de la région, & 100-150 km de
profondeur. La position de cette anomalie correspond & une zone de déformation
rapide en surface, qui semble étre liée & des processus profonds dans le manteau.

Dans la deuxieme zone d’étude, nous avons constaté des vitesses lentes et une
lithosphere amincie sous I'Iran central. Ces résultats peuvent étre expliqués par

une remontée de 'asthénosphére et 1’érosion thermique de la lithosphére dans

cette région.




Abstract

The deep structure of the lithosphere is investigated in two convergent zones:
the Aegean subduction zone and the collision zone in Iran. To obtain constraints
on the lithospheric structure, the surface waves recorded by temporary broadband
stations located in theses regions are analysed.

In the Aegean Sea, four S-wave velocity cross-sections show a high velocity
anomaly associated to the subducting slab. In the northern part of the region a
large low velocity anomaly is observed at é. depth of 100-150 km. Its size, combi-
ned with its location immediately below the area of intense surface deformatioﬁ,
support a model of a distributed deformation of the upper mantle in this parti-
cular area.

In the second region of study, we observed low velocities and a thinned lithos-

phere beneath central Iran. These results can be explained by an astenospheric

flow and a thermal erosion of the lithosphere.
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Introduction

Les concepts de la théorie de la tectonique des plaques fournissent aujourd’hui
un modele unificateur expliquant les grands phénomeénes géologiques qui affectent
notre plancte. Cette théorie propose que les déformations de la lithosphere sont
reliées aux forces internes de la terre et que ces déformations se traduisent par le
découpage de la lithosphere en un certain nombre de plaques rigides qui bougent
les unes par rapport aux autres en glissant sur ’asthénosphere. Dans le cadre de
cette théorie, deux mécanismes extrémes peuvent étre rencontrés dans les zones de
convergence entre les plaques: la subduction, pour laquelle une plaque océanique
s’enfonce sous P’autre plaque (océanique ou continentale), et la collision, qui im-

plique la convergence de deux plaques continentales.

Bien que la théorie de la tectonique des plaques apporte une description
générale des processus géophysiques de la Terre, il existe encore un grand nombre
de questions qui ne sont pas expliquées par cette théorie. Comment fonctionne
I'initiation de la subduction? Quels sont les mécanismes d’ouverture des bas-
sins d’arriére-arc associés a la subduction? Comment se déroule le passage de
la subduction & la collision? D’autres questions, comme par exemple la forma-
tion des chaines de montagne, s’aveérent beaucoup plus complexes que la théorie
ne le prédit. Ces questions concernent en particulier les interactions entre la li-
thosphere et I’asthénospheére: par exemple, le role du manteau dans la formation

et le soutien des hauts plateaux et des chaines de montagnes. Finalement, I'origine

méme du mécanisme de la tectonique des plaques n’est pas encore entierement
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compris. Est-ce que les zones de subduction jouent un réle prépondérant dans
le systéeme convectif du manteau? Quels sont d’autres mécanismes possibles de
cette convection?

La plupart des méthodes géophysiques dont nous disposons actuellement (me-

. sures GPS, sismicité, mécanismes au foyer) sont lides & la surface de la Terre. Or,
les phénomenes observés & la surface ne sont souvent que les conséquences de
processus plus profonds. Il est donc indispensable de compléter ces observations
par des études de la structure profonde de la Terre. Les méthodes de tomographie
sismique sont particulicrement adaptées & ces objectifs. Dans les zones de subduc-
tion, des images tomographiques récentes montrent des anomalies de vitesses ra-
pides, extrémement profondes, dans le prolongement des plans de Wadati-Benioff.
Dans certains cas, on pense méme que les anomalies arrivent jusqu’a la base du
manteau. Ces images évoquent le role important des zones de subduction dans la
tectonique des plaques.

Les méthodes tomographiques par ondes de volume sont les premieéres mé-
thodes utilisées pour les études 3D régionales. Elles permettent d’obtenir les va-
riations de vitesses des ondes P et .S dans le manteau. L’inconvénient de ces
méthodes est que le modele de référence en vitesses absolues reste inconnu. Les
vitesses absolues sont mieux contraintes par la tomographie locale en ondes de
volume. Par contre, la résolution de cette méthode est limitée par le nombre et
la profondeur des séismes locaux utilisés.

* Les vitesses absolues peuvent étre obtenues par des méthodes tomographiques
basées sur les ondes de surface. Le développement de ces méthodes est associé
a Papparition des réseaux sismiques large-bande temporaires et permanents. En
combinant les mesures de vitesses de phase et./ou de groupe entre les stations du
réseau, nous pouvons obtenir la structure 3D sous le réseau en termes de vitesses
des ondes S.

En revanche, 'utilisation d’ondes de surface nécessite un traitement de données

particulierement difficile et souvent manuel. Ces difficultés sont principalement

15

lides & la sensibilité au bruit des ondes de surface. Ce probléme est encore accentué
dans le cas de mesures de vitesses de phase avec des réseaux de petite ouverture,
ol le bruit diminue considérabléement la ressemblance des signaux entre les sta-
tions du réseau. Dans ce cas, les mesures de vitesses de phase deviennent impos-
sibles. Une autre difficulté vient du fait que les rais sismiques peuvent étre déviés
par rapport au grand cercle si 'onde traverse des structures hétérogenes sur son
chemin, entre la source et le réseau. Ce phénomene peut étre a l'origine d’erreurs
importantes dans les mesures de vitesses de phase. Il est donc indispensable de
prendre en compte les écarts des ondes de surface au grand cercle.

L’ensemble des méthodes développées récemment propose un traitement spé-
cifique de données pour obtenir les mesures‘ précises des vitesses de phase. Dans
notre étude, nous avons appliqué ce traitement aux données de réseaux sismiques

temporaires large-bande dans deux zones de convergence:

— la zone de subduction de la mer Egée, ou la plaque africaine plonge sous la
plaque eurasienne;

— la zone de collision entre les plaques arabique et eurasienne en Iran.

Dans le premier cas, nous avons effectué la tomographie en ondes de surface
dans le bassin de la mer Egée. Nous avons obtenu une image de la structure
lithosphérique en vitesses des ondes S dans cette région. Pour la seconde zone
d’étude, la. géométrie du réseau installé ne permet pas d’obtenir des images to-
mographiques 3D. Nous avons donc séparé les stations en deux mini-réseaux
correspondant & deux plaques convergentes. Par inversion des courbes de disper-
sion mesurées sur ces mini-réseaux, nous avons obtenu la structure en vitesses
des ondes S associées a chacune des plaques convergentes, des deux cotés de la

zone de suture.

Les études, basées sur 'analyse des courbes de dispersion des ondes de surface,

0

nécessitent une inversion de ces courbes en modeéles de vitesses des ondes S. Les

modeles issus de cette inversion dépendent fortement du modele de départ et des
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connaissances a priori sur la structure profonde, utilisées dans ce modele. Pour
améliorer le résultat de I'inversion et pour explorer tous les modeles possibles,
nous avons développé une nouvelle méthode d’inversion par gradients, qui prend
en Conipte la variation continue des vitesses dans le manteau. Cette méthode 2
6été appliquée dans nos études en Iran.

Le premier chapitre de ce mémoire décrit le cadre général de cette étude. T
présente notamment les connaissances actuelles sur la géodynamique des zones
de convergence. Nous commengons par une description des zones de subduc-
tion, leurs morphologie et caractéristiques principales. Nous présentons également
I'évolution et la déformation du slab plongeant en fonction de la profondeur ainsi
que leurs effets sur la dynamique des zones de subduction observée en surface. A
la fin du premier chapitre, nous décrivons les étapes du passage entre la subduc-
tion et la collision continentale et les offets associés & ce processus.

Puisque ce travail est entidrement basé sur I'analyse des ondes de surface,
nous rappelons dans le deuxieme chapitre les propriétés essentielles de ces ondes.
Nous expliquons ensuite comment les ondes de surface peuvent étre utilisées
pour I'étude tridimensionnelle de la Terre, & ’aide de la tomographie sismique.
Nous faisons un point sur les méthodes tomographiques qui existent actuellement,
ainsi que sur les méthodes permettant d’estimer la résolution. Finalement, nous
présentons les techniques d’inversion des courbes de dispersion pour déterminer
les modeles lithosphériques.

Le chapitre trois décrit I’ensemble des méthodes de traitement du signal uti-
lisées pour obtenir les mesures de vitesses de phase. Dans cette étude, une atten-
tion particuliere est portée sur le filtrage temps-fréquence et Panalyse de résean

pour améliorer les mesures de vitesses de phase interstation classiques. Nous
passons ensuite a la description détaillée de la méthode tomographique de Ya-
novskaya & Ditmar, que nous avons appliqué & notre étude du bassin de la mer

Egée. Nous décrivons également I’inversion stochastique de Mente-Carlo permet-

tant d’obtenir un ensemble de modéles possibles en vitesses des ondes S. Enfin,

17

nous présentons la méthode d’inversion stochastique par gradients que nous avons
développée pour prendre en compte la continuité des variations de vitesse dans
le manteau.

Le quatrieme chapitre a pour objet I’étude de la mer Egée par tomographie
en ondes de surface. Nous présentons le modele tridimensionnel en vi’pesses des
ondes S dans cette région. Les anomalies de vitesse obtenues sont reliées & des
structures tectoniques majeures. L’inversion des courbes de dispersion des ondes
de Rayleigh et de Love nous a permis d’analyser 'anisotropie verticale dans la
mer Egée. Ces résultats ont donné lieu & un article soumis a Geophysical Journal
International.

Le chapitre cinq présente nos résultats sur la structure lithosphérique en Iran,
dans la zone de convergence entre I’Arabie et I’Eu_rasie. L’analyse des courbes
de &spersion mesurées sur deux mini-réseaux installés dans le Zagros et 2 Iran
central nous a permis d’obtenir les modeéles lithosphériques des deux cotés de
la zone de suture. En comparant ces deux modeles, nous avons pu faire le choix
entre deux hypotheses possibles expliquant ’anomalie de vitesse lente sous 'Iran,

proposées par d’autres auteurs.
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Chapitre 1

Géodynamique des zones de

convergence

Apparue au début des années 1960, la théorie de la tectonique des plaques
a pu fournir le cadre scientifique adéquat pour comprendre le volcanisme et la
sismicité naturelle de notre planéte. D’apres cette théorie, la surface de la Terre est
divisée en un nombre limité de plaques lithosphériques. Les zones de convergence
entre les plaques représentent un intérét particulier parce qu’elles sont reconnues
comme étant I'un des moteurs principaux de la tectonique des plaques (Orowan
1965 ; Elsasser 1969, 1971 ; Forsyth & Uyeda 1975; Jolivet & Nataf 1998). Dans
cette étude, nous nous concentrons sur deux zones de convergence qui se trouvent

& des stades différents de leur évolution.

La premiére zone est le bassin de la mer Egée, ou la plaque Africaine subducte
sous la plaque Eurasienne. La subduction se trouve & un stade avancé, avec une
longueur du plan de Bénioff de 280 km (Papazachos et al. 2000). Des images to-
mographiques récentes (Spakman et al. 1988 ; Spakman et al. 1993 ; Piromallo &
Morel}i 2003) montrent des anomalies de vitesse rapide, extrémement profondes,
allant jusqu’a 1400 km de profondeur dans cette région. Cette zone de subduc-

tion est associée au régime général d’extension trés rapide dans la mer Egée et
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Pouverture des bassins d’arri¢re-arc (McClusky et al. 2000).

La deuxiéme zone de convergence est la zone de collision de Zagros, ou la
plaque Arabie est entrée en collision avec la plaque Eurasie il y a 5 Ma, suite

;

a la fermeture de Pancien océan Néotéthys. La chaine de Zagros est une des
chaines de montagne les plus jeunes de la Terre. C’est un lieu privilégié pour
¢tudier les mécanismes de formation des chaines de montagnes. Cette région
subit un régime compressif, associé & un magmatisme syn- et post-orogénique
(Berberian & King 1981). Ce phénoméne permet de supposer le détachement du
slab océanique téthysien et Pamincissement de la lithosphére sous I'Iran.

- Pour mieux comprendre le contexte géodynamique des zones de convergence,
nous rappelons d’abord dans ce chapitre les caractéristiques principales de ces
zones. Puisque 'expression de la convergence a la surface est gouvernée par la
géodynamique du slab en profondeur, nous présentons également les différentes
¢tapes de la déformation du slab plongeant et les effets associés & cette déformation.
Finalement, nous discutons en détail le passage de la subduction & la collision et

le devenir du slab (break-off, délamination).

1.1 La subduction

Dans certaines zones de convergence, on observe le phénomeéne de la sub-
duction: une plaque océanique plonge alors sous une autre plaque océanique ou
continentale. La subduction caractérise essenticllernent les plaques océaniques

?
plus denses que le manteau asthénosphérique. La lithosphére continentale est au

contraire légere et est rarement engloutie dans le manteau

1.1.1 Caractéristiques de la subduction

La morphologie généralisée d’ i
p gle genéralisée d’une zone de subduction est présentée sur la fi-

ure 1.1. 5
gure 1.1. Toutes les composantes de ce schéma ne sont pas toujours présentes

1.1. LA SUBDUCTION 21

dans les systemes réels (Uyeda & Kanamori 1979). La plaque océanique plonge
dans la manteau supérieur au niveau de la fosse (“trench”). La distribution
géométrique des séismes matérialise le plongement d'une portion rigide de li-
thosphére & lintérieur du manteau, plus chaud et ductile, le long du plan de
Bénioff.

Volcanicarc  Sedimentaryarc  Subduction complex Bulge

Remnant arc i
Forearcbasin Trench |

Marginal basin

Fic. 1.1 — Morphologie d’une zone de subduction, d’aprés Kearey & Vine (1992).

Au contact des deux plaques, accumulation de sédiments entraine ia for-
mation d’un prisme d’accrétion (noté “subduction complex” dans la figure). Le
bassin avant arc (“forearc basin”) se trouve immédiatement derriere le prisme
d’accrétion. Clest une région plate, couverte de sédiments. Les zones de subduc-
tion sont associées & Iactivité magmatique qui crée des arcs insulaires, d’origine
volcanique (“volcanic arc” et “sedimentary arc”). A DParriere des arcs insulaires
on observe souvent la présence d’un arricre-arc (“back-arc” ou “remnant arc”).
Entre P’arc insulaire et I’arriére-arc se trouve un bassin marginal d’arriere-arc
(“back-arc basin” ou “marginal basin”).

Dans la plupart des cas, le systeme d’arcs volcaniques créé par la subduction a
une forme convexe orientée vers la plaque océanique plongeante. Ce phénomene

résulte d'une conséquence naturelle du plongement d’un panneau rigide dans

une sphére. La forme arquée est donc suggérée comme provenant de la courbure
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22 CHAPITRE 1. GEODYNAMI QUE DES ZONES DE CONVERGENCE

d’une sphére qu’on écrase. Certaines zones de subduction ne éont pas arquées
lorsqu’elles plongent sous le continent adjacent (cas de I’Amerique du Sud). Dans
ce cas, la forme de la subduction est imposée par la géométrie de la marge conti-
nentale. Cette forme peut étre gardée méme si la zoné de subduction recule du

continent avec le ’ S ' ili
avec le temps. D’autres zones de subduction rectilignes, comme la fosse

de Tonga, nécessitent une autre explication.

Les zones de subduction se caractérisent par une distribution trés particuliere
des flux de chaleur: flux faible au voisinage de la fosse et flux élevé associé &
'arc magmatique. La présence d'un flux faible au droit de la fosse s’interprete
par la subduction de la lithosphére océanique froide. Cette derniére reste froide
parce que la vitesse a laquelle elle s’enfonce est trop importante pour qu’elle
buisse atteindre I'équilibre thermique avec son environnement. En revanche, le

Henill vl et Alssiscsc s , :
flux élevé reflete 'ascension et accumulation des magmas 4 la base de la crofite

de la plaque chevauchante.

1.1.2  Formation de P’arc volcanique

L’augmentation de température et de pression dans la Terre avec la profon-
deur induit des transformations minéralogiques dans les roches du slab. Celles-ci
changent de phase et se déshydratent. L’eau provenant de la déshydratation des
roches de la plaque plongeante crée une fusion partielle dans le manteau avoisi-
nant, au-dessus du plan de Bénioff. Le magma léger remonte é la surface. Ainsi,
les zones de subduction sont le siege d’une importante activité magmatique qui
est & Porigine de la formation des arcs insulaires. L’arc insulaire est en général
constitué de deux parties: ’arc sédimentaire, externe et Iarc volcanique, interne
(figure 1.1). La zone de fusion partielle (“mantle wedge”) se caractérise par des

vitesses lentes des ondes P et S et de petites valeurs de @) (Sato et al. 1998

Tsumura et al. 2000; Zhao et al. 2000 ; Nakajima et al. 2001).
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1.1.3 Dynamique de Parriére-arc: quel mécanisme?

Les zones de subduction sont souvent associées a l'ouverture de bassins d’arriére-
arc. Dans ce cas, la plaque chevauchante est affectée par I'extension, se traduisant
par 'amincissement de la crofite. Cette extension est reliée généralement au re-
cul de la zone de subduction dans la direction de la plaque plongeante et a la
courbure prononcée du systéeme d’arcs volcaniques. Des bassins d’arriére-arc se
sont ouverts a plusicurs reprises dans la région méditerranéenne (e.g. Royden
1993a,b ; Mantovani et al. 1997) et dans certaines zones de subduction du Paci-
fique et de I’Atlantique (Karig 1971 ; Uyeda & Kanamori 1979 ; Taylor & Karner
1983). Dans d’autres zones de subduction, comme I’Amérique du Sud et Java, les

bassins d’arriére-arc ne se sont pas ouverts.

Le mécanisme de Pouverture des bassins d’arriere-arc est encore mal compris
et débattu dans la littérature (Uyeda & Kanamori 1979 ; Taylor & Karner 1983 ;
Mantovani et al. 1997 ; Flower et al. 2001). Nous présentons ici quatre mécanismes
principaux : “slab pull”, “corner flow”, “sea anchor” et “extrusion ﬁlodel” (figure
1.2). |

Le modele “slab pull” (figure 1.2a) explique I'ouverture de I’arriere-arc par la
force de traction du slab, dont 'origine est le contraste de densité entre lithosphére
et asthénosphére (Molnar & Atwater 1978; Dewey 1980; Malinverno & Ryan
1986 ; Royden 1993a,b). Cette force serait responsable du recul de la subduction
et de la création de déformations extensives dans la plaque chevauchante. En
effet, ce modele suppose 'existence d'une force de “succion” du slab, appliquée &
la plaque chevauchante et causée par la traction du slab (Kearley & Vine 1992).
Les modélisations analogiques et numériques (Chemenda 1993 ; Pacanovsky et
al. 1999) montrent que les tensions associées & cette force sont de I'ordre de 4-50
MPa, tandis que les tensions nécessaires pour déformer la lithosphére intacte sont
de 1’01:dro de 200-260 MPa. pour la lithosphére océanique (Scholz & Campos 1995 ;
Mueller et al. 1996) et 100-200 MPa pour la lithosphére continentale (Dunbar &
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Sawyer 1989 ; Fadaie & Ranalli 1990 ; Okaya et al. 1996).
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Fia. 1.2 — Quatre mécanismes principaur d’ouverture du bassin d’arriére-arc,
e 1 .
modifié d’aprés Mantovani et al. (2001b). (a) slab pull ; (b) corner flow; (c) sea

anchor et (d) extrusion model.

Le mécanisme “corner flow” (figure 1.2b) explique I'extension arriére-arc par
un effet de la convection dans le coin asthénosphérique (“mantle wedge”) situé au
dessus du slab (Toksdz & Hsui 1978 ; Jurdy & Stefanick 1983 ; Rodkin & Rodnikov
1996). -Ce processus est causé par deux types de forces. La premiere force est
I'entrainement visqueux a la base du manteau lithosphérique. La deuxiéme est
une force gravitationnelle au niveau de la surrection de la lithosphére continentale,
créée par le plume vertical de la convection. Tokséz & Hsui (1978) proposent que
le plume de convection se trouve & 250-300 km de ’arc volcanique. Ce résultat
n’est pas tout & fait compatible avec les distances observées entre I’arc volcanique
et le centre de la zone de 1'extension, qui sbﬁt généralement de ordre de 100-150

km (Taylor & Karner 1983). Comme dans le cas précédent, les tensions associées

a ces forces sont trop petites (10-15 MPa) pour expliquer ’extension arriére-arc
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(Toksoz & Hsui 1978 ; Jurdy & Stefanik 1983).

Le troisitme modéle “sea anchor” (figure 1.2c) pi‘opose que la déformation de
Parriere-arc résulte du mouvement de la plaque chevauchante vers le continent.
Au méme temps, la plaque océanique est retenue par les forces de résistance vis-
queuses de 'asthénosphére. L’application de ces deux forces produit I'extension
du bassin d’arriere-arc (Scholz & Campos 1995). Scholz & Campos (1995) ont
estimé la force de “sea anchor” pour 29 zones de subduction dans l'océan Pa-
cifique. Ils trouvent que lés bassins d’arriére-arc ne s’ouvrent pas si cette force
est négative (dans ce cas, la subduction avance) ou positive mais avec une va-
leur inféricure & 2.2x10' N/m. Dans quatre zones de subduction, associées a
louverture active des bassins d’arriere-arc (Mariannes, Kermadec, Tonga et Hi-
kurangi), ils trouvent une valeur de cette force comprise entre 7.4 et 9.7x1012
N/m. Par contre, ce modele n’explique pas I’activité arriere-arc dans les zones
de subduction de Ryuku et New Hebrides, pour lesquelles cette force est presque
nulle.

Un modele alternatif (Tapponnier 1977; McCabe 1984 ; Tapponnier et al
1986 ; Mantovani et al. 1997) propose que 'extension arriére-arc ne soit pas reliée
directement a la subduction, mais réprésentc un effet latéral du processus d’ex-
trusion (figure 1.2d). L’intrusion oblique d'un corps rigide externe dans la zone de
subduction peut entrainer une déformation latérale de la fosse et, par conséquent,
le recul de la zone de subduction. Cette déformation est accommodée par I'ouver-
ture arriere-arc. Ce mécanisme est donc totalement gouverné par les conditions
appliquées aux bords de la zone de subduction. Ce mécanisme a été suggéré par
des modélisations numériques et analogiques (Tapponnier et al. 1982; Peltzer &
Tapponnier 1988 ; Ratschbacher et al. 1991 ; Faccenna et al. 1996 ; Mantovani et
al. 2000, 2001a). Par contre, 'application concrete de ce modele dans les zones
de subduction reste assez difficile & cause de la tectonique complexe de différents
éléments de ces zones dans 'espace et dans le temps.

La dynamique arriére-arc est donc un processus extrémement compliqué. Les




26 CHAPITRE 1. GEODYNAMIQUE DES ZONES DE CONVERGENCE

quatre types de mécanisme d’ouverture arriere-arc que nous avons présentés ne
prétendent pas expliquer totalement la variété des zones de subduction et 1’exis-
tence ou l'absence de bassins d’arriére-arc associés. En revanche, ces modeles

invoquent différentes forces impliquées dans la dynamique arriére-arc et leur im-

portance relative.

1.1.4 Types de subduction

Malgré les difficultés présentées dans la section précédente, les zones de sub-
duction sous-continentales sont traditionnellement subdivisées en deux types mor-
pholbgiques, suivant leur dynamique par rapport aux régions avoisinantes (Uyeda
& Kanamori 1979). Dans la premiére approximation, on considére que la différence
de dynamique dépend de la force de traction du slab, et done, de 'age de la
lithosphere océanique plongeante (Jolivet & Nataf 1998). Ces deux types de sub-
duction sont présentés dans la figure 1.3. D’autres facteurs peuvent aussi inter-
venir comme, par exemple, 'orientation du plan de subduction par rapport aux
courants mantelliques (Doglioni 1995 ; Collins 2003).

Dans le cas de la lithospheére 4gée et dense, on observe une subduction par gra-
vité, ot la plaque plonge sous son propre poids (subduction de type Mariannes).
Ce type de subduction se caractérise par:

— une fosse trés profonde qui recule ;

— un fort pendage du plan de Bénioff ;

— des séismes rares et relativement faibles.

Dans ce type de subduction, la zone de flexure-subduction recule et migre
vers l'océan. La plaque dense s’enfonce, mais sans migration horizontale. Cest
Pasthénosphére sous la lithosphére océanique qui, dans ce cas-1a, est repoussée
(vers la droite dans le schéma). A cela s’ajoute la convection asthénosphérique in-
duite d’arriere-arc, qui a aussi tendance 2 faire migrer la subduction vers 'océan.

Ce recul de la plaque n’ayant aucune raison d’étre partout égal, il se forme des
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arcs, dont la convexité est toujours dirigée vers la plaque océanique subductante.
Le retrait de la zone de subduction exerce une extension importante de la plaque
supérieure qui résulte en l'ouverture de bassins d’arriere are, comme c’est le cas
pour la plupart des zones de subduction dans la Méditerranée.
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Fic. 1.3 — Deuz types de subduction, d’aprés Regard (2003). En haut : subduction
de type Mariannes avec un fort pendage du plan de Bénioff, absence de séismes
de forte magnitude et ouverture arriére-arc. En bas : subduction de type Chili avec
un faible pendage du plan de Bénioff, présence de séismes de forte magnitude et

raccourcissement intracontinental.

Dans le cas d’une lithosphére océanique jeune ct légere, la subduction est
associée a:
3 P a 17 SN .
— une fosse peu profonde, comblée par un important prisme d’acerétion ;
- un faible pendage du plan de Bénioff;
des séismes importants.
La plaque océanique glisse sur I'asthénosphére et la zone de flexion avance.

La plaque chevauchante est érodée au niveau de la fosse, ou subit un raccour-
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cissement. Il y a un maximum de frottement et de déformation a la limite li-
thosphére-asthénosphere, par contre, asthénosphére reste globalement immobile
(subduction de type Chili). La subduction cst associée a des structures com-
pressives, comme c’est le cas dans les Andes. Une sismicité importante ct un
avancement de la zone de flexion n’sont pas des caractéristiques obligatoires dans

les zones de subduction de ce type. Par exemple, dans le cas de Chili, la zone de

flexion recule,

Royden (1993a, 1993b) montre que le type de zone de subduction peut avoir
une influence importante sur la collision continentale qui succede a la subduction,
apres la fermeture océanique. D’apres Royden ( 1993b), la collision associée A une
subduction qui avancait créerait des chaines do montagnes tres élevées (Alpes,
Himalaya). La collision associée 3 une subduction qui reculait (Appenines, Car-

pathes et Hellénides) serait caractérisé par un relicf peu élevé.

Cette classification des zones de subduction en fonction de leur age est assez
approximative. En fait, elle s’appuie sur le modale “slab pull”, qui suppose que la
dynamique de la subduction et des régions avoisinantes est controlée enticrement
par la force de traction du slab. Elle n’explique pas, par exemple, I'absence de
bassins d’arriére-arc dans des zones de subduction relativement agées, comine
PAlaska (46 Ma), les Aléoutiennes Est ot Centrales (50-54 Ma), Java (138 Ma)
et le Kamchatka (90 Ma), tandis que Pouverture des bassins d’arriére-arc est
associée a d’autres zones de subduction moins agées dans les iles Sandwich sud

(40 Ma) (voir tableau 1.1).

Mantovani et al. (2001b) a classé les bassins d’arriére-arc (ou leur absence) en
fonction de plusieurs caractéristiques de la subduction associée, telles que I'age,
Pangle de la subduction, la longueur du slab, 1a longueur de P’arc volcanique, la
vitesse de subduction et la vitesse de déplacement de 1a plaque chevauchante, En

Fiit. vt dlass . e 61 s ) B mE
ait, cette classification montre qu'il n y pas de corrélation significative entre les

caractéristiques principales ' i a pré i i¢
ara [ues principales de la subduction et la presence du bassin d’arriére-arc.
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Nom Age, Ma  ,° Vip, mm/a Réf. H
Alaska 46 45 - 1,2
Aléoutiennes est 50 47 - 1,3 '
Aléoutiennes centrales 54 42 - L&
Kamchatka 90 49 - 1,3
Mariannes 160 90 30-40 2,3, 4.5
Phillipines 47 55 35-50 2,6
Java 138 59 - 1.2
- Tonga 120 49 65-160 1,2, 7
Kermadec 113 40 15-26 L85 8
Chili Sud 15 31 - 1, 2
Sandwich Sud 40 71 - 70 3,4
Mer Egée jurassique. 30  6-18 9. 10
Mer Tyrrhénenne jurassique 65 60 10, 11

TAB. 1.1 — Caractéristiques comparatives des zones de subduction et des bassins
d’arriére-arc associés (si présents), modifié d’aprés Mantovani et al. (2001b). Age
- dge de la subduction, ¢ - pendage du plan de Bénioff, Vey - vitesse d’extension du
bassin arriere-arc associé, Réf. - références bibliographiques : 1) Scholz & Campos
(1995); 2) Peterson & Seno (1984); 3) Pacheco et al. (1993); 4) Brooks et al.
(1984); &) Carlson & Mortera-Gutiérrez (1990); 6) Uyeda & Kanamori (1979);
7) Pellettier et al. (1998); 8) Charvis & Pellettier (1989); 9) Papazachos et al.
(2000) ; 10) McClusky et al. (2000); 11) Giardini & Velona (1991).
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1.1.5 Evolution du slab avec la profondeur

Pour décrire la déformation du slab en profondeur, il existe actuellement
deux approches alternatives, présentées dans la figure 1.4. La premicre approche
est 'approche “rigide”, ot le slab est considéré comme une plaque rigide qui
se déforme trés peu en plongeant dans le manteau. Dans ce cas, on admet
que l'asténosphére environnante ‘est completement découplée de la plaque li-
thosphérique, c’est-a-dire qu’elle n’exerce presque pas d’influence sur le slab. Le
slab se déforme sous son propre poids et subit des transformations chimiques

causées par 'augmentation de temperature et de pression avec la profondeur.

L’approche altgrnative est l’approche “molle”, selon laquelle le slab se com-
porte comme un matériau visqueux avec une viscosité assez faible, ce qui lui
permet de se déformer considérablement au cours de la subduction. Le manteau
exerce une force visqueuse trés importante sur le slab. Sous cette influence, le

matériau du slab participe 4 la dynamique convective du manteau.

Le concept “rigide” de la déformation du slab avec la profondeur s’appuie
sur plusieurs phénomeénes observés dans des zones de subduction. Le slab ri-
gide qui n’est pas influencé par l'asténospheére permet d’expliquer le contraste de
température entre le slab et le manteau avoisinant (Piromallo & Morelli 2003)
ainsi que la sismicité du slab (Isacks & Barazangi 1977). Les observations d’une
double zone sismique, avec des mécanismes au foyer de type compressif d’un coté
du slab et de type extensif de I’autre coté, maintiennent aussi I'idée de slab rigide

(Samowitz & Forsyth 1981 ; Kawakatsu 1986).

D’autre part, la vision “molle” peut expliquer aussi bien la morphologie de
la fosse (Debremacker 1977; Melosh & Raefsky 1980; Zhong & Gurnis 1995)
que le concept “rigide” (Turcotte et al. 1978 ; Watts et al. 1980 ; Zhang et al.
1985). De plus, Tao & O’Connell (1993) montrent que le modele avec le slab

visqueux peut reproduire la distribution spatiale des séismes observée dans les

zones de subduction. D’autres auteurs (Bevis 1986 ; Giardini & Woodhouse 1986)
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Fic. 1.4 — Deux approches alternatives pour décrire la déformation du slab avec
la profondeur, d’aprés Funiciello (2002). Approche “rigide” (en haut) : le slab est
considéré comme une plaque lithosphérique rigide qui se déforme peu au cours de
subduction. Approche “molle” (en bas): le slab se comporte comme un matériau

visqueux et subit des déformations importantes avec la profondeur.




32 CHAPITRE 1. GEODYNAMI QUE DES ZONES DE CONVERGENCE

considerent que le slab initialement rigide peut se fragiliser avec la profondeur. Le
slab devient moins résistant & la déformation et so comporte finalement comme

un fluide.

Les zones de transition dans le manteau supérieur représentent un obstacle
principal pour le slab. Ce sont des transitions de phase d’olivine, qui présente
trois phases a, § et v a 410, 520 et 660 km de profondeur d’aprés le modele
PREM (Dziewonski & Anderson 1981). Pour les transitions & 410 et 520 km, la
pente de la courbe de Clapeyron? est positive, ce qui résulte en une augmentation
de densité du slab. Cela signifie que la force de traction du slab augmente et que
le slab traverse sans difficulté ces zones de transitions. La pente de la courbe de
Clapeyron est négative pour la zone de transition entre le mantean supérieur et
le manteau inférieur & 660 km. Cette zone de transition se manifeste par un saut
important de densité et de viscosité, ce qui rend plus difficile la pénétration du

slab dans le manteau inférieur (Marton et al. 1999 ; Bina et al. 2001).

Il semblerait logique que les plaques subductées ne pénctrent pas cette barriere,
mais I'existence d’anomalies froides dans le manteau inférieur, reliées aux plaques
océaniques subductées du manteau supérieur, nécessite de mieux comprendre la
physique de la subduction profonde (Spakman et al. 1993 ; Wortel & Spakman
2000 ; Rubie & Van der Hilst 2001 ; Piromallo & Morelli 2003). Par exemple, Ru-
bie & Van der Hilst (2001) montrent que les plaques subductées se déforment de
fagon différente & la rencontre de la zone de transition (figure 1.5). On constate

que le slab semble s’étaler sur la zone de transition pour la zone des Iles Kou-

1. Sous les effets conjugués de la température et de la pression, les minéraux du mantean
changent de structure. Les frontidres de ces changements de phases solide-solide qui délimitent
leurs domaines d’existence dans des diagrammes pression-température sont connus sous le non
de courbes de Clapeyron. La pente de ces courbes correspondent au caractére endothermique (g
= dP/dT négatif) ou exothermique (g=dP/dT) positif) de ces changements de phase. Suivant
la nature endothermique ou exothermique du changement de phase, le passage d'un courant de

convection cst alors freiné ou au contraire facilité.
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riles (figure 1.5, coupe B-B’), alors qu'il pénetre dans le mantean inféricur sous
I’ Amérique centrale (figure 1.5, coupe F-F’). Ce résultat est confirmé par la to-
pographie de la zone de transition & 660 km de profondeur (Shearer 1993).

La dynamique de la subduction profonde du slab est étudiée par la modélisation
analogique en laboratoire, soit dans ’hypothese de la subduction “molle” (Fac-
cenna et al. 1999 ; Regard et al. 2003), soit de la subduction “rigide” (Chemenda
et al. 1995; 1996 ; Funiciello et al. 2003). Une méthode complémentaire a la
modélisation analogique est le caleul numérique de la subduction, ou les équations
de la convection sont résolues et on les propriétés physiques de la zone de transi-
tion sont introduites (Houseman & Gubbins, 1997). Les modélisations analogiques
et numériques permettent de distinguer trois types principaux de déformation du
slab a la rencontre de la zone de transition entre manteau supérieur et manteau
inférieur (Guillou-Frottier et al. 1995 ; Davies 1995 ; Christensen 1996 ; Houseman
& Gubbins 1997 ; Faccenna et al. 1999). Ces trois types de déformation dépendent
des propriétés rhéologiques choisies dans la modélisation et de la dynamique de
subduction au niveau de la fosse. Le slab peut s’étaler sur la zone de transi-
tion dans le sens direct (figure 1.6a) ou rétrograde (figure 1.6b). Il peut montrer
également un empilement par plis ou “folding behavior” (figure 1.6¢). Dans ce
dernier cas, le slab traverse d’abord la zone de transition en rentrant dans le
manteau inférieur et remonte ensuite en faisant des plis. Houseman & Gubbins
(1997) montrent que dans certains cas, le slab plonge jusqu’a 400 km au-dessous

de 1a zone de transition avant de remonter.

1.2 La collision

D’apres la conception classique, la collision continentale marque la fermeture
totale de 'océan, quand toute la lithosphére océanique est subductée. Les deux

plagques continentales entrent en collision, ce qui provoque, en surface, la création

d'un relief important. Les chaines de collision sont des lieux de raccourcissement
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F1G. 1.5 — Images tomographiques des zones de subduction, d’aprés Rubie & Van
der Hilst (2001). Coupe A-A : zone de subduction en mer Egée ; coupe B-B’: zone
de subduction des iles Kouriles ; coupe C-C": zone de subduction d’Izu Bomin ;
coupe D-D’: zone de subduction de Java ; coupe E-F’: zone de subduction de

Tonga; coupe F-F’: zone de subduction en Amérique centrale.
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FiG. 1.6 — Trois types de géométrie du slab a la rencontre de la zone de transition

entre manteau supérieur et manteau inférieur.

et ﬁ’épaissiséement de la lithosphere continentale (Isacks et al. 1968 ; McKenzie
1969 ; Dewey & Bird 1970).

Des études récentes montrent que la fermeture de 'océan ne signifie pas for-
cement le début immédiat de la collision. Il peut exister, en fait, entre subduction
et collision, une étape intermédiaire plus ou moins longue quand la lithosphere
continentale est entrainée par la subduction dans le manteau (Molnar & Gray
1979; Matte et al. 1997; van der Voo et al. 1999; Regard et al. 2003). Cette
étape est appelée subduction continentale.

Dans ce chapitre, on verra plus en détail les considérations qui ont amené a
reconnaitre l'existence de la subduction continentale. On présentera ensuite les

étapes majeures de la subduction océanique conduisant & la collision.

1.2.1 Origine des idées sur la subduction continentale

2 Aux débuts de la tectonique des plaques, les zones de convergence continen-
tale étaient considérées comme des zones de déformation diffuse ot les frontiéres

de plaques étaient difficiles a définir (Isacks et al. 1968 ; Le Pichon 1968). Isacks et

2. Les questions concernant la subduction continentale sont vivement débattues actuellement

dans le monde scientifique (de Sigoyer et al. 2000; Searle 2001 ; de Sigoyer et al. 2001). Notre

présentation de la subduction continentale se fait d’aprés le cours de Xavier Le Pichon (1991)

et la thése de doctorat de Vincent Regard (2003).
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al. (1968) pensaient que ce phénomene était probablement di & la faible densité
de la crotite continentale qui empéchait 'enfoncement de la 1ithosphéré conti-
nentale dans 'asthénosphére. McKenzie (1969) concluait que les plaques conti-
nentales étaient faciles & déformer et difficiles & subduire, & I'inverse des plaques
océaniques. Dans le cas oll un océan disparait par subduction entre deux conti-
nents, il parlait explicitement de collision suite au détachement du slab océanique.
En effet, si la matidre reste en surface, la seule maniére d’accommoder la conver-
gence est par raccourcissement et épaississement de la croiite et de la lithosphére.

C’est le passage de la subduction & la collision.

Les trava - i ) ( '
ux de McKenzie (1969) ont eu une trés profonde influence sur I’évo-

lution des idées sur la collision. Il admettait que la subduction n’existait que

bour la lith. er cani isi ' i
I osphere océanique. La collision au contraire serait un processus de

raccourcissement, ‘ens ithosphé (
cissement de I'ensemble de la lithosphére et pas seulement de la croiite

continentale.

Trois s d%i ions or £ . : i
types d’informations ont amené 3 progressivement reconnaitre que la

subduction jouait un réle significatif, voire majeur dans la collision continentale :

1. La découverte de coesite dans des lambeaux de crofite dans les Alpes in-
dique que ces lambeaux ont été soumis a des pressions d’au moins 2.5 A
3 GPa. Ils avaient donc été enfouis i plus de 90 km de profondeur (Cho-
pin, 1984). Depuis, les découvertes de marqueurs de métamorphisme de
treés haute pression se sont multipliées dans les chaines de collision conti-
nentale. La présence dans certains cas de diamants indique une pression
de plus de 4 GPa, ce qui correspond a une profondeur de plus de 120 km.
Il s’agit pour ’essentiel de roches sédimentaires ou granodioritiques prove-
nant de la crofite continentale supérieure. La crofite continentale est donc
communément subduite 3 des profondeurs de 100 km et des portions plus

ou moins importantes de croiite supérieure peuvent ensuite remonter de

plusieurs dizaines de km.
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2. L’exploration géophysique des chaines de montagnes et en particulier ac-
quisition de profils sismiques a grande pénétration, combinée a I’amélioration
de la tomographie sismique, a montré que le manteau lithosphérique sub-
ductait dans son ensemble. La subduction pouvait entrainer la crofite infé-
riéuro dans le cas des Alpes (Holliger and Kissling 1992) et des Pyrénées
(Beaumont et al. 2000) ou méme toute la crofite de I'Himalaya ol la crotite

indienne est subduite sur plus de 200 km (Zhao et al. 1993).

3. La modélisation des chaines de montagnes a conduit & les considérer comme
un prisme crustal accrété de maniere plus ou moins complexe lors de la
subduction de la plaque chevauchée. Ce modele a été d’abord proposé pour

Taiwan (Dahlen et al. 1984), puis généralisé par Ellis & Beaumont (1999).

McKenzie (1969) montrait qu’il y avait une épaisseur maximale de crofite, qu’il
estimait & I'époque a 4.5 km, au dela de laquelle la flottabilité de la lithosphére
devenait positive. Une manicre simple d’évaluer la flottabilité d’une lithosphere
par rapport a l’asthénosphére est d’utiliser la notion de géoide mantellique de
Turcotte et al. (1977). C’est le niveau qu’atteindrait I’asthénosphere si elle pouvait
monter librement & la surface. Il est voisin du niveau atteint par la créte des
dorsales. Il permet alors de “peser” la lithosphére & partir de son élévation. Ce
niveau de référence se situe a 3400 m de profondeur sous I'eau d’aprés Turcotte et
al. (1977) et a 3000 m d’aprés Le Pichon et al. (1982). Les calculs de la flottabilité
de la lithosphere océanique et de la crofite continentale, effectués par Le Pichon
et al. (1982), montrent qu’il suffit de 130 km de slab océanique seulement pour
annuler la flottabilité positive de 100 km de slab continental. Cela veut dire que
jusqu’a 300 km de slab continental peut théoriquement étre entrainé dans le
manteau.

D’autre part, des transformations des roches dans le slab, sous les effets de la

pression et de la température, peuvent rendre sa flottabilité négative. Ces trans-

formations, appelées “éclogitisation”, affectent la crotite de la lithosphére plon-
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geante. Elles ont pour effet laugmentation de densité du slab et, par conséquent,
la force de traction du slab. Les variations de densité en fonction des facits
métamorphiques sont données dans le diagramme de Bousquet et al. (1997). La
densité moyenne de la lithosphére augmente approximativement de 3.1 & 3.25
g/em?® aprés éclogitisation (Regard 2003). L’éclogitisation se produit généralement
a partir de 50-60 km jusqu’a la profondeur maximale de 100 km. Dans certains
cas, cette profondeur peut augmenter jusqu’a 150 km (Sacks 198_3).

En supposant une subduction continentale, la longueur maximale de lithospheére
continentale non éclogitisée est de I’ordre de 60-70 km. Pour que la subduction
continentale soit possible, la flottabilité de la lithosphére continentale doit étre
neutralisée par un slab océanique de 100 km de long. Apres I'éclogitisation, la li-
thospheére continentale devient elle-méme plus dense que l'asténosphére et contri-

bue a son tour & la subduction.

Toutefois, la crotite supérieure non éclogitisée étant beaucoup moins dense que
l'asthénosphére, elle entraine une contrainte cisaillante de ordre de 100 MPa, qui
tend & la ramener vers la surface. Cette contrainte cisaillante est trois fois plus
faible aprés éclogitisation. Ces considérations tres simples rendent compte du
fait que la lithosphére continentale puisse étre subduite sur de grandes longueurs
et que, lorsqu’il y a remontée de matériau crustal, éclogitisé ou non, il s’agit

essentiellemnt de crofite supérieure.

1.2.2  De la subduction i la collision

D’apres la vision classique, lorsque deux continents séparés par un océan se
rapprochent, la surface océanique entre eux va diminuer peu a peu. Les conti-
nents vont se rapprocher, puis entrer en collision. La collision continentale est
I'aboutissement du processus de fermeture océanique résultant de la convergernce

des plaques lithosphériques et donnant naissance 4 une chaine de montagnes. Les

chaines de collision sont des lieux de raccourcissement et d’épaississement de la
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lithosphére continentale.
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senté dans la figure 1.7. Lorsque toute la lithosphere océanique est subductée
(figure 1.7a), les continents rentrent en collision, créant un prisme orogénique
(figure 1.7b). Celui-ci est formé de lambeaux de crotite océanique basaltique, qui
s¢ chevauchent les uns les autres, et qui sont souvent plissés et replissés. On
trouve aussi des roches métamorphiques tres déformées aux racines de la chaine,
car ces dernieres se forment & des températures et & des pressions tros élevées. De
grandes masses de roches ignées (batholithes et plutons) restent coincées dans la
lithosphere continentale. Une zone de roches non déformées jouxtant les roches
déformées de la chaine se situe parfois de facon symétrique de part et d’autre de
la chaine. Finalement, la lithosphere océanique, plus dense que 'asthénosphére,
se détache sous son propre poids et I'érosion attaque les reliefs. La formation des
chaines de montagnes, par le processus de subduction océanique, prend plusieurs
dizaines de millions d’années.

Comme nous avons vu précédemment, il peut y avoir une phase de subduction
continentale avant que la collision ne débute. Des observations dans I'Himalaya
montrent que le raccourcissement total entre I'Inde et I'Eurasie qui atteint 2600
+ 900 kin (Patriat & Achache 1984) a du étre en partie accommodd par la
subduction de la lithosphére continentale indienne (Matte et al. 1997 Johnson
2002). Ce résultat est confirmé par les images tomographiques de van der Voo
et al. (1999). Dans d’autres chaines de collision comme les Alpes ou I'Oural,
la subduction continentale est proposée comme mécanisme pouvant expliquer
la présence de roches continentales métamorphisées a de grandes profondeurs
(Chopin 1984 ; Matte & Chemenda 1996 ; Wain 1997 ; Katayama et al. 2000).

D’apres cette nouvelle conception, il est assez difficile de définir & quel mo-
ment la collision débute. La durée de 1a subduction continentale qui précede la
collision varie en fonction de la déformation du slab en profondeur. Le processus
du détachement du slab dans sa version “molle” (Pysklywec et al. 2000) ou “ri-

gide” (Wortel & Spakman 2000) produit un effet similaire: il réduit le contraste

de densité dans le systéeme de subduction et, par conséquent, rend impossible Ia
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subduction profonde du matériau continental.

Les modélisations analogiques de Regard et al. (2003) montrent que le mé-
canisme de subduction-collision se déroule en une succession des stades suivants
(figure 1.8):

Oceanic closure
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Fic. 1.8 — LBwvolution du raccourcissement horizontale avec le temps dans

lUexpérience numéro § de Regard et al. (2003). La dynamique du raccourcisse-
ment permet de distinguer quatre phase successives : 1) initiation de la subduction
océanique; 2) maturité de la subduction océanique; 3) subduction continentale ;

4) collision.

1. Initiation de la subduction océanique. L’ensemble du modéle subit une com-
pression qui traduit assez bien la difficulté d’initier la subduction dans la
nature, comme dans les modeles.

2. Maturité de la subduction océanique. La subduction est initiée, elle se déroule
alors sans compression en surface. Souvent, cette phase est marquée par une
extension qui a lieu préférentiellement en pbsitio’n d’arriere-arc.

3. Subduction continentale. Cette phase succede & la fermeture de ’océan.

Contrairement & ce qui est généralement admis, la collision (c’est & dire une
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phase de raccourcissement intra-plaques) ne démarre pas immédiatement.
En effet, on observe la poursuite d’-un'e dynamique de subduction, qui ac-
commode le mouvement de convergence entre deux plaques continentales.
Durant cette phase le slab entraine de la lithosphere continentale en sub-
duction, alors méme que les matériaux subductés sont moins denses que le
manteau sous-jacent.

4. Collision continentale. La collision continentale ne se produit qu’aprés un
certain lapse de temps apres la fermeture océanique, compris entre 4 et 22

h dans la modélisation analogique, soit 4 & 25 Ma dans la nature.

La vision classique propose que la collision débute dés que les deux conti-
nents se rapprochent, juste aprés la fermeture totale de 'océan qui les séparait.
En outre, il est souvent supposé que le début de la collision est marqué par le
détachement du slab océanique. Nous avons vu que le mécanisme de collision est
en fait beaucoup plus complexe. Nous sommes encore loin de la compréhension

exhaustive de ce processus.

1.2.3 Détachement du slab et effet de délamination

L’étape terminale naturelle du systéme subduction-collision est le détachement
du slab (Wortel & Spakman 2000). En acceptant I'approche “molle”, des études
récentes montrent que le slab peut se déformer sous son propre poids en créant
des instabilités gravitationnelles de type Rayleigh-Taylor (Houseman & Molnar
1997; Molnar et al. 1998 Conrad & Hager 1999). Dans ce cas, une partie du
slab plus dense se désolidarise du reste du slab (Pysklywec et al. 2000; Li & Liao
2002). Le slab accroché devient, par conséquent, moins lourd et la subduction
peut se ralentir ou méme se bloquer définitivement, (figure 1.9D).

En approche “rigide”, la déformation du slab sous son propre poids peut em-
mener la rupture du slab en deux morceaux (“break-off”). Le détachement du

slab se produit suivant la zone de faiblesse, entre la partie océanique et conti-
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nentale du slab (Yoshioka & Wortel 1995 ; Wong A Ton & Wortel 1997; Wortel
& Spakman 2000). Comme dans le cas précédent, la rupture du slab diminue la

force de traction et la subduction peut s’arréter (figure 1.9a).
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Fia. 1.9 — Deuz modéles de détachement du slab proposées pour le Tibet, modifié
d’aprés Johnson (2002). (a) Rupture du slab en vision “rigide” - break-off; (b)
Détachement du slab comme une instabilité gravitationnelle de type Rayleigh-

Taylor, en approche “molle”, suite & I’épaississement de la lithospheére dans une

zone de collision.

En modélisant la transition entre la subduction océanique et la subduction
continentale, Van den Beukel (1992) a trouvé que la lithosphere continentale
subductée pouvait se désintégrer en deux couches sépardes avec des densités
{différentes. La coupure se produit suivant une zone de faiblesse qui peut étre soit
interface crofite supérieure - crofite inférieure, soit celle entre la crofite inférieure
et le manteau. Cet effet est généralement appelé délamination ou break-up. Dans
ce cas, le matériau léger de la croiite (supérieure ou entiére) monte vers la surface
et, par conséquent, la densité du slab augmente.

La délamination couplée A l'effet d’éclogitisation peut rendre la lithosphere
continentale suffisamment dense pour que la subduction se poursuive. Ces deux ef-
fets, le “break-off” qui diminue la force de traction du slab et la délamination qui,

au contraire, augmente cette force, sont des mécanismes principaux qui controlent
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le processus de la subduction continentale. Les mécanismes de délamination et
de ruptur 0t été é 58 : ¢ '
upture du slab ont été evoques, comme des modeles possibles, dans le cas de

la formation du Tibet (Willet & Beaumont 1994 ; Chemenda et al. 2000).

Il est fortement improbable que le détachement du slab se produise & 'instant

sur toute la longueur de la fosse. Wortel & Spakman (2000) proposent que la
rupture initiale du slab & un endroit se propage le long de la fosse. Dans ce cas. la
e cas,

partie du slab déja détachée augmente la force de traction qui se concentre dans

la zone de rupture. Cette concentration de la force de traction permet au point

de rupture de migrer dans la direction horizontale.

Le détachement du slab peut avoir plusieurs conséquences. Si la rupture

( 3 > - 7 I .
lu slab est relativement peu profonde, généralement moins de 80 km, le flux
asthénosphérique monte dans la rupture au niveau de la crofite inférieure et peut

entralner une fusion partielle dans cette zone. En surface, cet effet se traduit

par une activité magmatique syn- et post-orogénique. Un autre effet associé A,

la rupture du slab est une surrection extrémement rapide 3 la surface (Davis &

von Blankenburg 1995). De plus, la propagation du point de rupture le long de

la fosse augmente la vitesse du recul de la zone de subduction et sa courbure

(Wortel & Spakman 2000).

Le mécanisme d ! Sté : i
e rupture du slab a été proposé pour expliquer I’ensemble ou

une partie des effets discutés précédemment, observés dans les Andes (Haschke et
al. 2002), dans la mer Egée (Davies & von Blankenburg 1995 ; Wortel & Spakman

2000), en Indonesie (McCaffrey et al. 1985), aux New Hebrides (Chatelain et al.

1992) et & Taiwan (Lallemand et al. 2001). Le détachement du slab peut aussi

etre associé a la zone de convergence entre deux plaques océaniques, comme dans

le cas du Kamchatka (Levin et al. 2002).
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Chapitre 2

Ondes de surface: généralités

Mon travail de thése, qui a pour objectif 1'étude de la lithosphére dans des
zones de convergence, est entiérement basé sur l'analyse des ondes de surface.
Les ondes de surface représentent un outil efficace pour I'étude tridimension-
nelle du manteau supérieur. Dans ce chapitre, nous rappelons tout d’abord les
caractéristiques essentielles des ondes de surface. Nous présentons ensuite les
différentes méthodes de la tomographie par ondes de surface. Ces méthodes per-
mettent de construire les modeles 3D a partir des mesures d’ondes de surface, a
l’aide de Iinversion des courbes de dispersion. Nous présentons également I'esti-

mation de la résolution des méthodes tomographiques.

2.1 Ondes de Rayleigh et de Love

Tous les types d’ondes élastiques qui se propagent & I'intérieur de la Terre
yp 1 g

peuvent étre décrits par ’équation des ondes:

pii = (A4 p)VA + uViu, (2.1)
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ol p est la densité, u est le vecteur de déplacement, A et u sont les constantes de

Lamé et A est la dilatation :
ou; ‘
A= —_ 2.2

Dans un milieu infini, homogene et isotrope, il n’existe que deux types d’ondes
(ondes de volume): les ondes de compression dites ondes P et les ondes de ci-
saillement dites ondes S, qui se distinguent par leur polarisation. Les ondes P ont
une polarisation linéaire, paralléle 3 la direction de propagation. Les ondes S ont
également une polarisation linéaire, mais perpendiculaire & la direction de propa-
gation, soit dans le plan vertical (ondes SV), soit dans le plan horizontal (ondes

A+

p
Les ondes de surface apparaissent lorsqu’une surface sépare deux milieux de

SH). Les vitesses des ondes P et S sont o —

L
et § = L respectivement.
0

propriétés élastiques différentes. Dans le cas le plus simple, cette surface est la
surface libre de la Terre. Les ondes de surface sont décrites par la résolution
de I'équation des ondes (2.1) avec les conditions aux limites détermindes & la
surface libre (tractions nulles). Les ondes de surface se propagent parallélement 2
cette surface et leur amplitude décroit lorsque la distance a la surface augmente.
Puisque ces ondes se propagent pres d'une surface, leur attenuation est moins
importante que celle des ondes de volume, qui se propagent en trois dimensions.
Les vitesses des ondes de surface sont plus lentes que celles des ondes de volume,
Grace A ces deux propriétés, sur des enregistrements 3 distance télésismique de la
- source, les ondes de surface peuvent étre séparées des ondes de volume par leurs
amplitudes plus importantes et leur retard temporel.

Dans un milieu latéralement homogene, on peut, distinguer deux types d’ondes
de surface: l'onde de Love et 'onde de Rayleigh. Les ondes de Rayleigh résultent
d’un couplage & la surface libre entre les ondes P et les ondes S. Leur polarisation

est elliptique rétrograde dans le plan vertical de propagation (P —SV). Les ondes

de Love peuvent étre considérées comme le résultat d’interférence constructive

2.1. ONDES DE RAYLEIGH ET DE LOVE a7

des ondes S piégées dans un guide. Elles ont une polarisation linéaire horizontale

perpendiculaire a la direction de propagation (SH).

Station ALEX
0.2 . . ' onde de Hellyleigh I
composante verticale
0
—0'62)00 ‘ 860 1000 1200 1400 1600 1800 2000

0.1 ' ! " onde de Rayleigh !
composante radiale P

O600 8(|)0 1000 1200 1400 1600 1800 2000

05 T T /_I____\ T T

onde de Love

composante transverse

_O'gOO 800 1000 1200 1400 1600 1800 2000

F1G. 2.1 — Sismogramme a trois composantes enregistré par la station ALEX du
réseau temporaire large-bande installé dans la mer Egée, provenant du séisme
du 27 février 1997 au Pakistan (magnitude Mw=7.8). L’onde de Rayleigh est
présente sur les composantes verticale et radiale. L’onde de Love est présente sur

> e | ot a la station que l'onde
la composante transverse. L’onde de Love arrive plus tét a la station g

de Rayleigh puisque sa vitesse est plus rapide.

Dans un milieu latéralement homogene, sur 'enregistrement sismique & trois
composantes, 'onde de Rayleigh est présentée sur les composantes radiale et ver-
ticale et 'onde de Love sur la composante transverse (figure 2.1). La présence

d’une hétérogénéité ou d’une anisotropie dans le milieu peut provoquer le cou-



———ﬁ————

58 CHAPITRE 2. ONDES DE SURFACE: GENERALITES

plage entre deux types d’ondes. Dans ce cas, la polarisation des modes couplés
est intermédiaire entre les polarisations de type Rayleigh et Love.

Le niveau de bruit sur les composantes horizontales est généralement plus
élevé que sur la composante verticale. Le probléeme du bruit est tres important
dans le cas de mesures de vitesse de phase, surtout pour de courtes distances. Le
bruit diminue considérablement la ressemblance des signaux entre deux stations,
ce qui peut rendre la mesure de vitesse de phase impossible. Pour cet..te raison,

dans la pratique, nous n’utilisons souvent que I'onde de Rayleigh.

2.2 Caractéristiques des ondes de surface

y -

L’équation d’onde (2.1), pour une fréquence donnée w, peut avoir plusieurs so-
lutions sous forme d’ondes de surface, correspondant & différents nombres d’onde
kn(w) qui représentent les valeurs propres. Ces solutions correspondent aux ﬁul—
tiples modes de vibrations de la Terre (Cara 1989). Chacun de ces modes a sa
propre courbe de dispersion et 1’énergie n’est pas répartie de fagon égale entre
les différents modes. La. plus grande des valeurs propres correspond au mode. fon-
damental. Les valeurs propres suivantes correspondent aux modes supérieurs ou
harmoniques.

Chaque mode se propage avec sa propre vitesse qui dépend de la fréquence
(figure 2.2). La vitesse de propagation d’un point de phase constante (un pic ou

un creux, par exemple) est représentée par la witesse de phase:

en(w) = : (2.3)

La vitesse de groupe u(w) est, en fait, la vitesse de propagation d’un péquet
y 2 . 2 . -
d’énergie, mesurée par la vitesse de 'amplitude maximale de I'enveloppe. Elle

peut étre démontrée égale & (Aki & Richards, 1980)

dw
W)= mw (2.4)
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5 - - T . T
- - vitesse de groupe
4,51 harmonique 1

vitesse, km/s
w
w
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2.5
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Fia. 2.2 — Courbes de dispersion de vitesse de phase (ligne continue ) et de groupe
(ligne pointillée) pour le mode fondamental et la premiére harmonique de l'onde
de Rayleigh. Les courbes de dispersion sont calculées pour un modéle simple avec

deux couches homogénes sur un demi-espace a l'aide du logiciel de Herrmann

(1985).

Si la vitesse est la méme pour toutes les fréquences, la forme de 'impulsion
demeure constante. Dans ce cas, la vitesse de groupe est égale a la vitesse de phase.
Mais si ]a vitesse de phase est fonction de la fréquence, la forme de Pimpulsion se
modifie durant la propagation et la vitesse de groupe est différente de la vitesse

de phase. Ces vitesses sont liées par la relation:

u(lw) = C—&U—) +wd% (%;)) : (2.5)

Formellement, la courbe de la vitesse de groupe ne porte pas d’information

supplémentaire sur le milieu par rapport a la courbe de la vitesse de phase, mais
néanmoins toutes les deux sont utilisées.

Les vitesses des ondes de surface dépendent de la variation des parametres
du milieu avec la profondeur. Notamment, les ondes de surface sont sensibles
aux variations de vitesse des ondes S dans le milieu. Cette sensibilité des ondes

de surface avec la profondeur dépend fortement de la fréquence. La figure 2.3
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montre la sensibilité du mode fondamental de 1’'onde de Rayleigh & la vitesse des
ondes .S dans le modele PREM (Dziewonski & Anderson 1981) en fonction de la
profondeur. Dans la pratique, pour le mode fondamental de onde de Rayleigh,

on considére généralement que la profondeur de sensibilité des ondes de surface

est de l'ordre de A/3, ol A est la longueur d’onde.

B
< /
5 300, -
o W, i
a8 !
4 J —
ro:
450 -7 — 4=
—=- 100s
P e 150s -
600 4'._ 1 /| | | | | | I
0 0.004  0.008

Sensitivity

F1G. 2.3 — Sensibilit¢ du mode fondamental de I'onde de Rayleigh de 40, 100 et

150 s a la vitesse des ondes S (de/dfB) dans le modéle PREM en fonction de la
profondeur, d’aprés Godey (2003).

2.3 Mesure de vitesse de phase interstation

La premiére méthode historiquement utilisée pour ’étude des ondes de surface
était la méthode de mesure de vitesse de phase interstation. A I’échelle régionale,

cette méthode & une dimension était appliquée au longs prdﬁls entre deux stations
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sismiques dans I’hypothése que le milieu séparant les stations était latéralement
homogene. Cette technique donnait la structure moyenne sous le profil. La cou-
verture spatiale par des stations de longue période trés limitée ne permettait pas
les études plus détaillées.

Depuis les années 1980, les réseaux de stations sismiques permanents large-
bande sont utilisés pour les études globales de la Terre. Des réseaux temporaires
de stations large-bande servent & des études régionales et locales. La méthode
de mesure de vitesse interstation est appliquée & des profils plus courts, visant
3 étudier les hétérogénéités latérales sous le réseau. Cependant, 1’application de
cette méthode est tres limitée.

Premiérement, elle est trés sensible au bruit. La superposition de plusieurs
modes ou de plusieurs types d’ondes et la présence de bruit sur Penregistrement
sismique rend la mesure de vitesse de phase tres difficile. Cette difficulté peut
souvent étre surmontée par un traitement du signal- préalable. L’analyse temps-
fréquence permet d’extraire le signal qui nous intéresse et de réduire considérable-
ment le bruit.

Deuxiemement, la méthode de deux stations suppose que différents types
d’ondes se propagent comme des modes-séparés entre la source et la station, ce
qui est vrai seulement dans le cas d’un milieu latéralement homogene. Les études
des anomalies de polarisation et I’analyse de réseau montrent que dans le milieu
hétérogene, la déviation du rai sismique du grand cercle peut atteindre jusqu’a
15° (Levshin et al. 1994; Cotte et al. 2000). L’anisotropie du milieu représente
une autre source d’anomalies de polarisation et de couplage entre les modes (Kik-
wood & Crampin 1981 ; Neunhofer & Malischewsky 1981 ; Kawasaki & Koketsu
1990; Yu & Park 1994; Yu et al. 1995; Léveque et al. 1998 ; Levin & Park 1998;
Brisbourne et al. 1999 ; Pettersen & Maupin 2002).

Pour prendre en compte ces effets, nous avons besoin de mesurer les dévia-
tions des ondes du grand cercle. On dispose actuellement de plusieurs méthodes

permettant de mesurer la polarisation de 'onde a chaque station (Jurkevics 1988 ;
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Roberts & Christofferson 1990 ; Shapiro et al. 1997 ; Mari et al. 1997). Malheu-

eusement, la résolution de ces méthodes ne permet pas de les utiliser pour les

mesures de vitesse de phase (Cotte 2000). Dans cette étude, nous avons utilisé

I’analyse Sses inci
yse de réseau pour mesurer 'angle d’incidence de 'onde sur les stations

(Cotte et al. 2000; Baumont et al. 2002). Ces mesures peuvent ensuite dtre ap-

pliquées pour corriger les vitesses de phase.

Finalement, la méthode de deux stations n’est pas applicable si la distance
entre les stations est trop petite. En effet, la mesure de vitesse nécessite une me-
sure de la différence de phase entre les deux stations. Quand les stations r-sont
rapprochées, cette valeur est treg petite et les mesures de vitesses de phase de-
viennent instables. Dans la pratique, cela se traduit par de tros larges barres

d’err i ' i
eur dans la courbe de dispersion. La distance minimale acceptable entre les

stations dépend de la fréquence. La vitesse de phase sous un réseau de petite
ouverture peut étre mesurée par la technique de Pedersen et al. (2003).

Malgré tous les désavantages, la méthode de deux stations est toujours trés uti-
lisée. D’une part, parce que parfois la géométrie du réseau ne laisse pas d’autre al-
ternative. Cela concerne notamment les profils des stations linéaires. D’autre part,

trage ie ‘ans: &
ge de Wiener et | analyse de réseau permettent d’améliorer les résultats de me-
sures interstation. Dans cette étude nous avons utilisé la méthode de deux stations

én prenant en compte toutes les corrections nécessaires discutées précédemment.

2.4 Tomographie sismique par ondes de surface

Liutilisats 3 - . .
utilisation des réseaux sismiques a permis de faire le passage vers les études
3D régionales et globales, & I’aide des méthodes de tomographie. La tomographie
e
utilise 'ensemble de mesures sur toutes les stations du réseau a la fois. L’étude

tri d 2. 5 * P 7’ ”
dimensionnelle se fait généralement en deux etapes, qui peuvent étre différentes

en fonction des méthodes utilisées.
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Le premier groupe de méthodes construit d’abord les cartes de distribution
latérale de vitesse de phase pour chaque période. Ces cartes sont ensuite inversées
pour obtenir la structure des vitesses des ondes S avec la profondeur en chaque
point de la grille. Ce groupe est constitué de méthodes basées sur le tracé des
rais. Le deuxiéme groupe de méthodes calcule d’abord la structure moyenne en
profondeur pour chaque couple de stations. Tous les modéles 1D sont ensuite
inversés pour obtenir le modsle tridimensionnel. Les méthodes utilisant les formes
d’onde font généralement partie de ce groupe.

Ditmar & Yanovskaya (1987) et Yanovskaya & Ditmar (1990) ont développé
une méthode tomographique basée éur le tracé des rais pour le cas plan. Ils uti-
lisent les mesures de vitesses interstation pour construire les cartes des vitesses de
phase et/ou de groupe a différentes périodes. Puisque cette méthode ne prend pas
en compte la sphéricité de la Terre, elle ne peut donc s’appliquer-qu’aux études
régionales (Wu & Levshin 1994; Wu et al. 1997 ; Ritzwoller & Levshin 1998 ; Ya-
novskaya et al. 1998 ; Ritzwoller et al. 1998 ; Griot et al. 1998 ; Vdovin et al. 1999 ;
Karagianni et al. 2003). Pour de grandes régions, la transformation de la sphére
en plan (Yanovskaya 1982; Jobert & Jobert 1983) peut déformer la solution fi-
nale, surtout dans les coins de la région. Pour éviter ce probléme, la méthode
tomographique avec le tracé de rais sur la spheére a été développée (Yanovskaya
et al. 2000 ; Barmin et al. 2001). Cela a permis de I'utiliser pour la tomographie
globale (Shapiro & Ritwoller 2002) et pour des régions de grande taille (Levshin
ct al. 2001 ; Ritzwoller et al. 2001 ; Villaseor et al. 2001). Récemment, Bruneton
et al. (2002) ont proposé une méthode tomographique basée sur le tracé des rais,
qui prend en compte le front d’onde non-plan de 'onde incidente.

Cara & Lévéque (1987) ont proposé une méthode tomographique basée sur
I'inversion des formes d’onde. Cette méthode a été récemment développée et
automatisée par Debayle et al. (Debayle & Lévéque 1997 ; Debayle 1999 ; Debayle
& Kennett 2000; Debayle et al. 2001). Ils ont utilisé la technique de Montagner

(1986) pour assembler les modéles moyens 1D en un modele 3D.
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Le travail de Cara & Lévéque (1987) est également & Porigine de la “par-
titioned waveform inversion” (PWI) développée par Nolet (1990). La différence
principale se trouve dans le premier pas de I'inversion pour obtenir les modéles
moyens 1D. Cette méthode est appliquée a plusieurs régions (Zielhius & Nolet
1994 ; Lebedev & Nolet 1997; Van der Lee & Nolet 1997; Das & Nolet 1998
Frederiksen et al. 2001 ; Maggi & Priestley 2004).

L’inversion des formes d’onde se base sur la supposition que les différents types
d’ondes constituant le signal sismique se propagent séparément. Marquering &
Snieder (1995) et Marquering et al. (1996) ont montré que cette hypothése peut
induire des erreurs dans la modélisation des ondes de volume. Les méthodes de
tomographie de diffraction permettent de contourner cet obstacle. La tomogra-
phie de diffraction basée sur I'approximation de Born a été proposée par Snieder
(Snieder 1986 ; Snieder & Nolet 1987; Snieder & Romanowicz 1988). Malheu-
reusement, l’approximation de Born donne des résultats incorrects si 'onde se
propage sur de grandes distances (plusieurs longueurs d’onde) dans un milieu
hétérogene (Friederich et al. 1993). Pour cette raison, plusieurs auteurs (Alsina
et al. 1996; Meier et al. 1997 ; Godey et al. 2003) incluent I'inversion de Born
seulement & la deuxiéme étape de I'inversion classique des formes d’onde. L’inver-
sion tomographique basée entidrement sur la théorie de diffraction multiple, sans
utiliser 'approximation de Born, a été proposée récemment par Iriederich (Frie-
derich et al. 1993 ; Friederich 1999 ; Friederich 2003). La plupart des méthodes de
diffraction permettent de prendre en compte les modes supérieurs des ondes de
surface.

Il est intéressant de comparer les résultats provenant de différentes méthodes,
notamment de la méthode basée sur le tracé des rais et de la méthode qui prend
en compte la diffraction des ondes. Cette comparaison est présentée sur la figure
2.4 pour les cartes de variations de vitesses de phase dans ’Amérique du Nord,

calculées avec la méthode du tracé des rais de Barmin et al. (2001) et la méthode

de diffraction de Alsina et al. (1996). Cette figure montre que les deux approches
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F1G. 2.4 — Variations des vitesses de phase par rapport au modéle PREM obtenues
avec (a) la tomographie de diffraction (Alsina et al. 1996) et (b) la tomographie
des rais (Barmin et al. 2001) pour 40, 100 et 150 s; (¢) la différence entre (a)

et (b). Figure extraite de Godey (2003).
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sont efficaces et donnent des résultats compatibles.

Dans ma thése, jai utilisé la méthode tomographique de Yanovskaya et Dit-
mar (Ditmar & Yanovskaya 1987 ; Yanovskaya & Ditmar 1990) pour étudier la
structure lithosphérique dans le bassin de la mer Egée (voir chapitre 4). Cette.
méthode est présentée en détail dans la section 3.2. La méthode de Yanovskaya et
Ditmar convient particulierement bien aux données disponibles dans la mer Egée.
La région est couverte par le réseau temporaire de 15 stations large-bande installé
pendant 6 mois. Nous avons choisi le tracé des rais dans un plan, parce que la
région étudiée est relativement petite (approximativement 1000x 1000 km). Le
tracé des rais sur la sphere (Yanovskaya et al. 2000) a ét¢ également testé pour
notre base de données. Ce test n'a pas apporté d’information supplémentaire dans

les cartes de vitesses de phase.

2.5 Résolution de la tomographie sismique

Dans les problemes de tomographie sismique basés sur le tracé des rais :

L. les données ne comportent une information sur les vitesses que le long des
rais sismiques;

2. le nombre de données est fini.

Dans ce cas, le modele obtenu est lissé. C’est pourquoi il est trés important

d’estimer la résolution des résultats obtenus.

Le probleme tomographique général peut étre présenté sous la forme suivante :
Gm =7, (2.6)

ou 7 est le vecteur de données, m est le modele recherché et G est Popérateur
qui relie le modele et les données. Dans le cas général, cet opérateur est non-

linéaire. Habituellement, on applique la procédure de linéarisation pour rendre le

probleme linéaire.
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Tous les algorithmes tomographiques se réduisent finalement & la transforma-

tion linéaire du type:
m = Hy, (2.7)

oll m est la solution exacte du probléme et 1h est notre estimation de la solution.

On peut écrire:
m=HGm = Rm. (2.8)

La matrice R est la matrice de résolution du modeéle. Si R est égale a la matrice
unité I, la solution est unique et tous les parameétres sont bien résolus. Une ligne
de la matﬁce R détermine le degré de lissage du parameétre correspondant a cette
ligne. Le calcul de la matrice R donne une estimation de la résolution et du lissage
de la solution. Par contre, la construction de la matrice de résolution demande un
trés grand nombre de calculs. En outre, I'interprétation de la matrice de résolution
est assez difficile. La différence entre la matrice R et la. matrice unité T donne
seulement une idée qualitative sur la résolution des parametres, mais il est tres
difficile d’en déduire la résolution quantitative. C’est pourquoi on n’utilise que
tres rarement la matrice de résolution.

Backus & Gilbert (1968) ont proposé une méthode alternative pour estimer
la résolution. Cette méthode est applicable quand la solution du probleme to-
mographique est construite comme une somme des fonctions de base continues
(e.g. Tarantola & Nercessian 1984 ; Yanovskaya & Ditmar 1990; Barmin et al.
2001). Dans ce cas, la résolution en chaque point de la région est déterminée par
une fonction de lissage (“spreading function”). Le domaine ot cette fonction est
significative (différente de zéro) représente la taille linéaire de I’hétérogénéité qui
peut étre résolue. Cette méthode est développé pour la solution des problemes
inverses ‘1D.

Une autre méthode d’estimation de la résolution, qui est largement utilisé

actuellement, est une méthode de modéles synthétiques (“checkerboard test”).
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Avec cette méthode, on peut vérifier si les données utilisées dans la tomographie
peuvent résoudre les anomalies d’une certaine taille donnée. Pour répondre & cette
question, on construit un modéle initial oti on place en damier des anomalies de
vitesse positives et négatives de méme amplitude. Pour ce modele, on calcule les
déviations de temps de trajet, puis on y rajoute des erreurs aléatoires. Ensuite,
on calcule la solution du probleéme tomographique. La solution est comparée
avec le modele initial. Si les anomalies de vitesse introduites précédemment sont
présentes dans la solution, on peut dire que les données peuvent résoudre les
anomalies de la taille des carreaux du damier considéré (Humphreys & Clayton
1988 ; Spakman et al. 1989 ; Zhao et al. 1992 ; Spakman et al. 1993).

Cette méthode est trés efficace quand les rais couvrent quasi-uniformément
la région étudiée. Dans ce cas, la résolution est pratiquement identique dans
toutes les parties de la région. Si les rais ne couvrent pas uniformément la région,
la résolution est différente suivant les parties de la zone étﬁdiée. La procédure
des modeles synthétiques doit done étre répétée pour différentes dimensions et
amplitudes des anomalies. Si on se restreint & un seul modele, on ne peut obtenir
la résolution des données que pour une taille d’anomalie unique. De plus, Lévéque
et al. (1993) montrent que la résolution obtenye avec cette méthode dépend de
la géométrie des hétérogénéités. Clest-a-dire que pour bien estimer la résolution,
on ne doit pas seulement connaitre la taille mais aussi la position des anomalies
que 'on veut résoudre.

Les trois méthodes d’estimation de la résolution sont comparées dans la figure
2.5 pour la tomographie des rais (Barmin et al. 2001) effectuée en Amérique du
Nord (Godey 2003). Les domaines de bonne et mauvaise résolution sont correc-
tement représentés par toutes les méthodes. Par contre, I’élément diagonal de la
matrice de résolution (figure 2.5a) ne permet pas d’estimer la taille des anomalies
résolues.

Dans la pratique des problémes tomographiques, les rais ont souvent une di-

rection d’orientation préférée. Dans ce cas, la résolution dans cette direction est

2.5. RESOLUTION DE LA TOMOGRAPHIE SISMIQUE 69

0.2 04 5 4 321012 3 465
00 ’ Diagt;nal element Spreading kemel (km) Velocity perturbation (%}
(a) (b) ()

FiG. 2.5 — Estimation de la résolution & partir de trois méthodes différentes: (a)
matrice de résolution, (b) fonctions de lissage, (¢) modéles synthétiques (ampli-

tude +5%, taille 800 km), d’aprés Godey (2003).

moins bonne que dans la direction perpendiculaire. Pour prendre en compte le
; » P rmis siemiques. Yo
changement de résolution en fonction de la geometrie des rais sismiques,
novskaya (1997) a proposé une méthode d’estimation de résolution dépendant
i ¢ Se sur I’ ssolution 1D de Backus &
de I'azimut. Cette méthode, basée sur 'analyse de réso

Gilbert (1968) est décrite en détails dans la section 4.2.4 (page 120).

™

} ) Sométri is différentes
FIG. 2.6 — Ezemple d’ellipse de résolution pour deux géométries de rais différer

(d’aprés Yanovskaya (1997)).

4

Pour chaque point, la résolution est calculée pour différentes directions et

i ' ) 3 la direc-
est ensuite approximée par une ellipse dont le grand axe correspond a la
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1on [
rals . ! . i 7 ) t orie €

d’orientation préféré 5 rais S0
préférée des rais. Quand la région est couverte uniformément par

les rais, les ellipses £ i S
s rais, les ellipses de résolution présentent une forme circulaire (voir figure 2.6b
 2.6b,

au centre).

La méthode d’estimation de la résolution de Yanovskaya (1997) a été utilisée
dans notre étude tomographique tridimensionnelle de la mer Egée. La taille des
anomalies résolues par 'inversion tomographique est donnée par les dimensions
des ellipses (figure 4.11).

2.6 Modele en vitesse des ondes S

Nous avons vu que les méthodes tomographiques basées sur le tracé des rais

utilisent I'inversi i i
sion 1D des courbes de dispersion pour obtenir le modéle des

vitesses des 5.9 i . .
ondes 5 avec la profondeur. Il existe plusieurs possibilités pour réaliser

cette inversion.

L’inversio 5 i i
n des courbes de dispersion est un probleme non-unique et largement

sous-déterminé. La procédure classique linéarisée de Tarantola & Valette (1982)

minimis iffé ; i
nimise les différences entre les courbes de dispersion théoriques et observées. La

fonction qu’o it minimiser est géné
qu’on doit minimiser est généralement multi-dimensionnelle et peut avoir

lusieurs minime “hoi ini
P minima. Le choix de minimum local se fait en déterminant le modéle

de départ - . ;
départ. Le minimum peut étre recherché par une des méthodes itératives, par
1ves,

exemple par la méthode de gradients (Herrmann 1987), en supposant le milieu

stratifié simple, composé de peu de couches. Le résultat de I'inversion dépend

fortement du modeéle de départ. En fait, la technique de Tarantola & Valette

(1982) recherche un minimum dans le voisinage du modele de départ donné.
Lévéque et al. (1991) et Maupin & Cara (1992) ont proposé une inversion

linéarisé i ide
¢ qui considere le manteau comme un milieu continu. Ils appliquent une
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condition de continuité des variations de vitesses dans le manteau, tandis que la
crofite est représentée par un certain nombre de couches distinctes. Cette méthode
a 6té appliquée aux données de Svekalapko en Finlande (Bruneton et al. 2003)

Pour explorer I’espace des modeles possibles correspondant a la courbe de
dispersion mesurée, plusieurs techniques ont été proposées. Shapiro et al. (1997)
utilisent la méthode de Monte-Carlo pour calculer un ensemble de modele sto-
chastiques qui approche au mieux les données. Le modele moyen est souvent
calculé ensuite, méme si ce modele ne représente pas une inversion de la courbe
de dispersion mesurée. Dans la méme optique, Lomax & Snieder (1995) utilisent
un algorithme génétique, Sambridge (1999) et Yoshizawa & Kennett (2002), une
inversion semi-globale (“neighbourhood algorithm”). '

L’algorithme d’inversion utilisé dans cette these est celui de Shapiro et al.
(1997). 11 a été appliqué & I’étude tomographique dans la mer Egée (chapitre 4).
Ensuite, noﬁs avons modifié cet algorithme pour prendre en compte la continuité
des variations de vitesses dans le manteau. La version modifiée a été utilisée pour

’étude de la zone de collision de Zagros en Iran (chapitre 5).
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Chapitre 3

Méthodologie et traitement du

signal

Le but de cette these est d’étudier la structure lithosphérique dans des zones de
convergence & partir des données des ondes de surface. Le premier pas nécessaire
pour cette étude est de mesurer les vitesses de phase entres les stations du réseau
sismique.

Dans ce chapitre, nous présentons d’abord les technique nécessaires aux me-
sures de vitesses de phase. Nous utilisons ici la méthode classique de mesures de
vitesse interstation. Cette méthode peut s’avérer peu stable si I'enregistrement
présente du bruit ou est construit de la superposition de plusieurs types d’ondes.
Pour cette raison, nous appliquons un filtrage temps-fréquence aux signaux sis-
miques avant de mesurer la vitesse de phase. La mesure de vitesse de phase se

fait par analyse de réseau afin de prendre en compte les déviations des rais du

grand cercle.
Une fois les vitesses de phase mesurées entres les stations du réseau, nous
utilisons ces mesures pour obtenir un modele 3D de vitesse des ondes S dans la

région étudiée. La construction du modele tridimensionnel de la lithosphere est

effectuée en deux étapes successives:
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Dans un premier temps, on applique la méthode tomographique 2D & I’en-
semble de mesures de vitesses de phase. Ici, nous utilisons la méthode tomogra-
phique de Yanovskaya & Ditmar (Ditmar & Yanovskaya 1987; Yanovskaya &
Ditmar 1990) basée sur le tracé des rais dans le cas plan. Cette méthode est par-

ticulierement ad: A ité
1t ddaptee quand les quantités de données sont assez limitées parce
X "

ue le nombr : ( a défini
q e de paramétres a définir par la procédure tomographique est rela-

ivement faible. Cette méthode nous permet d’obtenir les cartes de vitesses de

phase pour différentes périodes.
Dans un deuxié e 3 V
xieme t mps, les courbes de dlspersion locales sont inversées en
modeles de vi 5 i (&) \Y% ] e '
1tesses d’ond S avec la pI'OfODd ur. Pour cette inversion, nous utili
s g -

sons la mé e Shapi i
ns la méthode de Shapiro et al. (1997). L’inversion linéarisée de type Tarantola

& Valette ' iquée 3
alette (1982) est d’abord appliquée & la courbe de dispersion, & ’aide du logi-
ciel CITImE 6
el de Herrmann (1987). Le résultat de cette inversion est ensuite utilisé comme
modele de départ pour une inversion stochastique de Monté-Carlo. Ce schéma

d’inversion permet d’explorer l'espace des modeles qui correspondent a la courbe
de dispersion mesurée.

Finalement, pour prendre en compte la continuité des variations de vitesse des
ondes dans le manteau, nous avons développé une nouvelle méthode d’inversion
par gradients. Cette méthode est une amélioration de la, technique de Shapiro et
al. (1997). Nous la présentons & la fin de ce chapitre.

3.1 Mesure de vitesse de phase

3.1.1 Analyse et filtrage temps-fréquence

d re Ct T ‘ C . | |

peuvent contaminer 1’ i
enregistrement des ondes de surface a la fois dans le plan
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temporel et fréquentiel. Pour ces raisons, Papplication d'un filtrage en fréquence
ou une coupure en temps ne suffisent pas, en général, pour extraire le signal
correspondant & un mode particulier des ondes de surface.

Pour pouvoir sélectionner le signal qui nous intéresse, notamment le mode fon-
damental dans notre cas, et pour éliminer ou fortement atténuer la contribution
d’antres ondes et du bruit, nous utilisons I'analyse temps-fréquence (Dziewonski
et al. 1969 ; Herrin & Goforth 1977; Russel et al. 1988 : Lander & Levshin, 1989 ;
Levshin & Ritzwoller 2001). Le code utilisé a été¢ écrit par Baumont (1999).

Cette analyse consiste & présenter la partie de Penregistrement contenant
Tonde de surface (de Love ou de Rayleigh) dans le plan temps-fréquence :

1. On calcule une transformée de Fourier sur la partie du signal u(t) qui nous

intéresse

9 Dans le domaine fréquenticl, on effectue un filtrage multiple avec une fenétre

Uw) =

glissante H (w)

Hw) = H ) B4

oll wy est la valeur de la fréquence centrale du filtre H. La largeur relative
du filtre o est choisie pour obtenir un bon compromis enftre la résolution
temporelle et fréquentielle (o = 0.1).

3. Finalement, I'enveloppe du signal filtré est calculé en fonetion du temps. Le

résultat ost la fonction S(¢,wp) qui dépend de la fréquence et du temps:

S(t,wo) = —E /_+°° U(wo)eﬂ’“’tdw, (33)

Pour chaque fréquence wy, la fonction S(t,wy) est tracée dans un diagramme
temps-fréquence représenté dans la figure 3.1. Le maximum d’énergie (tracé en
rouge) correspond au temps d’arrivée t, des groupes de fréquence wq. Le trait

continu qui suit Uamplitude maximale du signal, permet d’obtenir la courbe de
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Fra. 3.1 — Sismogramme représenté dans le plan temps-fréquence. L’amplitude
mazimale du signal est tracée en rouge. La courbe en trait continu noir sur les
zones d’amplitude mazimale représente la sélection visuelle de la courbe de temps
de groupe. Deux courbes en traits pointillés donnent les courbes de dispersion.

théoriques en milieu conti '
oriques en milieu, continental ( noir) et océanique (rose). La ligne continue qui

ne suit ¢} U S1Q]
suit pas I'image du signal est la courbe des temps de phase
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vitesse de groupe qu’on cherche & extraire, la vitesse de groupe étant liée au
temps d’arrivée des groupes par la distance source-capteur. Cette représentation
graphique du signal en temps-fréquence permet d’identifier le mode, le type de tra-
jet du paquet d’ondes ainsi que d’estimer la qualité de I'enregistrement (présence
de bruit, trous dans le spectre, superposition de signaux correspondant a des
trajets multiples).

Maintenant, nous voulons filtrer le signal autour du maximum d’amplitude,
de fagon & ne garder que la partie correspondant au mode fondamental de I'onde.

Ce filtrage est basé sur la dispersion des ondes de surface. Les étapes principales

du filtrage sont présentées dans la figure 3.2.
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FiG. 3.2 — Diagramme illustrant les différentes étapes du filtrage temps-fréquence.
Figure extraite de Keilis-Borok (1989). (a) signal initial; (b) filtrage en fréquence;

(¢) déphasage du signal; (d) filtrage en temps; (e) signal résultant.

Le signal complet (figure 3.2a) est d’abord filtré en fréquence (figure 3.2b)

pour enlever des fréquences inutiles. Ensuite, par une procédure de déphasage
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décrite ci-dessous, le signal dispersif est ramené en un pulse centré en un temps

constant £y (figure 3.2¢). Le déphasage
B(w) = wlty — te(w)) (3-4)

est appliqué a chaque pulsation w, ol tg(w) est le temps d’arrivée de la phase
calculé pour chacune des fréquences w. Le temps #, (w) peut étre calculé & partir
des relations entre la vitesse de phase et la vitesse de groupe (Baumont 1999) :
w
wig(w) = wity (w;) + / ty(wq)dw,. ' (3.5)
Juw;

Dans I’équation (3.5) nous supposons que le temps ¢4 (w;) est un temps connu
pour une certaine fréquence w; et que le temps de groupe ty(w,) est défini entre
wi et w. Ce temps t4(w;) est choisi d’apres les travaux d’Oliver (1962). En mi-
lieu continental et océanique, les vitesses de phase convergent pour les longues
périodes et présentent un point d’ancrage & 200 s. Pour les ondes de Love et de
Rayleigh, la vitesse de phase 3 200 s de période est de 4.87 km/s et 4.55 km /s
respectivement. Ces valeurs ont donc été utilisées pour déterminer ¢4 (w;).

Le signal ainsi déphasé est présenté dans la figure 3.3. Un filtrage par une
fenétre temporelle permet d’extraire le signal utile et d’éliminer le bruit restant.
La largeur du filtre dans la figure 3.3 est marquée par des fleches. Suivant la
résolution de la courbe de dispersion sélectionnée, la fenétre peut étre plus ou
moins large. Cette étape est illustrée par la figure 3.2d.

La phase ®(w) précédemment enlevée au signal est finalement remise (figure

3.2e). Une transformée de Fourier inverse dans le plan temps-fréquence permet

ensuite de retrouver un signal temporel. Un exemple d’extraction du mode fon-
damental de I'onde de Rayleigh par filtrage temps-fréquence est présenté dans la
figure 3.4.

Cette méthode permet d’extraire l'onde de surface a partir d’un signal com-
plet. Cette étape de traitement du signal est indispensable pour les mesures de

vitesse de phase. Le filtrage temps-fréquence diminye la contamination du signal
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par la superposition de plusieurs modes, la présence du bruit,

1l 3 [

la composante transverse. En éliminant une p

on est capable d’isol ’ i
P er un mode de I’ensemble du signal et d’améliorer la qualité

de l'enregistrement.

Bl 7 i
? NOV 14 (319), 2000 J
; 04:03:25.950

B1 =
L NOV 14 (319), 2000
04:03:25.960
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IG. 3.4 — La composante verticale de | ‘enregistrement de l'onde de Rayleigh

a la station B1 du réseau en Iran, provenant du séisme du 14 novembre 2000
en Papouasie-Nowvelle-Guinée, avant (haut) et apres (bas) le filtrage temps-
Jréquence. |

3.1.2 Filtre de Wiener

La vitesse de phase cor ; i
p rrespond a la propagation d’une phase particuliére pour

chaque péri 5 ce e i i ique entre de
q pellode entre la source et la station slsmique ou entre deux stations Pour
les dtudes 3 "éche S e vitesse € e e .
€ s a l chelle r(,glona,l , la vit sse de ph&SO Se mesure entre les stations
du réseau loc ette é Vi
s ocal. C tte méthode a l's antage d’utiliser les séismes loin’rains ou
/ ’

éléséismes, pour lesquels les trajets de propagation sont longs et les ondes de

surfa

ce sont bien séparée 3 '
en separees des ondes de volumes. En outre, nous pouvons utiliser

ambiant et du signal
ayleigh sur

artie du bruit de Penregistrement,
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les séismes provenant de toutes les régions en dehors de la zone d’étude, ce qui
nous permet d’augmenter considérablement le nombre de données.

Le temps de propagation d’une phase particuliere d’une station a ’autre peut
étre déterminé par interspectre des signaux correspondant aux deux stations.
En divisant ce temps par la distance entre deux stations, on obtient la vitesse de
phase pour une période donnée. Malheureusement, si les signaux présentent des
trous d’amplitude dans le spectre, cette méthode devient instable. Pour surmonter
cette instabilité, nous avons utilisé une méthode de mesure de vitesse de phase
basée sur application du filtre de Wiener (Wiener 1949; Taylor & Toksoz 1982).

Dans le cas oll deux stations sont alignées dans la direction d’arrivée du front
d’onde, la différence de phase A® entre les deux signaux est due uniquement
4 la propagation de 'onde dans le milieu séparant les deux stations. Pour une

pulsation w donnée, cette différence de phase est relié a la vitesse de phase c(w)

par la relation:

= ias@ ram "N o

ol d est la distance parcourue par le front d’onde entre les deux stations.
L’estimation de la variation de phase entre deux stations peut se faire par
la, construction du filtre de Wiener. Soient z(t) et y(t) deux signaux temporels
correspondant aux deux stations. On désigne leurs transformées de Fourier par
X (w), Y(w). Ensuite, I'autocorrélation Ty 4(t) et Pintercorrélation T'zy(t) sont
calculées et apodisées. La procédure d’apodisation est équivalente au lissage de
Pautospectre Sy, = X (w)X*(w) et de Vinterspectre S, = X (w)Y™(w) dans le
domaine fréquentiel. X* et Y* représentent les complexes conjugués des spectres
X et Y respectivement. Pour l'apodisation, nous avons utilisé la fonction de
Hanning han(t — to), ol to représente la position du pic d’intercorrélation. Si on
désigne la transformation de Fourier de la fonction de Hanning par H an(w), le

filtre de*Wiener W (w) est défini par:
Sypy(w) * Han(w)e™™ (37)
Spz(w) * Han(w) + A’ :

W(w) =
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Le seuil d’¢ ie & jouté '
il d’énergiec A peut &tre ajouté pour stabiliser les mesures 13 oil le
spectre présent é i i ¢
pectre presente un trou d’énergie. Toutefois, nous préférons ne pas considérer
les mesures pour les fré § '
5 ; es fréquences ot le signal n’ ' ¢ ati
e g est pas assez én '
e | p ergétique. A la place,
nutilisons que les signaux avec un rapport signal /bruit élevé ot jugeons la
qualité de nos mesures par la fonction de cohérence :
wi,
ot} = Sey(w) * Han(w)e™'
VS (w) * Han(w)][S,,(w) * Han(w)]

La différence de phase entre deux signaux A® est égale a la phase du filtre

(3.8)

de Wiener. On peut donc calculer la vitesse de phase de la facon suivante:

d
C = — i :
(W) =+ (3.9)
avec
Ay (w)
AT | —2L =
( 5 T n) ; n€EN (3.10)

ou T est la période, Py (w) est la phase du filtre de Wiener et 1 est le nombre de
cycles qu’il faut rajouter & la phase. La valeur de n est déterminée pour chaque
période au cours de la procédure de déroulement de la phase.

Le déroulement de la phase se fait & partir de longues périodes ou il ne peut
pas y avoir d’ambiguité sur la valeur de n, ca,rrl’ajjout de 27 a la différence de
phase modifierait trés fortement la vitesse de phase estimée. Puisqu’aux longues
périodes la vitesse de phase varie peu, la valeur de n est caleulée & partir de
modeles moyens de la Terre comme PREM (Dziewonski & Anderson 1981) ou
IASP91 (Kennett & Engdahl 1991). Par contre, aux courtes périodes, l'ajout
de 27 change assez peu la vitesse de phase, ce qui peut entrainer des erreurs
sur I’estimation de n. De plus, nous ne pouvons pas nous référer & des modeles
standards de la Terre parce que la vitesse de phase aux courtes périodes peut étre
tres différente d’un milieu & un autre. Le déroulement de 1a phase s'effectue donc
a partir de longues périodes pas par pas, d'une période & une autre. A chaque

pas, on vérifie la continuité de la différence de phase par rapport a sa valeur

précédente.
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3.1.3 Analyse de réseau

La méthode de détermination de la vitesse de phase- par filtre de Wiener
st basée sur la mesure de la variation de phase entre deux stations alignées
avec 1’épicentre du séisme. Dans la pratique, un séisme donné est tres rarement
parfaitement aligné avec les deux stations entre lesquelles on mesure la courbe de
dispersion. Dans ce cas, la déviation avec le grand cercle doit étre choisie la plus
petite possible, typiquement inférieure 4 5°. Pour un couple de stations donné,
cette condition réduit considérablement le nombre de séismes qui permettent de
mesurer la vitesse de phase.

En effet, ce tri sélectif n’est pas toujours vraiment justifié. Nous savons que les
ondes de surface se propagent le long du grand cercle seulement dans une Terre
latéralement homogene. Dans la Terre réelle, 'onde peut traverser des structures
hétérogenes sur son chemin, du séisme jusqu’aux stations. Les déviations du rai
dues aux hétérogénéités latérales peuvent atteindre jusqu’a 15° d’écart angulaire
(Levshin et al. 1994; Cotte et al. 2000). Cet écart induit une erreur importante
dans les mesures de vitesse de phase.

Une possibilité de minimiser cet effet est de moyenner les mesures d'un grand
nombre d’événements différents avec une couverture azimutale homogene. Dans
ce cas, nous pouvons considérer des écarts au grand cercle plus grands que 5°.
Les incertitudes obtenues sur les mesures sont majorées, dans le sens ou la courbe
de dispersion moyenne ne dépend plus des hétérogénéités latérales sur le chemin
séisme-station. Par contre, les barres d’erreur obtenues sur les vitesses de phase
sont assez larges. Une solution efficace a ce probléme est de prendre en compte
’angle d’incidence de I'onde pour chaque mesure de vitesse de phase.

Dans cette étude, nous avons utilisé la méthode de mesure de vitesse de phase
par I'analyse de réscau (Cotte et al. 2000; Baumont et al. 2002). Le code utilisé
est produit par Baumont et al. (2002). En mesurant les temps de trajet sur

plusieurs stations, on peut calculer, par inversion simple, I'azimut d’incidence de
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temps de trajet dt; ; s’exprime de la facon suivante:
Ot;5 = —pi Azl *piAﬂ% - piﬂ.mi, (3:11)
ot 7;(p,pl,pt) est le vecteur lenteur.

ol Ct ur :

moindres-carrés I'expression :
2
> (Atiy— bt ;)2 ;
j (3.12)
La vitesse 3 :
esse de phase ¢; sous le résean et la direction d’arrivée de onde BAZ,
g i

back-azi 3 inées '
( imuth) déterminées s’expriment alors par:

-1
o= (Veren?) -

BAZ; = tan™! (?—3;;) .
Pr, (3.14)

[e

de phase de cette déviation pour chaque point en fréquence.

3.2 Tomographie des rais par ondes de surface

Pour obteni ; i
enir une carte de vitesses de phase dans la région & partir des me-
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tomographique 2D de Yanovskaya & Ditmar (Ditmar & Yanovskaya 1987; Ya-
novskaya & Ditmar 1990). Cette méthode est basée sur le tracée des rais dans le
cas plan. Puisque la sphéricité n’est pas prise en compte, cette méthode s’applique
4 des régions de petite taille, représentant généralement moins d'un centieme de
la surface de la Terre (Barmin et al. 2001).

Le terme tomographie signifie la reconstruction de I'objet par ses projections
oll les projections sont des fonctionnelles des caractéristiques physiques de 'objet.
Dans notre cas, ces caractéristiques sont représentées par les vitesses de phase des
ondes de surface. Comme “projections” on utilise des temps de trajets d’ondes de

surface entre les stations. La tomographie sismique est un des problemes inverses

de la géophysique. La solution est obtenue en utilisant & la fois:

1. les données observées;
9. 1a relation théorique entre les données et les parametres du modele de Terre
(probleme direct);

3. Pinformation a priori sur les données et le modele.

Comme tous les problémes inverses, la tomographie sismique est un probléme -
non robuste (une petite variation dans les données peut entrainer de grandes

oscillations dans la solution) et mon-unigue si le nombre de données est limité
(Aki & Richards 1980; Tarantola & Valette 1982 ; Tarantola 1987 ; Menke 1989 ;
Parker 1994 ; Trampert 1998). De plus, les données sismiques réelles contiennent
du bruit aléatoire ainsi que des erreurs de mesures, ce qui implique 'utilisation

de méthodes statistiques dans la résolution.

3.2.1 Formulation du probléme

Les données de la tomographie en ondes de surface sont des temps de trajet.

On cherche & obtenir la distribution des vitesses de phase c(r) dans la région
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une péri € '
période donnée, les temps de trajet peuvent s’écrire comme :

_ [ s |
" N /L e(r) (3.15)

oll ¢; est le temps delt' i
i p rajet correspondant au rai L;. L’expression (3.15) pour les

g . p

€

b /ﬂ aelr e e} dr (3.16)

ou le noyau g;(r) a une singularité sur le rai L; et est égal & zéro dans tout le
domaine €.

La forme du rai L; dans ’équation (3.15) et le noyau g;(r) dans ’équation
(3.16) dépendent de la vitesse recherchée ¢(r). Ces problémes (3.15) et (3.16) sont
donc non-linéaires. La solution est trouvée par une procédure de lindarisation
et résolue itérativement. Pour linéariser notre systtme, on peut déterminer une

petite déviation de la vitesse dc(r) par rapport & un modele initial co(r)

de(r) = e(r) — co(r). : ' .
) ") (r) (3.17)

Por s oo
un modele initial de vitesse co(r), on peut calculer les temps de trajet entre

les stations:

L ds
o /L colr) ‘ (3.18)

La différence entre (3.15) et (3.18) donne alors
5f¢:ti*toi=/——d8 —/ —ds. :
0 ) e ) 19)
L’expression (3.19) peut étre écrite sous la forme d’une intégration sur le rai L,
T
correspondant au modéle initial parce que la variation du rai est seulement du

c e O e 1 1 l V t e t s (/[1 thul,_ .

(%1 o (jkl - _— A
e = tyds /ﬂ Gi{rymfr) dr (3.20)
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ol

m(r) = (¢ — ¢ )co- (3.21)

Par analogie avec le noyau g;(r) de 'équation (3.16) nous introduisons le noyau
G;(r) dans P’équation (3.20). Notons que les dimensions de g;(r) et G;(r) sont

différentes. Le noyau G;(r) satisfait la condition suivante:

L9 ) )

et a une singularité sur le rai Lg; qui ne dépend plus de la vitesse. Les trois
dernidres équations (3.20), (3.21) et (3.22) déterminent ainsi le probléme linéarisé.

On peut donc formuler le probléme linéarisé sous la forme suivante : on connait
les variations du temps de trajet &t; sur les rais ¢ = 1,2,... ,IN qui sont liées au
paramétres du moddle m(r) par Pexpression (3.20) ot le noyau G;(r) satisfait la
condition (3.22). Il faut estimer m(r). Le probleme non-linéaire (3.16) peut-étre

résolu par une procédure itérative oti, a chaque itération, on résout le probleme

linéarisé (3.20).

3.2.2 Approche généralisée a la résolution du systeme

Dans le cas général du probléme tomographique, nous disposons d’un jeu de

données enregistrées v; (i = 1,2,...,N). Dans notre cas particulier, les données
~; sont des variations du temps de trajet 5t.. Ces données sont liées au modéle

recherché m(r) (variations de vitesse) par une expression linéaire :

“{Z-:/S;Gi(r)m(?") dr (3.23)

Les données ~; peuvent contenir des erreurs décrites par la matrice de co-
variance, R,. Le nombre de données est limité. Les données ne couvrent pas
enticrement et uniformément le domaine étudié €. Cette derniere condition est

spécifique & la tomographie sismique a la différence de la tomographie médicale,
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par exemple. 3 i ¢ :
I ple. La solution du probléme (3.23) & partir de- ces données est non-

P t, b t i d 3 dl

de résolution du probléme tomographique.

L’ e i 3 - . -
approche générale pour la résolution du systeme (3.23) est de présenter 1
! st er la

foncti ‘ché (
tion recherchée par un systéme de fonctions de base 1;(r):
g

m(r) = Z_: Aith(r) (3.24)

et de réduire 1'é i 3 ¢
réduire 1’équation (3.23) a un systeme linéaire de coefficients \.. Ici. M est
s ‘;, - sy 'A.‘

g i necessal

a W

M

y [ M
%=X [ Gilrwyr)dr =308,
= j o (T)szj (r) dr o ’\JSUv

(3.25)

ou
Sij — /Q GZ(T)TﬂJ(T’) dr.

| (3.26
L’expression (3.25) |

eut é nt, & 4 A
peut également étre représentée sous la forme matricielle
de la facon suivante:

¥ =SA.
(3.27)

la soluti & & I
R, la solution peut étre trouvée en minimisant Iexpression :

%: (’n—/ﬂGi(r)m(r) dr) R (fyj —/S)Gj(r)m(r)dr)_ (3.28)

a bl % y C

Tp-1 =
S'R'SA =STR 1.
(3.29)
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Les fonctions de base peuvent étre choisies a priori (e.g. Nakanishi & Andreson
1982 ; Montagner & Tanimoto 1991; T1'a1ﬁpert & Woodhouse 1995, 1996 ; Laske
& Masters 1996 ; Zhang & Lay 1996 ; Ekstrom et al. 1997 ; Spakman & Bijwaard
2001) ou construites & partir de certaines conditions appliquées a la solution.
Ici nous ne parlerons pas en détail des méthodes utilisant les fonctions de base
choisies a priori. Nous pouvons seulement noter que ces méthodes ont un défaut
important : elles représentent le modele de la méme facon dans les parties croisées
par les rais ét dans les parties olt il n’y a pas de rais (Yanovskaya 1997a). Dans
le cas oil les rais ne couvrent pas uniformément la région, ces méthodes ne sont
pas adaptées. Nous devons donc utiliser les méthodes qui prennent en compte la

couverture du milieu par les rais. Plusieurs approches sont possibles pour aborder

- le probléme. Les plus connues sont I’approche Bayesienne (Franklin 1970; Jackson

1979; Tarantola & Valette 1982; Tarantola & Nersessian 1984) et le formalisme

de Backus & Gilbert (1968), repris notamment par Chou & Booker (1979).
Tarantola & Valette (1982) et Tarantola & Nersessian (1984) proposent une

approche non linéaire, qui résout le probleme eﬁ minimisant une fonction coit en

introduisant une somme pondérée des matrices de covariance spatiales définies

a priori dans P'espace des modeles. s suggérent l'utilisation d'une fonction de

covariance spatiale des parametres du modele avec une longueur d’onde qui définit

le degré de lissage du modele.

/f m(r) Ry (r,r)m(r) drdr’ = min (3.30)
Q

ott Rp(r,r") est la fonction de covariance a priori du modele. Dans le cas le plus

simple, cette fonction a une forme gaussienne:

B ofrs® miaPap (_ lr;g r l) ’ (3.31)

ot I est la taille moyenne de corrélation des hétérogénéités choisie a priori et o

représente leurs amplitudes.
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pliquer la condition de lissage suivante au modele recherché :

R
Tn2 T d = 1 .
./0 (r) dr = min (3.32)

La solution est obtenue finalement par minimisation de 1’expression
R
ml r 2 j 2 2
/0 (m'(r))? dr + o [m*(R) +m ()] . (3.33)

Ici, on dési : 2
L SIgN€ par o un parametre de régularisation qui détermine le degré

de lissage de la solution. Ce parametre peut étre choisi librement.

3.2.3 Méthode de Yanovskaya & Ditmar

Yanovskaya & Ditmar (Ditmar & Yanovskaya 1987; Yanovskaya & Ditmar
1990) ont généralisé la méthode de Backus & Gilbert (1968) & deux dimensions
en appliquant les critéres de lissage suivants:

J IVm|? dr = min
(3.34)

m = const pour |r| — oo
La condition (3.34) signifie que la fonction m(r) est continue, mais que ses
dérivées peuvent avoir des discontinuités le long des rais. Le probleme (3.34)

Imatigqu te
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une condition. Il peut étre résolu par la méthode des multiplicateurs de Lagrange

qui réduit le systeme (3.34) & I’équation suivante:
L
Am = Z %Gi(r), | (3.35)

ot ju; sont les multiplicateurs de Lagrange. La fonction de Green pour I'opérateur
de Laplace dans I’équation de Poisson (3.35) s’écrit sous la forme:

1
Cg(rr') = = In|r—7|. (3.36)

La solution du probléme (3.34) est donc

m(r) = Z X fﬂ Gi(r')In|r — | dr' + C. (3.37)
Les coefficients \; sont calculés a partir des relations

> Aitoi =0 (3.38)

obtenues en remplacant m(r) dans (3.20) par (3.37). La constante C' est déterminée
4 partir de la condition & I'infini de I’équation (3.34).
Dans ce cas, les fonctions de base ont la forme:

() = [Gi(r")In|r —7¢'|dr' pouri=12,....N (3:30)
1 pour i =N +1

La forme des fonctions de base est schématiquement présentée dans la figure
3.5. Les fonctions de base ont une discontinuité sur les rais et sont continues
partout ailleurs.

Les valeurs de vitesses entre les rais, obtenues par cette méthode, peuvent étre
interprétées comme une interpolation entre les valeurs sur les rais. La minimisa-
tion (3.34). est, en quelque sorte, analogue & une interpolation par splines d’une
fonction & partir de ses valeurs en certains points. Seulement, dans notre cas, on
fait I'interpolation entre les rais.

Pour, estimer la résolution latérale de l'inversion tomographique, nous avons

utilisé la méthode de Yanovskaya (Yanovskaya 1997b; Yanovskaya et al. 1998),

détaillée dans le chapitre 4.2.4 (page 120).




96 CHAPITRE 3. METHODOLOGIE ET TRAITEMEN T DU SIGNAL

‘F16. 3.5 La forme des fonctions de base obtenues par la méthode de Yanovskaya
& Dimar (1990).

3.3 Inversion des courbes de dispersion

3.3.1 Inversion linéarisée

Les courbes de dispersion locales obtenues par tomographie peuvent étre in-
versées en termes de modéles de vitesses d’onde S. Pour aborder ce probleme, le
modele du milieu recherché est présenté par des couches planes homogenes. C’eci
permet de réduire le probléeme de la recherche d’une loi de vitesse em fonction
de la profondeur £(z) & la recherche d’un certain nombre de parametres. Ces
parametres sont les vitesses d’onde S dans chaque couche f3; et les épaisseurs des
couches h;, qui constituent le vecteur du modeéle m. Le coefficient de Poisson, la

?

version. Le vecteur des donné obs .
nnees ¢ comporte la courbe de dispersion mesurée.

bs
¢, En ‘matiques
termes mathématiques, nous devons trouver le minimum de la fonction
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cofit suivante (Tarantola & Valette 1982):

S(m) _ Z (Cj (In)g; C‘(;bs) : (340)

oll o; sont les erreurs de mesures.

Le minimum de cette fonction peut étre recherché par des méthodes numé-
riques, comme les méthodes de gradient, ou par une procédure itérative réduisant
le probléme & chaque itération au systeme d’équations linéaires. Dans ce cas, la
solution du probleme direct ¢(m) & chaque itération peut étre calculée par la

méthode de Thomson-Haskell (Haskell 1953).

3.3.2 Inversion stochastique

L'inversion de courbes de dispersion est un probléme non-unique. Le résultat
de I'inversion dépend fortement du modéle initial choisi. Pour explorer les solu-
tions possibles, nous avons utilisé 'inversion stochastique de Monte-Carlo (Sha-
piro et al. 1997). La figure 3.6 montre le schéma de cette inversion, d’apres Shapiro
(1996). '

La premictre étape consiste a calculer le modele de vitesse avec l'inversion
lindarisée en minimisant la fonction cofit (3.40). Le calcul de I'inversion linéarisée
4 été effectué i 1'aide d’un logiciel développé par Herrmann (1987). Ce modele
est ensuite utilisé comme modele initial pour I'inversion stochastique.

La deuxieme étape consiste a appliquer une variation aléatoire de vitesse et
d’épaisseur des couches du modele et a calculer la courbe de dispersion corres-
pondant & ce nouveau modele. Si la courbe de dispersion calculée est comprise
dans les barres d’erreurs de la courbe de dispersion mesurée, le modele est gardé
ot utilisé comme modele initial pour une nouvelle itération. Sinon, il est rejeté
et un nouveau départ s'opere & partir du dernier modele accepté. Cette inver-
sion non-linéaire permet d’explorer un vaste domaine de modeles possibles. La

solution finale est I'ensemble des modeles ainsi déterminés. Lorsque les modeles
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Fia. 3.7 — Résultat de linversion stochastique de Shapiro et al. (1997). (a): la

courbe de dispersion mesurée contenant les barres d’erreur (en gris clair) et les

courbes de dispersion calculées pour tous les modeéles acceptés par inversion (en

+ ' + _ gris foncé). (b): le modéle initial (en noir) et ’ensemble de modéles retenus par
non 0 0 Vinversion (en gris).
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Fic. 3.6 — Schéma d’inversion stochastique de Monte-Carlo, d’aprés Shapiro
(1996)
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présentent un ensemble de solutions assey homogene, le modele moyen peut étre

calculé avec son incertitude a chaque profondeur.

La figure 3.7b montre, en gris, 'ensemble des modeles acceptés par 'inversion

stochastique de Shapiro et al. (1997), pour un exemple de mesure des vitesses de

phase en Iran. Le modéle tracé en noir représente le modele initial utilisé pour

cette inversion. La courbe de dispersion mesurée contenant les barres d’erreur

est présentée en gris clair dans la figure 3.7a. Les courbes de dispersion calculées

pour tous les modéles acceptés par I'inversion sont montrés en gris foncé.

3.3.3 Inversion stochastique par gradients

Le défaut important de la méthode de Shapiro et al. (1997) est que le man-

teau, comme la crotdte, est représenté par des couches. Il en résulte que dans la

solution finale la vitesse des ondes S peut présenter des sauts importants dans

le manteau. D’un point de vue purement mathématique, ces modéles donnent
des courbes de dispersion qui rentrent dans les barres d’erreur de nos mesures.

Mais physiquement, ces modeéles sont inacceptables. De plus, puisque on prend

en compte tous les modeles, probables et improbables, cela augmente les barres

d’erreur de la solution. Ces barres d’erreur ne correspondent plus aux erreurs des

mesures, ¢’est un artefact de I'inversion. Par conséquent, I'interprétation du profil

de vitesse en termes géotectoniques perd son sense.

Pour résoudre ce probleme, nous avons développé une inversion stochastique

par gradients, ol le caractére continu de Ia variation de vitesse dans le manteau

est pris en compte. Le schéma de 'inversion par gradients ressemble beaucoup &

celui de Shapiro (1996). Mais plutét que de faire varier les parametres dans chaque

couche, nous modifions aléatoirement les gradients de vitesse dans le manteau et

les profondeurs de transition entre deux zones a gradients.

Dans le modéle obtenu par inversion linéarisée, nous repérons des changements

majeurs de gradient de vitesse, dans la partie correspondant au manteau. Nous
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appliquons des variations de vitesse et d’épaisseur a ces zones et obteflons c%e
nouvelles variations de gradients dans le manteau. Cette procédure est illustree
dans la figure 3.8. -
La figure 3.8a montre un modele de vitesse obtenu par inversion linéarisee.
Pour utiliser ce modele dans Pinversion stochastique par gradients, nous devons
d’abord le transformer en modele de gradients. Cette transformation est montree
dans la figure 3.8b en trait continu: nous ne repérons et ne gardons que quelque-s
points pour lesquels le gradient de vitesse change considérablement. Les transi-
tions entre les zones & gradients de vitesse sélectionnées sont marquées par des
cercles. Ensuite, on applique des variations aléatoires sur les vitesses et les pro-
fondeurs & des points de changements de gradient choisis. Par cette procédure,
on obtient un autre modéle, marqué par un trait pointillé dans la figure 3.8b.
L’amplitude des variations est volontairement exagérée dans cette figure pour
mieux expliquer le principe de 'inversion. De nouveaux gradients de vitesse dans
le manteau sont ainsi déterminés.
Pour vérifier ce nouveau modele, on divise le manteau en couches minces tout
en gardant les gradients de vitesse calculés. La partie correspondant a la,lc‘rolut(-;
; » pas. L > de dispersion est calculée pour ce modele discrétise e
gl I i d les barres d’erreurs, nous
comparée ensuite avec les mesures. Si elle rentre dans s |
procédons & une nouvelle itération du processus d’inversion en utilisant le dernier
modele & gradients comme modele de départ. Sinon, le modele est rejeté et la
procédure est recommencée & partir du dernier modele accepté. |
Nous avons appliqué I'inversion par gradients & la méme courbe de dispersion
que dans la figure 3.7, afin de pouvoir comparer les deux méthodes. Le résultat
,-
de Dinversion est présenté dans la figure 3.9. Cette figure montre que IIHVGI‘:
sion par gradients ne sélectionne que des modeles physiquement probables, ou
la variation de vitesse en profondeur est quasiment continue. Les barres d’erreur

i : i 3 € ¢ n-unicité du
sont considérablement réduites. Néanmoins, nous avons exploré la no

modele.
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Velocity models

Dispersion curves
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Fic. 3.9 — Résultat de Uinversion stochastique par gradients appliquée a la meme
courbe de dispersion que dans la figure 3.7. (a) : la courbe de dispersion mesurée
avee les barres d’erreur associées (en gris clair) et les courbes de dispersion cal-
culées pour tous les modéles acceptés par Vinversion en gradients (en gris foncé).
(b) : le modéle initial (en noir) et Uensemble de modéles retenus par ['inversion

en gradients (en gris).
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Chapitre 4

Structure lithosphérique de la

mer Egée

4.1 Contexte géodynamique

, . s . o
La mer Egée est un domaine de déformation particulierement rapide, d
i Soé i : sses hellé-
tribuée sur une vaste région, depuis la fosse nord-égeenne jusqu-aux fo

itué g es plaques
niques. Le domaine égéen est situé dans la zone de convergence entre les plaq

i i i de l’arc hellénique.
africaine et eurasienne, qui se traduit par une subduction le long

Tandis que toute la région se trouve globalement sous un régime compressif
modéré, la mer Egée est en extension générale rapide. Ces caractéristiques de
la mer Egée en ont fait une région d’étude privilégiée pour les problémes de
relation entre cinématique et dynamique (Le Pichon et al. 1995).

L’évolution du domaine égéen est représentée par des reconstructions géody-
namiques de la région depuis 190 Ma (Aubouin 1973 ; Mercier 1975; Bonneau
1982 ; Dercourt et al. 1986). Depuis le Trias, I’océan téthysien subducte sous sa
marge nord. A la limite Jurassique supérieur - Crétacé inférieur, prés de la zone
de fermeture de la Téthys, une premiere nappe ophiolitique de grande ampleur

2 ; remier événement signifi-
se met en place sur la marge sud de ’Europe. C'est le p
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catif L L L
tif enregistré dans les chaines des Dinarides et des Hellénides. Depuis I'Eocene
)

les différents domai i
g maines de la chaine Hellénique s
Ique se mettent en place, dans un
contexte de collision continentale. La, subduction se poursuit 3 l’est, mais le do
J, i
maine océani : ' i
oceanique restant a subducter devient de plus en plus réduit. L’extension

dela r Ge dé 2OUrs igoce
ner Egée débute au cours de I'Oligoceéne supérieur - Miocéne inférieur. Une

extension généralisée se it i '3 -
J o1 ; :
poursuit jusqu’a la période actuelle, interrompue par des

courtes phases compressives (Mercier et al. 1976 ; Angelier et al. 1978)
et al. (1987, 1989)

Mercier

— ) TR S
ntrent que 'extension initialement orientée NE-SO depuis

le Miocéne chang o ene inféri
1e change au cours du Pléistocene inférieur pour une orientation actuelle

NNO-SSE.

Fic. 4.1 - Carte géodynamique du Moyen-Orient, de I’Anatolie et du domaine

€géen, d’aprés Regard (; 2003). Les fleches noires indiquent les vitesses par rap-

ort a l’ 7 :
P Eurasie stable. Les fléches blanches montrent les vitesses de convergence
a travers de principaux systemes orogéniques (double—ﬂéches}

décrochants (demi-fleches).

et des systémes

La cinématique actuelle de la mer Egée est gouvernée par deux effets princi

paux: le déplacem : i 5 f
p ent de I’Anatolie vers I'ouest et Ia déformation interne de la
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mer Egée (Jackson 1994) (figure 4.1). Le déplacement de la microplaque anato-
lienne vers 1'ouest est accommodé par la Faille Nord-Anatolienne (FNA) au nord
et par la Faille Est-Anatolienne (FEA) au sud-est. Les données GPS indiquent
que le centre de I’Anatolie ne subit pas de déformation interne significative et
tourne en sens anti-horaire de fagon rigide. Cette rotation est caractérisée par
des vitesses le long de la FNA de 24 mm/a et le long de la FEA de 9 mm/a. La
vitesse de déplacement de la partie sud de la mer Egée est de 3 cm/a par rapport
a I'Eurasie stable (Le Pichon et al. 1995 ; McClusky et al: 2000). |

La Faille Nord-Anatolienne est initiée apres la collision entre I’ Arabie et I'Eur-
asie au niveau de la zone de suture de Bitlis (Sengor et al. 1979), en réponse &
’extrusion du bloc anatolien vers Pouest (Armijo et dI 1996). D’apres Armijo et
al. (1999), la FNA se propage vers l'ouest, dans le domaine égéen, depuis 5 Ma.
Cette progression se manifeste actuellement par 'ouverture rapide du Golfe de
Corinthe. D’autres auteurs suggerent des dates plus récentes, entre 1 et 1,7 Ma
(Flotté 2002 ; Nielsen 2003).

Le mécanisme de I'ouverture de la mer Egée n’est pas encore bien compris.
La mer Egée est considérée généralement comme un bassin d’arriére-arc associé
& la subduction (Le Pichon & Angelier 1979 ; Horvath & Berckhemer 1982 ; Roy-
den 1993). McKenzie (1972) propose que la migration vers le sud-ouest de I'arc
hellénique est reliée & la poussée de la plaque arabique vers le nord et & un mouve-
ment conséquent d’extrusion de I’Anatolie trés rapide. Des études plus récentes
(Robertson & Glover 1998 ; Gautier et al. 1999 ; Martinod et al. 2000; Jolivet
2001) montrent que lextension dans la mer Egée est plus ancienne (Oligocéne
supérieur - Miocene inférieur) que la collision Arabie-Eurasie (Miocéne supérieur).
Dans ce cas, I’extension égéenne devrait avoir des causes supplémentaires, autres
que 'extrusion de I’Anatolie vers I'ouest (Doglioni et al. 2002).

Ces auteurs supposent que le domaine égéen subit une extension entre le
Miocéne‘ et le début du Pliocéne, mais il est découplé du reste de I’Anatolie.

Depuis le Pliocene, en plus de sa déformation interne, la mer Egée participe au
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i 1 a. 1ques r Ci i

présence du bord libre représenté par la zone de subduction (Hatzfeld et al. 1997

Gautier et al. 1999 ; Jolivet 2001).

Des modélisations numériques (Meijer & Wortel 1997) et analogiques (Jolivet
et Faccenna 2000) du champ des contraintes et des déformations, couplées aux

observations & la, surface (McClusky et al. 2000), montrent le réle prépondérant

de la traction et du recul du slab subductant sous I’arc Hellénique par rapport 4 la

force de poussée de I’Anatolic. Comme indiquent Wortel & Spakman (2000), I'ap-
proche purement cinématique, qui ne prend pas en compte la force de traction du
slab comme un moteur possible (Mantovani et al. 1996, 1997, 2000), ne suffit pas
a expliquer la tectonique régionale dans la mer Egée. D’autres auteurs (Ratsch-

bacher et al. 1991 ; Faccenna et al. 1996 ; Carminati et al. 1998) proposent que la

convergence géné s africal i
onvergence gencrale entre les plaques africaine et eurasienne pourrait représenter
- 7 . ;
également un processus de fond lmportant dans la dynamique du bassin égéen
De nombreuses études effectuées dans la mer Egée ont apporté des connais-

sances approfondies sur la géologie et la cinématique de la région. Néanmoins,

des déplacements rapides observés en surface doivent étre liés probablement 2

des processus prof ante i
p profonds dans le manteau. Pour mieux comprendre I'évolution et

la. géodynamique de la région, il est donc indispensable de combiner les études
relices a la surface (e.g. sismicité, mesures GPS, mécanismes au foyer) a celles de
la structure profonde sous la mer Egée. La structure du manteau sous le domaine
égéen est relativement mal connue actuellement.

La structure profonde sous la mer Egée a été étudide essentiellement par la
tomographie sismique. Des données récentes de tomographie permettent d’ima-
ger un panneau de lithospheére froide plongeant au moins Jusqu’a 600 km, associé

au slab subductant (Spakman 1986 ; Spakman et al. 1988 ; Ligdas et al. 1990).

Certains auteurs montrent que le slab descend jusqu’a 1000-1400 km (

Spakman
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et al. 1993 ; Piromallo & Morelli 2003 ; Rubie & van der Hilst 2001). La tomogra-
phie semble confirmer que le slab soit détaché du coté ouest de la mer Egée, sous
les chaine des Dinarides et des Hellénides (Spakman et al. 1988 ; Spakman 1990 ;
Wortel & Spakman 2000). Des indices de détachement du slab sont également
trouvées du coté est de la mer Egée et sous la zone de Bitlis (Davies & von Bla-
kenburg ; Papazachos et al. 2000 ; Piromallo & Morelli 2003). Par contre, tous les
auteurs s’accordent sur le fait que la subduction se poursuit sous 'arc Hellénique.

A Véchelle locale, la tomographie en ondes de volume (Papazachos et al. 1995 ;
Papazachos & Nolet 1997; Tiberi et al. 2000) donnent des images de haute
résolution de la zone de subduction hellénique. Ces images montrent une ano-
malie de vitesse rapide associée a la lithosphere océanique, qui plonge jusqu’a
150-200 km de profondeur. Le domaine nord-égéen, qui subit des déformations
importantes, n'est couvert par ces études que jusqu’a 100 km de profondeur.
Dans la section suivante, nous proposons une étude tomographique de la mer
Egée basée sur les ondes de surface, qui couvrent entierement la région. D'une
part, cette approche permet d’imagér la structure profonde jusqu’a 200-250 km.
D’autre part, elle ne donne pas seulement les variations des vitesses dans la li-

thosphere (cémme la tomographie en ondes de volume), mais apporte également

des contraintes sur les vitesses absolues.

4.2 Tomographie de la mer Egée par ondes de
surface

Article soumis a Geophysical Journal International
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Surface-wave tomography in the Aegean region
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Abstract
The 3D structure of the lithosphere beneath the Aecgean Sea is investigated

using surface-wave tomography. Rayleigh and Love waves recorded by 15 broad-
band stations installed for a duration of 6 months in the Aegean region are
processed through array analysis and Wiener filtering. The resulting tWo—‘station’
phase velocities are used to determine lateral variations of Rayleigh wave phase
velocities between 20 and 100 s period by a ray based 2D tomography method
The obtained phase velocities are inverted to calculate S-wave velocity variationl

with depth using a combination of linearized inversion and a Monte-Carlo based
non-linear inversion.

The absolute S-wave velocity is resolved to a depth of approximately 200
km. The shape of the subduction zone is found to be asymmetric, which is in
a'greement with P-wave travel-time tomography and intermediate c{epth seismi-
city studies in the area. In the northern part of the Aegean, in the prolongation of
the North Anatolian fault which is influenced by stroﬁg extensional movements
we found low S-wave velocities at 100-150 km depth. This supports a model 0;
a distributed deformation of the upper mantle in the area. Separate Rayleigh

o 7 L .
and Love wave phase velocity inversions along common profiles reveal a strong

.a,msotropy in the northern Aegean down to our maximum of resolution (200 km)
1.e. most likely including the top of the asthenosphere. |
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4.2.1 Introduction

It is still largely unknown whether continental lithospheric deformation is
localized along major faultsrwhich extend through the whole lithosphere or is
distributed over large areas (Tchatcher 1995; England & Jackson 1989). In the
latter hypothesis major faults are the surface expression of a distributed under-
lying deformation. Further complexity arises from our poor knowledge of the
interaction between the lithosphere and asthenosphere, and the implication of
the latter in plate tectonic driving forces (e.g. Bourne et al. 1997; Bokelmann
2002). These questions are particularly difficult to answer because most of the
available information related to the deformation is located at or close to the sur-
face (GPS-geodesy, tectonics, seismicity) and very little is related to parameters

associated with the displacement or the deformation of the uppermost mantle.

The Aegean region, which is continental and lies between the African and
BEurasian lithospheric plates, is particularly interesting in this context. Firstly,
the kinematics are well documented by geodetic measurements (McClusky et al.
2000), seismic focal mecanisms (Papazachos & Kiratzi 1996; Jackson & McKenzie
1988), and tectonic observations for the Miocene time (Gautier & Brun 1994) and
the Quaternary (Mercier et al. 1987; Armijo et al. 1996). Secondly, the lateral
movements are very large. Even though the two plates converge at a rate of 1
cm/y, the convergence across the Hellenic trench is approximately 3.5 cm/y. This
high rate is due both to the westward motion of Anatolia relative to Africa and
to the rapid and intense deformation that affects the region. The northern part
of the Aegean, into which the North Anatolian Fault extends, is submitted to
strong extensional strain.

The crustal structure and thickness of the Aegean is reasonably well known
from a Wﬁde variety of studies using deep seismic soundings (Makris 1978; Makris
& Stobbe 1984), gravity data (Tsokaz & Hansen 1997), surface wave data (Pa-
pazachos 1969; Kalogeras & Burton 1996; Karagianni et al. 2002), and receiver




114 CHAPITRE 4. STRUCTURE LITHOSPHERIQUE DE LA MER ECEE

¢ CMG40
@ STS2(GEOFON)

20 22 S 26° 58° 30°

Fic. 4.2 - ] ,

2 — The main features of the region under study and the distribution of
slisia ) . . .
hree-component broad-band seismological stations used in the surface-wave tomo-
graphy. The temporary network is composed of 12 broad-band stations equipped

with CMG3-T (100 s) and CMG40 (60 5), and 8 GEOFON stations equipped with
STS2 (100 s) sensors.
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function inversion (Priestley et al., in prep.), but we have a relatively poor idea of
the mantle structure. The mantle structure has been studied mostly by P-wave
travel time inversion using local and teleseismic events (Spakman et al. 1988;
Papazachos et al. 1995; Papazachos & Nolet 1997; Tiberi et al. 2000), the latter
providing velocity perturbations relative to an input velocity model. Absolute
velocities can be better estimated by travel time inversion from local events but
the resolution of the data is poor for the deeper part of the lithosphere and the
underlying asthenosphere, due to the very limited intermediate depth seismicity
(with a maximum depth of 180 km) in the Aegean region. This is particularly true
for the northern Aegean where there is no resolution below 100 km depth. The
present study complements previous tomography results from the area (Spakman
et al. 1988; Papazachos et al. 1995; Papazachos & Nolet 1997; Tiberi et al. 2000).

We here show results from a surface wave study usiﬁg the best broadband sta-
tion coverage of the region to date. The advantage of the surface waves, in spite of
a poorer lateral resolution than in teleseismic body-wave tomography, is the good
constraints on absolute shear wave velocities, which are difficult to obtain with
other tomography techniques. We use a teleseismic surface-wave tomography for
3D imaging of the lithosphere using a method proposed by Yanovskaya & Ditmar
(Ditmar & Yanovskaya 1987; Yanovskaya & Ditmar 1990). Phase velocities are
calculated for periods up to 100 s thereby giving information at depths down
to approximately 200 km. Due to the short duration of the field experiment, we
increased the number of useable events by combining two-station measurements

with array analysis (e.g. Baumont et al. 2002).

4.2.2 Data and phase velocity measurements

The data were obtained during a 6-month temporary seismological experiment
in 1997 (Hatzfeld et al. 2001). The temporary network was composed of 30 digital

three-component seismological stations covering the Aegean. For this study we
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used 12 broad-band stations equipped with CMG3-T (100 s) and CMG40 (60 s)

selsmometers which recorded continuously at a sample frequency of 62.5 per s
. .0 per se-

cond. Data from three temporary GEOFON stations equipped with STS2 (100 s)

seismometer i istributi
s are also included. The distribution of the stations is presented in

Figure 4.2. Technical details are described in Hatzfeld et a]. (2001)
We selected 65 tele

12 [0] ) . b J

seismic events distributed mostly between -30° to 80°

rees and a g is i
a good signal-to-noise ratio. All records were corrected for the

nstrumental response. Multiple filter analysis (Dziewonski et al. 1969) and sub

sequent frequency-time filtering (Levshin 1989) were applied to Rayleigh (vertical

component) a
p ) and Love (transverse component) waves to minimize contamination

Y noise, spectral holes and multi-pathing. Records with low signal to noise rat;
al t io

and poorly constrained group velocities were eliminated Approximately 40% of
i ! (¢}

the initial data were rejected.
Phase velocity dispersion curves for Rayleigh and Love waves can be deter

m ! e . 1S ( } (&

epicent 1thi
picenter, within a few degrees. The phase velocity analysis is complicated by

t . = 2 . 3
wo problems. Firstly, the interstation distance at long periods is smaller

or approximately equal to the wavelength.

than

| In this case the phase differences bet-

ween tl 1

€n the two stations are small, and therefore induce large phase velocity errors

S | ‘ . l- D
econdly, the seismic rays are deflected from the great circle path by lateral ve

locity variations. The ray deflection ¢

et al. 2000)

an reach an angle as large as 15° (Cotte
and result in i i
sult in incorrect phase velocity estimations as the propaga-

tion dis i
on distance between the two stations is different from the one inferred from

the great-ci : i i
great-circle path. This problem mcreases with increasing angular difference

betwec i ati i
ween the station-station and the epicenter-station great circles. The first pro

blem ¢
em can only partly be solved by very careful and manual data processing. The

- ) .
atural solution would therefore be to increase the amount of data, to obtain a

statistically reliable estimate, but this can only be done by relaxing the conditio
= (s J J n
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that the two stations and the epicenter must be aligned within a few degrees.

We use array measurements to be able to relax the geometrical constraints on
the epicenter-stations geometry. The array analysis (Cotte et al. 2000; Baumont
et al. 2002) is based on the assumption of plane waves within a sub area of
the network and makes it possible to make a good first-order estimation of the
propagation direction of the waves. We can subsequently allow for angles between
epicenter-station and station-station great circles of up to 25 degrees, thereby
increasing the amount of data.

The array analysis is carried out by inverting the travel time differences bet-
ween the stations to obtain the propagation direction. The phase difference bet-
ween the stations in the profile under analysis can then be correctly converted
into phase velocities by using the corrected propagation distance. The array ana-
lysis requires a minimum of three stations installed in a ’triangle-like’ geometry,
and in our case it was typically carried out using data from three or four stations.

The array analysis does not remove the need for very careful data selection
and processing. The frequency-time filtering was carried out with manual control

-at all steps, and the time differences used in the array and phase velocity analysis
were calculated using Wiener filtering (e.g. Taylor and Toksoz 1982). Only phase
differences estimated with a coherency higher than 0.95 were accepted. The ca-
reful data selection and processing also make it possible in some cases to extend
the dispersion measurements beyond the seismometer’s cut-off frequency.

For each interstation profile, we calculated the average phase velocity and the
standard deviation using all the available phase velocity measurements for the
profile. The profiles for which we obtained phase velocities for Rayleigh and Love
waves are shown in Figure 4.3. For Rayleigh waves, the profiles of phase velocity
measurements cover the region rather uniformly and can be used for tomography.

For Loveiwaves, phase velocities are measured along some profiles only. They

cannot be used for separate Love wave tomography but, combined with Rayleigh

wave phase velocity measurements, they yield information on anisotropy in the
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area.

It was not possible to obtain phase velocity measurements along the profiles in

the area of Crete (GVD, KRIS, SANT). This problem has mainly three causes: 1)

the stations are located very closely; 2) the signal to noise ratio at long periods
was generally low; and 3) of the events with a good signal to noise ratio, the ' ‘
majority suffered from strong multi-pathing effects. We therefore calculated the

[ |
average structure beneath these stations using the array technique of Pedersen It

et al. (2003). However, with only one high-quality event, the measurement may \

be biased. We therefore associated it with big error-bars, to strongly decrease its ‘ |
influence on the subsequent tomography. We verified that the inclusion of these
stations did not alter the tomography results in other areas which are covered by M

|
better measurements, including the area immediately north of Crete. I

4.2.3 Method | ‘

Surface-wave tomography

In this study we used a 2D surface-wave tomography method developed by |
Ditmar & Yanovskaya (1987) and Yanovskaya & Ditmar (1990). This method ‘ |
is a generalization to two dimensions of the classical one-dimensional method of ‘ Il
Backus & Gilbert (1968). The method is based on the assumption of smoothness |
of the phase velocity function V(x) according to the following criterion: !
(d—Gm)"(d — Gm) +a /] |Vm(x)|? dx = min, (4.1) ‘
where |
m(x) = (V'(x) - Vg W, |
' \
di = ti — tio, |
. | 3
ds :
(Gm); = Gi(x)m(x) dx = m(x)v, Il
_ 5 - . . L i 0
F1G. 4.3 — The profiles for which good quality phase velocity measurements were d ’ i
: . s
obtained for (a) Rayleigh waves - 25 profiles and (b) Love waves - 8 profiles in | / / Gilx) dx :fL Vo o l
Yy 0i
total. Phase velocity dispersion curves are determined by a combination of two- ' |:‘
station and array measurements. ' I
||I I
' \
|| | ;
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The first term in (4.1) is an estimate of the misfit between observed and
predicted data and the second term ensures a smooth solution, Vo is the velocity
corresponding to an initial model, ¢; is the observed travel time along the 7-th
path Ly;, tio is the travel time calculated for the initial model, « is a regularization
parameter that characterize the smoothness of the solution. The solution V(x) is
determined in Cartesian coordinates x = (x,y).

This method was developed for the plane case and the paths are assumed
to be straight lines. However, this assumption is not acceptable if the rays are
long. As we cannot neglect the sphericity of the Earth we adopted the following
procedure. The region of the sphere covered by the rayé is transformed into a
plane so that the invariance of travel times is saved. The solution is constructed
on a plane, and then the plane is transformed back into a sphere. The initial rays
are straight lines on a plane, but on a sphere they differ from the great circle
paths. Therefore, this technique is acceptable only for regions of rather small
size (maximum 20002000 km). For large-scale regions the solution should be

constructed directly on a sphere (Yanovskaya et al. 2000).

4.2.4 Resolution analysis

The estimation of resolution is one of the main problems in seismic tomogra-
phy. As the solution is not unique the input data do not contain the information
on velocities of seismic waves in every point of the medium. The size of the he-
terogeneity that can be reliably detected using a given data sampling can be
estimated through a resolution analysis. It also helps to distinguish artefacts de-
tected in the solution, that are caused by the applied method.

For our data set, the propagation paths are oriented mostly E-W in the Aegean
sea and SE-NW in the western part of the region. When the rays have a preferred
direction the resolution along this direction is worse than across it. To estimate the

resolution as a function of azimuth, we use the method proposed by Yanovskaya
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(1997):
As the amount of data is limited the solution of the tomography problem (4.1)

is smoothed. The degree of smoothness is determined by the resolution matrix R

= Rin (4.2)

If R is the identity matrix, the solution is unique and all model parameters
are independently resolved. For simple visualization of the solution quality we

present the resolution matrix R in terms of the averaging area. Reformulating

the equation (4.2) as an integration gives:

fA:(:z:m da:

where A(.’L‘ @) is the averaging kernel.

Since a solution of the tomography problem (4.1) in the point (z0,y0) is de-

termined as a linear combination of the data

m(zo,40) = Z a;(w0,Y0)d;

i

the averaging kernel is

A(z,y; Z0,Y0) = zai(mﬂuyO)Gi(mvy)
The size of the averagi;g area in the z-direction can be estimated by integration
of the function A(z,y; ;‘:g,ygj over the y-direction

F(x;z0,%) = [ A(z,y; ToYo) dy-
We assume here thaz the rays are inside the area 0<z< X,0<y<Y.
For an ideal solution, i.e. where all parameters can be independently resolved,
F(z; 0,y0) is a o-function. As a criterion of smoothness we take the proximity of
F(z;20,90) and the S-function. This proximity can be estimated by a difference
between / F(z';z0,Y0) d:zc. and the Heavyside function H(z — o). If the average

0
b a
kernel is not zero and equals e within a rectangle zo — 5 & i < @+ 3
a

b b
Yo — = <y < Yo+ o, then
Y 5 Y < Yo 5

2
a

X X
f [/ F(z'; o) dz’ — H(z — 20) | dz = .
A 12

0
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o :
onsequently, for any arbitrary kernel we can estimate the size of the aver
. f era-
area as
5( ) X X 2
To,Yo) = 12 / F(z'; !
] [ 4 (2" zo,0) dz’ — H(z — zo)| dz. (4.3)

T . _ : .
1¢ azimuth dependence of resolution can be calculated by rotation of th
) : e

. . . . - .

ellipse centered in the point (zo,yp)

smallest es of irecti
est values of S, and the direction of the largest axis coinciding with the

(11] . 8 7]

Smin -+ Smax
2 - (4'4)

E =

- ase

tll(:

4 g

hic o :
phic problem is calculated separately for every period 20, 30. 40. 50. 60 70, 80

90 and 100 s i i 2 >
s 1n a grid 0.3° x 0.3°. Phase velocities obtained by 2D tomography

at each peri ' 7 i
period were assembled to dispersion curves at each grid point. These

dispersion ¢ 3 i
persion curves were used as input to the depth inversion

Measur ; i i i
ement errors, multipathing and interference of Rayleigh and Love waves

can all 1 i i i i
ead to incompatible travel time distribution in the region. To reduce the

effect 8 ;
ct of large errors, we performed the following procedure (Yanovskaya et al

time resi 1mi
residual larger than 3¢ are eliminated from the data set. The procedure of
A ‘e 0

tomographi : :tion 1
graphic reconstruction is repeated until all large residuals are eliminated. In

our case, the : imi
; the number of eliminated paths varies from 2 to 5 depending on period

with axes equal to the largest and to the
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Inversion for S-velocity with depth

Phase velocity dispersion curves obtained by 2D tomography at each point of
the grid were inverted to vertical S-wave velocity sections along four profiles shown
in Figure 4.13. We used the two-step inversion technique of Shapiro et al. (1997).
As the first step the dispersion curves were inverted using a linearized inversion
method using the software of Herrmann (1987). Following other tomographic
studies in the Aegean region (Tiberi et al. 2000; Papazachos & Nolet 1997) we
used as a starting model the one given by Papazachos et al. (1995) with modified

crustal thicknesses in different points of the profile. We used crustal thicknesses

from Priestley et al. (in prep.).

To explore the non-uniqueness of the solution, the output of the linearized
inversion was used as input for a stochastic Monte-Carlo inversion generating a
set of models by random perturbation of S-wave velocities and interface depths.
The model changes at eédch iteration were less than 0.1 km/s for S-wave velocities
and 10% for thicknesses. Five runs with different series of random numbers were
used to ensure that we explored different points of ‘the parameter space. Only
the models corresponding to phase velocity curves within the error bars were
accepted. A priori constraints on crustal thickness were added to the inversion
to avoid unrealistic models. We allowed for crustal thicknesses corresponding to
the Moho map of Priestley et al. (in prep.) £2.5 km. The P-wave velocities were
assumed to be /3 of S-wave velocities, the density values varied from 2.6 g/cm®
in the crust to 3.5 g/cm? in the upper mantle at 250 km depth. We estimated the
average thickness of water and sediment layers to 0.3 km and 0.7 km respectively.
We verified that within the period range considered (20-100 s), these parameters
did not influence the inversion and were consequently maintained constant for all
the inversions. At each depth we calculated the average S-wave velocity and the

standard deviation of all accepted models.
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4.2.5 Results

Average dispersion curve

Figure 4.3 shows the profiles for which good quality Rayleigh (Figure 4 3a)

and Love (Figure 4.3b) phase velocity dispersion curves were obtained. For an

overall pict ar :
picture of the area, we calculated the mean phase velocity dispersion curves

of Rayleigh waves for 20-100 s period shown in Figure 4.4. For comparison, we

added the dispersion curves that correspond to the S-wave models suggested by
Papazachos (1969), Papazachos et al. (1995) and IASP91 (Kennett & Engdahl
1991).
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Comparison of mean phase velocity dispersion curves of Rayleigh waves in

the Aegean region. Phase velocity dispersion curves Jor Papazachos (1969)

et al. (1995) and IASP91 are calculated from corresponding S-wave velocity models

Papazachos

Our mean dispersion curve differs significantly from the curve of Papazachos et al

(1995) between 20 and 70 sec with a mazimum difference at 40 sec

Our mean dispersion curve agrees well with the one inferred from the model of

Papazachos et al. (1995)

at both low and high periods, while it differs significantly
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Fic. 4.5 — Mean S-wave velocity models for the Aegean region. The mean S-wave velo-
city model of this study corresponds to our mean dispersion curve in Figure 4.4, inverted
for S-wave velocity by the two-.step inversion technique of Shapiro ct al. (1997). The
model of Papazachos et al. (1995) is used as a starting model in o linearized inver-
sion. We plot here the mean S-wave velocity model with the standard deviation (grey
shading) calculated from all possible models obtained in the stochastic Monte-Carlo in-
version. The standard deviation of the Monte Carlo solutions strongly overestimates
the error on the shear-velocities as non-realistic and highly oscillating models are in-
cluded in the set of solutions. A more realistic error is of the order of 2%. As compared

to Papazachos et al. (1995), our mean S-wave velocities are lower in the uppermost

mantle, between 40 and 90 km.
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at intermediate (20-70 s) periods. Differences at such periods are likely to indicate
structural differences in the uppermost mantle. These differences probably have
two causes. Firstly, the sampled regions are somewhat different, and second‘]y the
model of Papazachos et al. was mainly derived from P-waves. We invei"ted’ our
mean dispersion curve for S-wave velocity models using the two-step inversion
technique of Shapiro et al. (1997) described above. The model of Papazachos et
al. (1995) is used as a starting model in the linearized inversion. The set of final
S-wave velocity models is obtained by a stochastic Monte-Carlo inversion. The
mean model is shown in Figure 4.5 as well as the standard deviation computed
from all acceptable models obtained in the stochastic Monte-Carlo inversion. As
compared to Papazachos et al. (1995), our mean S-wave velocities are lower 11.1
the uppermost mantle between 40 and 90 km.

Note that the uncertainties in the velocity values are high. These big error
bars mainly reflect the non-uniqueness of the solution, i.e. the trade-off between
the velocity at different depths. For example, a 10% increase in the velocity at
some particular .depth would be compensated by a strong velocity decrecase in
the layer immediately above and/or below, and lead to a highly oscillating and
unrealistic model. To obtain a better error estimate, we therefore calculated how
much we could change the average velocity model, using realistic and smooth
models. Realistic error bars are of the order of 2% within the lithosphere except
for the upper half of the crust which is not resolved with our data. The mea’n 1\4013.10
depth of the region covered by phase velocity profiles is 30 km with maximum of |
35 km in the .IIOl“thGI‘Il part. In the model of Papazachos et al. (1995) the Moho
is located at 40 km depth and the use of a 40 km thick crust may influence the
uppermost mantle velocities. Therefore, we compared inversions with a the Moho
located at 30 km and 40 km depth. The resulting models are very similar and stay
within the error bars. As the S-wave model of Papazachos et al. (1995) includes
information from continental Greece which is not well samples by our data, we

;

conclude that the S-wave model of Papazachos et al. (1995) may not be adequate
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for the central Aegean region between 40 and 90 km depth.

Individual profile dispersion curve

Figures 4.6 and 4.7 show phase velocity measurements for Rayleigh and Love
wave in the period range 20-100 s for the profiles in Figure 4.3. Error bars are es-
timated for each profile by the standard deviation of individual dispersion curves
to the profile average. Some phase velocity dispersion curves, especially in the
southern part of the region, have large error bars. This is mostly due to the loca-
tion of the seismological stations on islands and poor weather conditions during
the experiment that results in a strong microseismic noise.

In general, phase-velocities are relatively low in the northern part of the
Aegean and anomalously high in the southern part. An example of this difference
is shown in Figure 4.8 where Rayleigh wave phase velocities providing from a
northern profile (ALEX-FLOR) is comapred to a southern profile (RODO-VELI).

The difference between the northern and the southern Aegean could be due
to several causes, and in particular to the presence of a cold, subducting slab to
the south (e.g. Tiberi et al. 2000). However, the tomography and subsequent

inversion for the velocity structure are necessary to determine whether other

causes influence the individual dispersion curves.

Tomographic images

We calculated the lateral variations of phase velocities beneath the Aegean by
applying the 2D tomographic method described in section 4.2.3. The tomogra-
phy is performed using the Rayleigh wave dispersion curves only because of an
insufficient number of Love wave veloc ity measurements. Rayleigh wave phase
velocities obtained from 2D tomography are shown in Figure 4.9 for selected per-
iods. The results for 30, 60-70, 80 and 100 s are ommited, as they are similar to

the presented maps of 20, 40, 50 and 90 s respectively.
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F1G. 4.6 — Rayleigh wave mean phase velocity dispersion curves and their stan-

dard deviation for each individual profile (vertical azis: phase velocity in km/s,

horizontal azis: depth in km). The number underncath each figure indicates the

number of phase velocity measurements for this profile.
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FIG. 4.9 — Phase velocity variations of Rayleigh wave for periods 20, 40, 50 and
90 s. These tomographic maps do not correspond to phase velocity variations at
a fized depth but represent a weighted integration around one depth. As a rough
approximation, the tomographic maps for 20, 40, 50 and 90 s sample the Ea?"th
from the surface to depths of 25, 60, 80, 150 km respectively. Phase velocitics
20 s period are strongly influenced by the crustal thickness variations. At 40 s and

larger periods a high velocity anomaly is observed in the southern Aegean, trending
. ean, in,

NW-SE, which we attribute to the Hellenic subduction zone dipping northward

from the Hellenic Trench. The tomography in its very southmost part ( Crete) is

uncertain but it is compatible with the surroundings areas (see section 4.2.2)
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The quality of the solution can be estimated by comparing mean square travel
time residuals obtained in the first step of the tomographic procedure (initial
residuals) and the remaining residuals in the final step (Figure 4.10). The initial
mean square travel time residual for our data set is 3.1 s and the mean remaining
residual is 0.6 s, i. e. a decrease of 80%. If only the remaining dispersion curves
are considered after the rejection of residuals larger than o, the mean square
travel time residuals still decreases by at least 50%, so the reduction of residuals

is mainly due to lateral heterogeneity.
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FIG. 4.10 — Mean square travel time residuals of the 2D tomography method cal-
culated for different periods. At least 50% of observed residuals can be explained

by lateral heterogeneity.

Figure 4.11 shows the averaging ellipses (see equation (4.3)) at 4 selected
points for Rayleigh waves at 40 s period. As expected, their long axis is parallel
to the predominant profile orientation. We have also computed the resolution
1ené;th (glean diameter of the averaging area) L to define the region of acceptable
resolution (Figure 4.12). We present here the results only for the area where the

mean resolution length L is less than 400 km (averaging radius is less than 200
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km), but as shown in Figur

200 km.

40.0°

875" N[

200°E

225 E 250°E 275 E 30.0 E

F1G. 4.11 — Patterns of the averaging areas of elliptic shape in selected points (+)

for Rayleigh waves at the 40 s pertod. The azimuth dependent resolution at any

point (xo,y0) s approximated by an ellipse centered in (zo,y0) with azes equal to

the largest and to the smallest value of S (see equation (4-3)). The long azes of

the ellipses are parallel to the predominant profile orientation,

Phase velocities at periods of 20-30 s sample a layer of approximately 40

km thickness and are strongly influenced by the crustal velocity structure and
in particular by Moho depth. The crustal thickness varies considerably across

the Aegean. In continental Greece, the Moho reaches a depth of 40 km (

e.g.
Kalogeras & Burton 1996)

, Whereas in the sea of Crete, it is less than 25 km deep

(e.g. Karagianni et al. 2002). In the subsequent inversions, we use the Moho depth

map of Priestley et al. (in prep.) which has the advant

age of covering the whole
study region. This map,

based on receive r function analysis, is in agreement with

e 4.12, the resolution length is typically better than
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other crustal studies (Makris & Stobbe 1984; Kalogeras & Burton 1996; Tsokaz
& Hansen 1997; Karagianni et al. 2002; Horsan et al. 2 002) in those parts where
they overlap. The Moho depths of Priestley et al (in prep.) are superi mposed

onto the phase velocity map of Figure 4.9.

T=20s

100 2 2 o oo 400 100 200 300 400

FIG. 4.12 — Resolution length L in km of Rayleigh wave tomography for 20, 40,
50 and 90 s periods (see equation (4.4)).

' ies in Fi 4.9
There is a good correlation between the phase velocity anomalies in Figure

(T=20 s) and the Moho depths. Low phase velocities are generally associated
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with a thick crust. These anomalies (that reach a value ~ 2%) are consistent

with the results of the tomography by Papazachos & Nolet (1997) even though
their depth slices show more details than our velocity maps. These differencies
arise from the fact that only large-scale crustal thickness variations are identified
in our tomography and the phase velocity map at 20 s period corresponds to an

in tegration over the velocity structure in the crust and, to a lesser extent, the

uppermost mantle.

At 40 s and larger periods, we observe a high velocity anomaly (greater than
3.8 km/sec) in the southern Aegean. This anomaly, trending NW-SE, can be
attributed to the Hellenic subduction zone which dips northward from the Hel-
lenic Trench. It is present for all periods from 40 to 100 s but changes slightly
in trend (it strikes more NE-SW) and position (it moves northward) with period
and thérefore with depth. The change in trend is consistent with a non-symmetric
shape of the subduction zone (Markopoulos & Burton 1981; Hatzfeld & Martin
1992, Papazachos & Nolet 1997). Beneath the Peloponnese, the most detailed
teleseismic tomography carried out so far (Tiberi et al. 2000) described a high
vel ocity perturbation of 4-7% clearly associated with the subduction zone down
to 200 km depth, which is also consistent with our tomographic maps. However,
it is difficult to directly compare phase velocity maps and depth slices. A further

comparison is carried out in the next section, after inversion of loca 1 dispersion

curves.

The lowest velocity zone on 40-100 s tomographic maps is found beneath the
northern Aegean sea and shows a trend parallel to the North Aegean Trough.
This large tectonic structure is the continuation of the North Anatolian fault
within the northern Aegean sea. It appears on the maps (Figure 4.9, T = 40,
50 and 90 s) that the Aegean Trough is associated with SW-NE trending low

velocity anomaly. However, the shape of the anomaly may be influenced by the

orientation of the profiles.
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S-wave velocity structure

To visualize the laterally varying structure at depth bencath the Aegean we
computed cross-sections of S-wave velocity along the four profiles shown in Figu.re
4.13. The sections all start from the Hellenic Trench and are chosen to be series
of cross-sections that are perpendicular to the french. Three of them are at the
same location or very close to other published profiles: AA" and ’DD' correspond
to cross-sections b and ¢ of Papazachos and Nolet (1997) and cross-section BB’
corresponds to Spakman et al. (1988).

20° 20 24 26" 28" 30°

20° P2 24° og° 28 30°

Fic. 4.13 — Profiles used for cross-sections. All sections start from the Hellenic
Trench.
To obtain the cross-sections, inversions for S-velocity with depth were carried

out in discrete points along each section (as described in section 3.3). The average

model beneath each point was smoothed along the horizontal and the vertical di-
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rections in each cross-section. Figure 4.14 shows the absolute S-velocities in the
four cross-sections while Figure 4.15 shows relative velocity variations as com-
pared to a background velocity model (top Figure 4.15) which is the average of
the velocity sections. The latter model has the advantage of being comparable in
colour scale to typical presentations of body-wave tomography, and it enhances
small amplitude veloéity variations. The absolute velocities are however inhe-
rently more interesting in the context of a surface wave study, as features often
show up more clearly in the absolute than in the relative cross-sections, because
visual effects are _frequontly largely influenced by the choice of background model.

As the maximum wavelength of our dataset is approximately 450 km, the S-
velocity distribution is resolved down to approximately 200 km. As we used the
inversion of dispersion curves in the period range between 20 and I(Jt) s, details in
crustal structure are therefore not resolved. Instead, we focus on lateral velocity
variations that are associated with differences in the mantle structure, where the
resolution of lateral velocity variations is approximately 150-200 km and yielding
a smoother image than obtained by body wave tomography.

The main feature on Figure 4.14 and 4.15 is the high velocity anomaly as-
sociated with the slab. The intermediate depth seismicity reported in the ISC
Bulletin relocated by Hatzfeld and Martin (1992), when superposed onto the
S-velocity sections is generally located in the slab’s top-most part. Our results
confirm the variations in slab geometry in the area. On the AA’ profile crossing
the Peloponnese the slab dips at a shallow angle down to a depth of approxima-
tely 100 km, below which it dips at a higher angle showing the same prominent
kink as identified by Papazachos & Nolet (1997). This could be explained by the
combined effect of slab pull of the African litho sphere and the fast spreading of
the Aegean lithosphere above the subduction, as sugges ted by Hatzfeld (1994).

The width of the slab below this profile seems to be rather sma Il as compared

to the other profiles, again in agreement with Pa.pazachos & Nolet (1997). In the

profiles BB', CC' and DD’ located across Crete and the Cyclades there is no
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Fic. 4.14 - Absolute S-wave velocity cross sections (without any vertical exagge-
ration) for the profiles shown in Figure 4.18. All the profiles start at the Hellenic
Trench. The velocity-depth curves obtained at discrete points of the profiles (plot-
ted as white lines) are interpolated and smoothed along horizontal and vertical
directions. The intermediate depth seismicity is superposed on the S-velocity sec-
tions as well as the position of the Gulf of Corinth (GC), Evvia (EV), Cyclades
(CY) and the North Aegean Trough (NAT). Any details in crustal structure can.

not be resolved.
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obvious kink and the slab subducts with rather high angles, of the order of 30-40
degrees consistent with the body-wave tomography (Papazachos & Nolet 1997;
Spakman et al. 1988). We have however a limited resolution of the slab geometry,
which is better shown by deep body-wave tomography (Spakman et al. 1988).

The amplitude of the velocity variations associated with the slab and the
absolute velocities are in agreement with previous studies based on local and
teleseismic tomography (Papazachos & Nolet 1997; Tiberi et al. 2000). The ab-
solute shear velocities in the slab at approximately 100-120 km depth are up to
4.8 km/s, which would correspond to a P-velocity of 8.3 km/s, assuming a Pois-
son ratio of 0.25. The P-velocity of 8.1 km/s in the same location obtained by
Papazachos & Nolet (1997) would imply a Posson ratio of 0.23. The amplitude
variations suggested by Spakman et al. (1988) are lower but they suggested that
their velocity variations were underestimated. The S-velocity contrast in the slab
is rather high, in places up to 6-8%.

Papazachos & Nolet (1997) found a low velocity zone beneath the volcanic arc
and the Gulf of Corinth, at a depth of approximately 60 km. The lateral extent of
this area associated with the dehydration process of the slab is approximately 70-
100 km. This low velocity anomaly is present in all our velocity perturbation cross
sections (Figure 4.15) at the distance of 200-300 km from the Hellenic Trench and
approximately 100 km depth, but it is not well resolved because of the small size
of this zone. The depth and position of this anomaly relative to the volcanic arc
correspond well to other subduction zones (e.g. Gorbatov et al. 1999; Zhao et al.
2000; Nakajima et al. 2001).

On all profiles we observe another significant low velocity anomaly located
further north than the mantle wedge at a distance of 500 km from the Hellenic
Trench and at a depth of 100-150 km. This anomaly is present in both the absolute
and relative S-wave velocity cross sections. The anomaly resolved by the data is
150-250 l;m wide, however, the resolution is insufficient to determine the shape

of the anomaly. S-wave velocities in this area vary from 4.51 to 4.55 km/s with
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a velocity contrast to the average model (top of Figure 4.15) of 4% at 125 km
depth. The location of the low velocity anomaly coincides with the northern part

of the Aegean, which is an area of rapid deformation and intense extension.

Vertical anisotropy

The detailed analysis of anisotropy in the Aegean region is impossible as there
are too few Love wave phase velocity measurements to perform a tomography (see
Figure 4. 3b) However, it is still possible to compare Rayleigh and Lovo wave
dispersion curves and so identify zones of “inconsistency”, those that cannot be
explained by an isotropic model. We thercfore independently inverted Rayleigh

and Love dispersion curves measured along the same profiles.

In the tomography, it is possible to include profiles where only few events were

available for the two-station measurements, as incompatible data were rejected

during the tomography inversion (see section 4.2.5). As we do not have such a
posteriori control when we use indivial profiles, we need to use only the highest
quality phase velocities. The most objective approach corresponds to eliminating
profiles where only a few events were available. We therefore use only profiles
with more than six events for each of the Rayleigh and Love wave phase velocity
measurements. The limit of six events is somewhat arbitrary, but it ensures, for
example, that the phase velocities are not dominated by one event with several

aftershocks. Only seven paths with both Rayleigh and Love dispersion curves

were available (Figure 4.16).

The results of the inversion for these profiles are presented in Figure 4.17. We
observe significant vertical anisotropy in the central Aegean sea (profiles AGGI-
SKIR, LESB-SKIR, HIOS-PENT, HIOS-VELI and PENT-SAMO shown as bold
lines in Figure 4.16). Along these profiles the Love wave derived velocities are of
the order of 10% higher than those derived from Rayleigh waves in the mantle,

down to our limit of resolution. A small degree of anis'otropy is found in the
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FIG. 4.16 — Azimuthal anisotropy distribution deduced from SKS-splitting (Hatz-
feld et al. 2001) and selected profiles for S-wave velocity inversion of both Rayleigh
and Love dispe‘rsion curves corresponding to the same propagation path used in
anisotropy analysis. Profiles of strong vertical anisotropy (AGGI-SKIR, LESB-
SKIR, HIOS-PENT, HIOS-VELI and PENT-SAMO) are plotted as bold lines.
Profiles ‘of models anisotropy (AGGI-LIMN and SAMO-VELI) are indicated as

dashed lines.
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wave velocity models obtained by independent inversion of Ray-
lewgh and Love dispersion curves corresponding to the same propagation path.
A significant vertical anisotropy is observed in the central Aegean sea (profiles
LESB-SKIR, HIOS-PENT, HIOS-VELI and PENT-SAM 0). The Love wave de-
rived velocities are 10% higher than the ones deduced from Rayleigh waves in the
mantle. The difference in velocity is approzimately 0.5 km/s at 100 km depth.

Modest anisotropy is found in the northern (profile AGGI-LIMN ) and southern
Aegean (profile SAMO-VELI).

-
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northern (profile AGGI—LIMN) and southern Aegean (profile SAMO-VELI).

Love-Rayleigh wave discrepancy is observed in many regions of the Earth.
Globally, the lithosphere appears faster to Love waves than to Rayleigh waves.
In global models, the velocity difference is about 4% in the PREM (Dziewonski
& Anderson 1981) and 3% in the AK135 model of Kennett et al. (1995). At
a regional scale the Love-Rayleigh discrepancy may reach much larger values.
For example, in Australia the Love-Rayleigh velocity discrepancy is up to 9%
(Debayle & Kennett 2000), close to our observations in Aegean sea. This velo-
city difference can be halfdly explained by the orientation of olivine crystals in
the mantle (Maupin 2003) or by the effect of small-scale lateral heterogeneities
(Maupin 2002).

Even though an explanation of very high Love-Rayleigh discrepancies remains
to be found, it is intriguing that the area of high discrepancy in the Acgean
corresponds to an area of strong SKS-splitting (Hatzfeld et al. 2001), also shown
in Figure 4.16, which is generally consistent with the present day deformation as
measured by GPS (McClusky et al. 2000). The SKS delays are in places up to
2 s and can be interpreted as a 7% anisotropy in the lithosphere, assuming the
anisotropic layer is 100 km thick. However, this anisotropy would yield a smaller

Love-Rayleigh discrepancy than that we observe. Furthermore, our results show

Love-Rayleigh discrepancies to at least 200 km depth, i.e. into the asthenosphere.

One can speculate whether the SKS splitting and the Love-Rayleigh discrepancies
are created by the same dynamic causes in the Aegean sea, even though the

physical mechanism of the anisotropy must be at least partly different.

4.2.6 Conclusions

Teleseismic surface-wave tomography provides a 3D imaging of the lithosphere

- beneath the Aegean sea down to 200 km. The resolution analysis shows that only

large scale anomalies, typically of the order of 100-200 km, can be revealed from
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this data set. The resolution in most places is better in the N-S direction than in

the E-W direction. The 2D tomographic maps of Rayleigh wave phase velocities
at 20-30 s correlate well with crustal thicknesses. At larger periods (40-100 s)
the high phase velocities in the southern Aegean can be attributed to the cold
subducting slab which dips northward from the Hellenic Trench.

Cross-secti ; iti i
tions of shear-wave velocities of this area support results obtained

through body-wave tomography (Papazachos & Nolet 1997; Tiberi et al. 2000):

1. the slab gebmetry varies significantly along the subduction zone

2. beneath the Peloponnese our results are compatible with a rather abrupt
steepening of the slab at approximately 100 km depth. This supports the
conclusions of Hatzfeld (1994), that the subduction beneath the Pelopon-
nese is due to both the pulling of African lithosphere within the Aegean
mantle and the fast spreading of the Aegean litho'sphere above the subduc-

tion. We conclude that:

3. in the eastern part of the Hellenic arc the slab is dipping
30°

at approximately

4. the S-velocities i ; high, 6 '
the S-velocities in the slab are high, 6-8% higher than the surrounding

mantle

E'_}T

a mantle wedge is present beneath the volcanic arc and the Gulf of Co-
rinth but it is not well resolved due to its small size. The location of this

wedge corresponds well with results of other studies in the area (Papaza-

chos & Nolet 1997; Tiberi et al. 2000), as well as with tomographies in other
subduction zones as for example Japan and Kamchatka, (Sato et al. 1998:

Gorbatov et al. 1999; Zhao & Asamori 2000; Nakajima et al. 2001).

In addition, a large low velocity anomaly located 500 km from the Hellenic

Trench is observed at a depth of 100-150 km. This area has not been covered

by previous studies, at this depth. An anomaly 200 km wide with a velocity

contrast of -4% is shown from the data, as the resolution in this particular area
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is approximately 150-200 km. Its shape cannot be determined, as the majority
of profiles are E-W or NE-SW trending. The velocity decrease is resolved by the
data, but the exact depth and amplitude of it are somewhat uncertain due to
the non-uniqueness of the solution. According to Goes et al. (2000), a -4% shear
wave velocity at 100 km depth can be explained by a temperature variation of
approximately +300°C , which can be considered as a good first order estimation
of a temperature anomaly beneath this area, considering the uncertainties on
the velocities and in the absence of evidence of mantle composition in the area.
Howev.er, small amounts of fluids would be able to produce a similar anomaly
(Nolet & Zielhuis 1994). There is no evidence from our study that the low velocity
anomaly is associated with low velocities in the underlying mantle.

A low velocity anomaly (Vs = 4.45 km/s at 100 km depth) observed in the
Bolivian subduction zone (Myers et al. 1998) is located at approximately the same
distance from the trench that observed in the northern Aegean. The Bolivian
anomaly, which is stronger in P-waves than in S-waves, extends from the depth
of the Nazca slab (200-250 km) through the Moho and into the crust. Myers et
al. suggested that this anomaly is associated with the second volcanic chain in
the Eastern Cordillera. This explanation is not directly applicable to the Acgean
region, as this region has no volcanoes above the low velocity anomaly and the
anomaly in our case is unlikely to extend into the crust.

Even though we do not know the causes of the low velocity anomaly, there is no
evidence of very localized deformation (e. g. a lithospheric boundary between two
blocks of different properties) in this area of the North Aegean. Unfortunately,
a lithospheric boundary between two blocks of similar properties can nof be
resolved by our analysis. So, even though we cannot resolve the exact shape of
the low velocity anomaly, we conclude that it must be large, as it would otherwise
not be detected by our analysis. Its size combined with its location immediately
below the area of intense surface deformation support a model of a distributed

deformation of the upper mantle in this particular area.
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South of this area, there is evidence of very strong apparent vertical aniso-
tropy, down to at least 200 km depth. The difference between Love and Rayleigh
derived isotropic models are of the order of 10%, further evidence that an aligned
olivine may not be the only cause of mantle anisotropy. It is however intriguing
that the Love-Rayleigh discrepancy is strongest in the arca of strong SKS wave
splitting as measured by Hatzfeld et al. (2001), even though the values they ob-

tain (azimuthal anisotropy of 7% if 100 km thickness is used) can not explain the

anisotropy that we observe.
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Chapitre 5

Structure lithosphérique de I’'Iran

5.1 Introduction

L’Iran est situé & la zone de convergence entre les plaques Eurasie et Arabie
(figure 5.1). Cette convergence est accommodée d’une part par le mouvement de
la Turquie vers le domaine égéen le long de la faille Nord Anatolienne (McKenzie
1978) et d’autre part par deux domaines de déformation dans 'Iran: les chaines
du Caucase, de I’Alborz et du Kopet Dagh au nord et la chaine de Zagros au sud.
La déformation interne de 'Iran se traduit par un systéme de failles, généralement
de type inverse ou coulissant (Berberian & Yeats 1999). La sismicité, de magni-
tude modérée et relativement peu profonde (moins de 20 km) est concentrée le
long des chaines principales de I'Iran.

L’évolution de I'Iran est étroitement liée & I'histoire géodynamique de 'océan
téthysien depuis le Carbonifére. Cet océan se divise en deux parties: la Paléotéthys
et la Néotéthys, deux océans qui se sont succédés dans le temps (figure 5.2). La
Paléotéthys, définitivement formée vers le Carbonifere, représente la partie nord
de la Téthys. Elle sépare la Sibérie et le Sud-Est asiatique du Gondwana oriental.
A cette'époque, la production de la nouvelle croiite océanique dans la Paléotéthys

est arrétée. La lithosphére paléotéthysienne commence & subducter au nord, sous
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I'Eurasie. Au sud, le jeune océan Néotéthys s’ouvre au niveau du Zagros actuel.
Les deux océans, la Paléotéthys et la Néotéthys, sont séparés par des microblocs
agglomérés, constitués notamment de I’Iran central et du Tibet actuels. L’Iran
actuel est donc divisé en trois parties: le nord, situé au niveau de la marge active
au nord de la Paléotéthys; I'Iran central, qui représente un des blocs séparant la

Paléotéthys et la Néotéthys ; le sud de I'Iran, qui constitue une partie des marges

passives du Gondwana.

20° 30° 40° 50° 60" 70°

F1a. 5.1 — Carte topographique de I’Iran. La sismicité de la région de magnitude
supérieure d 5.5 est marquée par des cercles oranges. Les fléches indiquent les
vitesses des plaques par rapport ¢ I’Eurasie. Les lignes noires montrent la position
des failles principales. Les lignes dentelées marquent les zones de convergences :

zone de subduction de la mer Egée et zone de collision du Zagros (Main Zagros
Thrust).

5.1. INTRODUCTION 157

F1G. 5.2 — Reconstruction de [’océan téthysien vers 237-234 Ma, d’aprés Marcouz

et al. (1993). L’Iran actuel correspond d trois zones hachurées sur la figure.

A la fermeture de la Paléotéthys entre la fin du Trias et le début du Jurassique,
le bloc de I'Iran central entre en collision avec I'Eurasie. Cette collision se traduit
par la création de reliefs le long des chaines du Caucase, de I’Alborz et du Kopet
Dagh (Boulin 1991). La subduction de la Néotéthys sous I'Iran central débute
A partir du Trias. La fermeture progressive de la Néotéthys est présentée dans
la figure 5.3. Aujourd’hui, & 1'ouest, I'océan est complétement fermé et a laissé
place a la collision continentale entre les plaques arabique et iranienne, le long du
Main Zagros Thrust (MZT). A l'est, la subduction continue toujours au niveau

du Makran.

La fermeture de la Néotéthys arrive au cours du Crétacé Supérieur. Elle est
marquée par un dépot d’ophiolites lellong de la suture entre les deux plaques.
La fermeture de I'océan est suivie d’un épisode compressif & 'Eocéne Supérieur,
puis d’une phase de compression majeure au Plio-Quaternaire (Ricou et al. 1977
Stoklin 1977 ; Berberian & King 1981 ; Davoudzadeh et al. 1997). Cette derniere

phase est reliée & 'ouverture de la Mer Rouge, initiée au cours de I’Oligo-Miocene,
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mais dont la phase majeure débute il y a 5 Ma (Falcon 1974). Les structures
tectoniques principales du sud-ouest de 1'Iran se forment & cette époque: la zone
métamorphique de Sanandaj-Sirjan, la zone volcanique d’Uromieh-Dokhtar, ainsi
que le souleévement et le plissement du Zagros (Hempton 1987; Berberian &
King 1981) (voir figure 5.4). La partie sud de I'Iran, représentée par la chaine de
Zagros, appartient & la plaque arabique. Elle est constituée d’une couche épaisse
de sédiments qui couvrent les roches métamorphiques précambriennes.
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Fia. 5.4 — Carte volcano-tectonique de UIran, d’aprés Agard et al. (2003). SSZ:

zone métamorphique de Sanandaj-Sirjan; UDVZ: zone volcanique d "Uromieh-

Dokhtar; Oph : ophiolites.

La witesse de convergence actuelle & la frontiere des plaques arabique et eur-

asienne est estimée & 3.5 cm/a & partir du modéle NUVEL-1 (DeMets et al. 1990;
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DeMets et al. 1994 ) et de l'ordre de 2.3 cm/a d’aprés des données géodésiques
récentes (Bayer et al. 2002 ; Tatar et al. 2002 ; Sella et al. 2002 ; Vernant et al.
2002). En extrapolant cette vitesse aux derniers 5 Ma (e.g. Walker & Jackson
2002 ; Talebian & Jackson 2002), on obtient une valeur de raccourcissement to-
tal de 'ordre de 125-175 km entre I’Arabie et 'Eurasie. Le raccourcissement est
accommodé sur 'ensemble de 1'Iran, dont seulement une partie par le Zagros (Re-
gard 2003). D’aprés Alavi (1995), le raccourcissement total & travers le Zagros est
de l'ordre de 100 km depuis le Miocene, ce qui correspond & une vitesse moyenne
de raccourcissement de 11 & 14 mm/a. Des études géodésiques récentes donnent
des vitesses de raccourcissement moins importantes, entre 7 et 10 mm/a (Tatar
et al. 2002; Vernant et al. 2003).

L’episode principal de formation de la chaine du Zagros semble avoir 5 Ma.
C’est une des chaines de montagne les plus jeunes de la Terre. Elle est souvent
considérée comme un exemple type de collision continent-continent & I’étape ini-
tiale de son évolution. Les premiers modeles thermo-mécaniques de la zone de
convergence du Zagros sont proposés par Bird et al. (1975) et Bird (1978). IIs
suggerent que la subduction continentale a succédé & la subduction océanique,
il y a 1 Ma. D’aprés Bird (1978), le slab océanique s’est détaché de la plaque
arabique. Ce détachement a entrainé le raccourcissement et I’épaississement de
la croiite continentale.

Snyder & Barazangi (1986) proposent un modéle de déformation dans le Za-
gros, basé sur les observations de 1’anomalie de Bouguer. D’aprés ce modele,
la zone d’épaississement est divisée en deux parties: la partie supérieure de la
crotte, qui a un comportement rigide et la crofite inférieure, qui a un comporte-
ment ductile. L’existence de la zone ductile permet le détachement du manteau
lithosphérique arabe, le long du Moho, qui subducte sous I'Iran (figure 5.5).

La structure sismique de I'Iran est relativement mal connue. Giese et al. (1983)
donnent une estimation de la profondeur du Moho de 40 km sous I'Iran central &

partir de la sismique réflexion. En utilisant des données gravimétriques, Dehghani
b
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Fic. 5.5 — Modéle de déformation dans le Zagros proposé par Snyder €& Barazang:
(1986).

& Makris (1984) trouvent une épaisseur de la crotite de 55 km sous le MZT. Sous
’hypothése d’isostasie, & partir des données gravimétriques, Snyder & Barazangi
(1986) expliquent la variation de 'anomalie de Bouguer & travers le Zagros par la
croiite épaissie sous le MZT. Ils trouvent que I'épaisseur de la crotite varie de 40
km sous la Golfe Persique jusqu’a 65 km sous le MZT. La profondeur de Moho
maximale de 65 km est associée au minimum de 'anomalie de Bouguer, située
exactement au niveau du MZT.

Les études récentes basées sur 1’analyse des fonctions récepteurs montrent que
I'épaisseur de la crofite est de 44-48 km sous le Zagros central (Hatzfeld et al.
2003). D’apres Kaviani (2004), elle augmente progressivement & partir du MZT,
atteint 65 km sous la zone de Sanandaj-Sirjan et diminue de nouveau jusqu’a 45
lm sous IIran central (figure 5.6). Ce désaccord avec les études gravimétriques
montre que le relief en surface n’est pas simplement compensé en profondeur par

I’épaisseur de la crotte.

La structure profonde sous I'Iran a été étudiée par la tomographie en ondes de
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FI1G. 5.6 — Profondeurs du Moho obtenues par 'analyse des fonctions récepteurs
sous le profil traversant le Zagros et I'Iran central (Kaviani, 200 ). MZT: Main
Zagros Thrust; S5 : zone métamorphique de Sanandaj-Sirjan; UDMA : zone vol-

canique d’Uromieh-Dokhtar;

surface & I'échelle globale (Shapiro & Ritzwoller 2002) et régionale (Ritzwoller &
Levshin 1998 ; Curtis at al. 1998 ; Debayle et al. 2001 ; Pasyanos et al. 2001 ; Maggi
& Priestley 2004). La plupart des études tomographiques montrent une anomalie
de vitesse lente sous I'Iran central. Par contre, les cartes tomographiques prove-
nant de différentes méthodes divergent dans les détails. Par exemple, Debayle et
al. (2001) et Maggi & Priestley (2004) trouvent des vitesses lentes sous I’Iran &
100 km de profondeur, tandis que Shapiro & Ritzwoller (2002) montrent un man-
teau plutot rapide & cet endroit (figure 5.7). Vers 200 km, toutes les méthodes

tomographiques donnent des vitesses rapides dans le manteau sous ’Iran.

Kaviani (2004) a effectué une inversion tomographique en ondes P le long du
profil qui traverse le Zagros (figure 5.8). Il montre un contraste fort en vitesse
d’onde P de 3% entre le manteau supérieur rapide sous la plaque arabique et le
manteau lent sous I'Iran (figure 5.8b). Ce résultat est confirmé par les observations

des vitesses P, et S, dans la région. Les vitesses des ondes P, sont de 'ordre de
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Fic. 5.7 — Résultats de la tomographie régionale en ondes de surface a 100 km
de profondeur. (a) Variations de vitesses des ondes S obtenues par inversion
de formes d’ondes par Debayle et al. (2001), vitesse de référence Vsrey=4.413
km/s; (b) Variations de vitesses des ondes S obtenues par inversion des courbes
de dispersion en vitesses de groupe par Shapiro & Ritzwoller (2002), vitesse de
référence Vres=4.4838 km/s; (c) Carte de vitesses absolues des ondes S obtenue

var “partitioned waveform inversion” par Maggi & Priestley (2004).
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FIG. 5.8 — Résultat de la tomographie en ondes P par la méthode ACH (Aki et al.

1977) sous le profil traversant le Zagros et I'Tran central, effectuée par Kaviani

(2004).
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7.9-8.0 km/s sous le plateau turco-iranien, plus lentes que les vitesses moyennes
continentales (Kadinsky-Cade et al. 1981 ; Asudeh 1982; Hearn & Ni 1994; Al-
Lazki et é,l. 2003). Les ondes S, sont fortement atténuées ou meme absentes
sous I'Iran (Rodgers et al. 1997; Sandvol et al. 2001; Gok et al. 2003). Les faibles
vitesses des ondes P, et une forte atténuation des ondes S, suggérent un manteau
supérieur chaud sous 1'Iran et la présence éventuelle de fusion partielle dans le

manteau.

5.2 Objectif de I’étude

Il existe deux explications possibles au contraste de vitesses observé entre
le manteau supérieur sous la plaque arabique et celui sous I'Iran central. La
premiére hypotheése explique le contraste de vitesses par une composition chi-
mique différente du manteau entre les deux plaques lithosphériques. La deuxieme
explication suppose la présence de matériau asthénosphérique chaud et I’amincis-
sement de la lithosphere sous I'Tran (Kaviani 2004). La tomographie télésismique
en ondes P ne permet pas de distinguer entre ces deux hypothdses, parce qu’elle
ne donne pas d’information sur les vitesses absolues. Ce type de tomographie se
caractérise par une trés bonne résolution latérale (de 'ordre de la dizaine de km)
et une mauvaise résolution en profondeur (rais sub-verticaux). Par conséquent,
les variations des vitesses obtenues par la tomographie télésismique peuvent étre
comparées a l'intérieur de chaque couche, mais nous ne pouvons pas comparer les
résultats entré les différentes couches puisque le modeéle de référence est inconnu.

Pour choisir entre les deux hypo’phéses proposées, nous avons effectué une
inversion des courbes de dispersion locales du mode fondamental de 'onde de

Rayleigh, mesurées sous le réseau sismique temporaire large-bande installé en

Iran de novembre 2000 & avril 2001. L’inversion des courbes de dispersion permet

d’obtenir la structure de la lithosphére en termes de vitesses des ondes S des

deux cotés du Main Zagros Thrust. Cette étude locale présente deux avantages
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sur les études précédentes. Premiérement, elle permet d’améliorer la résolution
verticale de la tomographie en ondes P de Kaviani (2004). L'utilisation des ondes
de surface nécessite des mesures entre stations espacées de plusicurs dizaines
de km, ce qui introduit un lissage horizontal non négligeable, au profit d’une
tres bonne résolution verticale. Deuxieémement, dans Ia région de suture entre
IArabie et I'Iran, notre étude donne des résultats plus préeis que les images

tomographiques obtenues par ondes de surface, qui n’existent actuellement, qu’a

I’échelle continentale ou méme globale.

9.3 Courbes de dispersion

Les données ont été enregistrées sur un réseay sismique temporaire installé
dans le Zagros pour une période de 4.5 mois en 2000-2001 dans le cadre de 1a
collaboration franco-iranienne eq Sciences de la Terre (Kaviani 2004). Ce réseau
est composé de 65 stations situdes le long du profil qui traverse le Zagros (figure
5.8a). Pour cette ¢tude, nous n’avons utilisé que les données obtenues sur 10
stations large-bande (STS-2 et CMG3) de ce réseall, marquées par des cercles sur
la figure 5.9,

La base de données initiale est constituée de 180 événements télésismiques,
distribués entre 25° et 160°. Nous avons sélectionné des enregistrements d’une
magnitude supérieure & 5.5 et d’un bon rapport signal /bruit. Tous les sismo-
grammes ont été corrigés de g réponse instrumentale. L’analyse et le filtrage
temps-fréquence ont été appliqués & tous les enregistrements sismiques pour ex-
traire le mode fondamental de P'onde de Rayleigh et diminuer le bruit. Les données
pour lesquelles I'analyse temps-fréquence ne permettait pas de tracer une courbe
de vitesse de groupe ont €té rejetées. Aprés ce tri, nous avons sélectionné 70
séismes qui ont ét6 utilisés pour les mesures de vitesse de phase. La distribution

des séismes sélectionnés est montrée dans la figure 5.10. Deg exemples de sismo-

grammes originaux et filtrés sont présentés dans 'annexe de ce chapitre (page

167
5.3. COURBES DE DISPERSION

. Posht-e Budam

)

’?gg

50°

F1G. 5.9 — Distribution des stations sismiques large-bande utilisées dans cette
étude. Le trait dentelé montre la position du Main Zagros Thrust. Les stations
Al, A2, A3, Bl, B2 et B3 constituent le premier mini-réseau, appele, dans le
texte mini-réseau A-B. La courbe de dispersion mesurée sur ce mini-réseau est
attribuée d la plaque arabique. Le deuriéme mini-réseau (appelé dans le texte
mini-réseau B-C-D) est constitué des stations B1, B2, B3, C2, D1, D2 et D3.
La courbe de dispersion mesurée sur ce mini-réseau est attribuée & [’Iran central
qui constitue la majeure partie de la zone éclairée, bien que les stations B, B2

et B3 soient situées au sud-ouest du Main Zagros Thrust.
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F1G. 5.10 — Distribution des séismes sélectionnés pour les mesures de courbes de

dispersion.

189). Les vitesses de phase ont été mesurées entre les stations large-bande du
réseau & l'aide du filtre de Wiener. Les mesures de vitesses de phase ont été en-
suite corrigées en tenant compte de la déviation éventuelle des rais par rapport au

grand-cercle. La déviation du rais pour chaque couple de stations a été calculée

par une analyse de réseau .

Les mesures de courbes de dispersion de I'onde de Rayleigh sont présentées
dans la figure 5.11. Pour chaque couple de stations, le nombre de mesures est
donné entre parenthéses. Aux courtes périodes, les mesures des vitesses de phase
sont souvent instables si le spectre du signal présente des trous. Dans les cas ol les
points erronés dus aux instabilités peuvent étre séparés facilement de la courbe
de dispersion, nous ne les prenons pas en compte (par exemple, profil A3-B2). Si

la séparation n’est pas possible, tous les points de la courbe aux courtes périodes

L. Pour plus de détails sur la procédure de mesure des vitesses de phase, voir le chapitre 3.1,

page 78.
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sont rejetés. Généralement, nous pouvons mesurer les vitesses de phase a partir
de 20 s.

Le but de notre étude est de comparer la structure lithosphérique de la plaque
arabique avec celle de I'Iran central. Dans un premier temps, nous avons donc
séparé toutes les stations large-bande en deux mini-réseaux. Le premier mini-
réseau est constitué des stations Al, A2, A3, B1, B2 et B3,-qu'1 se trouvent sur la
plaque arabique. Les stations C1, D1, D2 et D3 installées en Iran représentent le
deuxiéme mini-réseau. Malheureusement, les mesures des vitesses de phase entre
les stations du deuxiéme mini-réseau s’averent instables a cause de sa petite
ouverture (40-90 km). Les courbes de dispersion entre ces stations présentent
de trop larges barres d’erreur pour qu’on puisse en tirer des conclusions sur la
structure profonde sous ce réseau (voir figure 5.11). Finalement, pour stabiliser
les mesures, nous avons inclus les stations B1, B2 et B3 dans le deuxieme mini-
réseau.

Nous avons assemblé les mesures des vitesses de phase entre les stations des
premier (A-B) et deuxid¢me (B-C-D) mini-réseaux et avons calculé la courbe de
dispersion moyenne pour chacun. Nous avons attribué la courbe de dispersion
moyenne sous le mini-réseau A-B au Zagros, et donc a la plaque arabique. La
courbe de dispersion moyenne sous le mini-réseau B-C-D est associé a I'lran
central. Les deux courbes de dispersion avec les barres d’erreur sont présentées
dans la figure 5.12.

Le deuxiéme mini-réseau B-C-D, qu’on utilise pour estimer la structure li-
thosphérique sous 1'Iran, dépasse de 80 km sur la plaque arabique, au-dela du
Main Zagros Thrust. La longueur totale de ce mini-réseau est de 350 km. En sup-
posant le contraste de vitesses de phase de 5% entre la partie arabe et iranienne
du mini-réseau B-C-D, nous pouvons nous attendre & ce que la courbe de dis-
‘persion moyenne ait une erreur de 'ordre 1.1% par rapport a la vitesse de phase
réelle sous la partie iranienne. Les vitesses de phase sont mesurées avec une erreur

moyenne de +£2%. On peut done considérer que l'erreur induite par le fait que le
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avons mesuré les courbes de dispersion entre les stations large-bande (C2-D1-D2-

| D3) et CMG-40 (M4-M5-M6-M7-M8) qui se trouvent uniquement sur la plaque

‘ iranienne. Ces stations sont incluses dans 'ellipse noire sur la carte 5.13a. La

150

courbe de dispersion mesurée avec ces stations est montrée dans la figure 5.13b

en trait noir. On voit que la courbe de dispersion mesurée sur le deuxieme mini-

| |
| F1G. 5.11 — Mesures des vitesses de phase entre les stations du réseau. Axe verti- ‘
.‘ cal: vitesse de phase (km/s), aze horizontal - période (s). Pour chaque couple de |

|

stations, le nombre de mesures est marqué entre parenthéses.
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réseau (courbe rouge) est presque identique & celle mesurée entre les stations
situées uniquement sur |a plaque iranienne (courbe noire). La différence entre les
deux courbes est comprise dans les barres d’erreur de N0s mesures.

Les figures 5.12 et 5.13b montrent une différence significative entre Jes vitesses
de phase attribuées aux plaques a,mbiqﬁe et iranienne. Cette différence est de
Pordre de 4.5% entre 40 et 80 s de période. Notre résultat confirme donc les
résultats des études tomographiques récentes qui trouvent un manteau plus lent
sous I'Iran que sous I’Arabje (Debayle et al. 2001 ; Shapiro & Ritzwoller 2002;
Maggi & Priestley 2004 : Kaviani 2004).

Dauns la figure 5.14, nous avons comparé notre courbe de dispersion avec celles
déduites du modele global de Shapiro & Ritzwoller (2002) pour la région ira-
nienne (source http://ciei. colorado, edu/wnsha.pz’m/]’lfODEL/), du modéle moyen
de I'Tran obtenu par Maggi & Priestley (2004) et du modale continental standard
IASPI1 (Kennett & Engdahl 1991). Les courbes de dispersion présentées dans la
figure 9.14, correspondant & ces modeles régionaux, ont 6té calculées & I’aide du
logiciel de Herrmann (1985).

La courbe de dispersion déduite du modeéle de Shapiro & Ritzwoller (2002)
est trés proche de nos mesures, notamment entre 40 ot 120 s de période. Les
courbes de dispersion correspondant au modeles de Maggi & Priestley (2004) et
IASPI1 different de notre courbe de dispersion pour des périodes comprises entre
20 et 60 s, puis & partir de 120 s. Les vitesses de phase plus élevées 3 courtes

périodes dans la courbe de dispersion de Maggi & Priestley (2004) et IASP91
correspondent & des vitesses des ondes S plus rapides dans Ig partie crustale de
ces modeles. Dans notre étude, nous n’avons pas de bonnes contraintes sur les
vitesses dans la croiite.
Puisque la suture entre I'Arabie et 1'Iran se situe au Main Zagros Thrust, la
chaine du Zagros appartient entiérement 3 la, plaque arabique. Par conséquent,

fous nous attendons & ce que la structure lithosphérique sous le Zagros soit

tres proche de celle de 1 plate-forme arabique. Dans la figure 5.15, la courbe
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FIG. 5.15 — Courbe de dispersion mesurée dans le Zagros (Arabie) et comparaison

avec d’aulres études régionales.
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de dispersion mesurée dans le Zagros est comparée aux courbes de dispersion
déduites d’autres études dans la plate-forme arabique (Bird 1978 ; Rodgers et al.
1999), ainsi que des résultats de la tomographie globale de Shapiro & Ritzwoller
(2002). Ces courbes de dispersion ne peuvent pas strictement étre comparées a
notre mesure locale, parce que elles sont moyennées sur une large partie de la
plate-forme arabique. Pour des périodes plus grandes que 60 s, les vitesses de
phase dans le Zagros sont plus rapides qué les vitesses de phase moyennes pour

la. plate-forme arabique.

5.4 Modeles de vitesse des ondes S

Les courbes de dispersion obtenues dans 1'Iran central et dans le Zagros ont
été inversées en modeles de vitesse des ondes S. Nous avons utilisé la méthode
d’inversion non-linéaire par gradients qui se déroule en deux étapes.

La premieére étape consiste & inverser la courbe de dispersion par une procédure
linéarisée (Tarantola & Valette 1982), en minimisant la fonction cofit (voir cha-
pitre 3.3.1, page 96). Cette inversion a été effectuée a I'aide du logiciel de Herr-
mann (1987). Pour le modeéle initial de I'inversion, nous avons utilisé le modgle
moyen de I'Iran de Maggi & Priestley (2004). Ce modele moyen est calculé pour
le plateau turco-iranien. Il couvre donc entiérement la région de notre étude. La
profondeur de Moho moyenne dans le modele de Maggi & Priestley (2004) est de
43 km. Nous avons modifié les profondeurs de Moho dans notre modele initial
d’apres les résultats d’inversion des fonctions récepteurs de Kaviani (2004) (fi-
gure 5.6). La profondeur moyenne de Moho dans le Zagros est de 45 km, en Iran
central de 55 km.

A la deuxiéme étape de I'inversion, pour obtenir une variété des modeles pos-
sibles con:espondant a nos courbes de dispersion, nous avons appliqué 'inversion
non-linéaire de Monte-Carlo. Pour cette étape, le modeéle obtenu par 'inversion

linéarisée est utilisé comme modéle de départ pour l'inversion stochastique par
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gradients. La deuxiéme étape de I'inversion est détaillée dans le chapitre 3.3.3
(page 100). A chaque itération de 'inversion stochastique, nous avons fixé les va-
riations des vitesses a 1% et les variations des profondeurs & 5%. 5000 itérations

ont été effectuées pour chaque courbe de dispersion, avec 50 départs différents et

100 itérations pour chaque départ.

S-wave velocity models

50

100

Depth, km

1501

200

—— Central Iran
= = Zagros (Arabia
2503 '( ) : L = S
3.5 4 4.5 5 5.5

Vg km/s

F1G. 5.16 — Résultat de linversion stochastique des courbes de dispersion de l'Iran
central et du Zagros (Arabie). Tous les modéles acceptés par linversion sont tracés
en gris foncé pour UIran central et en gris clair pour le Zagros. Les modéles
moyens sont marqués par des traits continu pour UIran central et pointillé pour

le Zagros. La différence de vitesses entre les deuz modéles est de Uordre de 7%

entre 100 et 200 km de profondeur.

Les résultats de I'inversion stochastique pour le Zagros (Arabie) et I'Tran cen-
tral sont présentés dans la figure 5.16. Tous les modeles acceptés par l'inversion
sont tracés en gris foncé pour 'Iran central et en gris clair pour le Zagros. Les
modeles moyens calculés & partir de ’ensemble de modéles acceptés par l'inver-

sion sont presentes par les traits continu pour I'Iran central et pointillé pour le
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Zagros.

Dans notre étude, nous avons mesuré les courbes de dispersion a partir de 20 s
de période, ce qui correspond approximativement a 25-35 km de profondeur. Pour
cette raison, les détails dans la crolite ne peuvent pas étre résolus. Par contre,
nous avons de bonnes contraintes sur la profondeur de Moho. La longueur d’onde
maximale pour la courbe de dispersion de I'Iran est 730 km. La structure en
profondeur peut donc &tre résolue jusqu’a 250-350 km. Pour le Zagros, la longueur
d’onde maximale est 516 km. Nous pouvons résoudre la structure lithosphérique
sous cette zone jusqu’a 170-250 km.

Le résultat le plus spectaculaire de I'inversion est une anomalie de vitesse
lente sous I'Iran central par rapport au modele du Zagros entre 100 et 200 km
de profondeur. La différence entre le modele de vitesse en Iran central et celui
du Zagros atteint 7% & cette profondeur. Le modele de I'Iran central montre un
gradient de vitesse extrémement fort immédiatement sous le Moho. Ce gradient de
vitesse n’est pas compatible avec une lithosphere chimiquement homogeéne. Nous
pouvons expliquer ce modéle en supposant une remontée de 'asthénosphere sous
I'Iran central. Nos résultats permettent d’estimer que la base de la lithosphere
sous 1'Iran central se situe autour de 120 km, ce qui est sensiblement moins que
P’épaisseur de la lithosphére sous les boucliers, considérée généralement de plus
de 250 km (Sacks et al. 1979 ; Calcagnile 1991; VanDecar et al. 1995; Ritsema
& van Heijst 2000; James et al. 2001 ; Sandoval et al. 2003).

Un autre résultat intéressant est que sous le Zagros, on ne voit pas de zone
de faible vitesse associée i la base de la lithosphere. En effet, la définition de la
lithosphare sous les continents est beaucoup plus compliquée que pour des régions
océaniques. Les définitions chimique et physique sont souvent incompatibles et
donnent des épaisseurs de lithosphere différentes (Kukkonen & Peltonen 1999).
La zone de faible vitesse n’est pas toujours présente sous les continents (Brune-
ton 2003). Des études de xénolites d’origine mantellique confirment ce résultat

(Kukkonen & Peltonen 1999 ; Kukkonen et al. 2003).
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S-wave velocity models
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(b) comparaison avec des études régionales

F1G. 5.17 — Comparaison de nos modéles en vitesses des ondes S calculés en Iran

central (en rouge) et dans le Zagros (en blew) avec (a) des modéles moyens et (b)

des modéles issus des études régionales.
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Nous avons comparé nos modeles avec des modeles moyens de la Terre et des
études régionales. La figure 5.17a montre une comparaison de nos modele de I'lran
central et du Zagros avec le modele standard TASP91 (Kennett & Engdahl 1991)
et le modéle moyen des zones tectoniques actives (Toksoz & Anderson 1966). Dans
notre zone d’étude on observe des vitesses moyennes des ondes S sensiblement
plus rapides que dans les modéles moyens, notamment sous le Zagros.

La figure 5.17b montre une comparaison avec des modeles obtenus dans des
études régionales, correspoﬁdant aux courbes de dispersion de la figure 5.14a. Ces
modeles sont issus de la tomographie en onde de surface & échelle régionale et
globale (Shapiro & Ritzwoller 2002 ; Maggi & Priestley 2004) et donc moyennés
sur de larges régions. Dans ce cas, les variations de vitesse locales sont largement
sous-cstimées. Notre étude représente au contraire une mesure de vitesse locale.
Pour cette raison, notre résultat ne peut pas étre comparé directement avec ces
modeles. Par contre, les études régionales montrent égalemént des vitesses plutot

élevées dans notre zone d’étude, ce qui est en accord avec notre résultat.

5.5 Discussion et conclusion

Le but de cette étude, défini dans la section 5.2 de ce chapitre, est de choisir
entre deux hypothéses qui peuvent expliquer les observations des vitesses lentes
sous I'Tran central par rapport au Zagros. Rappelons que la premiere hypothese
possible explique cette différence de vitesses par la différence chimique entre les
deux lithosphéres. La deuxiéme hypothese propose la présence d’un manteau
chaud sous I'Iran et d’une lithosphére amincie par I’érosion thermique, qui sont
a Porigine des vitesses faibles dans cette région.

L’inversion des courbes de dispersion locales dans 'Iran central et le Zagros
nous a permis d’obtenir la structure en vitesses des ondes S de deux cotés de
la zone de convergence. Les résultats de I'inversion montrent des vitesses lentes

sous I'Tran central entre 100 et 200 km de profondeur par rapport au modele
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du Zagros. Ce résultat est en accord avec des études tomographiques dans cette
région (Ritzwoller & Levshin 1998; Curtis at al. 1998 ; Pasyanos et al. 2001 ;
Debayle et al. 2001 ; Shapiro & Ritzwoller 2002 ; Maggi & Priestley 2004 ; Kaviani
2004).

L’amplitude de I'anomalie lente sous I'Iran est de I'ordre de 7% avec un gra-
dient de vitesse extrémement fort immédiatement sous le Moho. Elle ne peut pas
donc étre expliquée seulement par des variations chimiques entre les lithosphéres
arabe et iranienne. Le résultat de I'inversion des courbes de dispersion confirme
plutét I'hypothése d'un manteau chaud sous 1'Tran. D’autre part, nous avons
constaté une lithosphére amincie de 120 km, qui peut étre expliquée par une
remontée de 'asthénosphére et 1’érosion thermique de la lithosphere dans cette
région. Une forte atténuation des ondes S, (Sandvol et al. 2001; Gok et al. 2003)
et I'existence du volcanisme récent en Iran (Berberian & King 1981) confirment
I’hypothese d’'un manteau chaud. Une remontée de I’asthénosphere peut expliquer
également I’altitude moyenne anormalement haute des plateaux de I'Iran central

LT . - ~ , .
qui n'est pas compensée par une crofite épaisse.

“Grotte —»
jitospher® | mingjy

= -

Manteay | jospheriau®

remontée de

asténo!
sphére I'asténosphére

asténosphére

(a) (b) (c)
FIG. 5.18 — Modéle de délamination partielle de la lithosphére. (a) épaississement

de la lithosphe 1 S i i . s
phére dans une zone de collision; (b) création d'une instabilité gra-

vitationnelle de type Rayleigh-Taylor; (c) détachement d’une partie dense de la

lithosphére et amincissement de la lithosphére attachée.

Pour expliquer la présence de I’asthénosphére & faible profondeur sous I'Iran

central, Maggi & Priestley (2004) proposent le mécanisme de délamination par-
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tielle de la lithosphére iranienne (figure 5.18). Dans ce modele, 'épaississement
de la lithosphére dans la zone de collision peut entrainer une instabilité gravita-

tionnelle de type Rayleigh-Taylor et le détachement d'une partie dense de la li-

“thosphere (Houseman & Molnar 1997 ; Molnar et al. 1998 ; Conrad & Hager 1999).

La partie détachée est ensuite remplacée par I'asthénosphere. La lithosphere ini-

tiale est donc amincie, suite & la délamination et & I'érosion thermique.

Une autre explication possible est liée au détachement de la lithospheére océ-
anique téthysienne au moment de la collision entre les lithosphéres continentales
d’Arabie et d’'Iran (figure 5.19). Sengdr et al. (2003) proposent initialement ce
mécanisme pour le haut plateau d’Anatolie Est (Turquie) afin d’expliquer les
résultats obtenus sur les profondeurs de Moho et les caractéristiques de propaga-
tion des ondes P, et S,, qui sont similaires & ceux obtenus en Iran. En fait, les
conséquences de la délamination sont similaires & celles du détachement du slab,
Le flux asthénosphérique monte dans la rupture et entraine I’érosion thermique

de la lithosphere. Comme dans le cas précédent, ce processus se traduit par une

lithosphere amincie.

I.i;tosph. amincie

remontée de

asténosphére I'asténosphére

(a) o (b)
Fiq. 5.19 — Modéle de détachement du slab océanique au moment de la colli-
sion continentale. (a) début de la collision continentale; (b) détachement du
slab océamique et amincissement de la lithosphére, suite & une remontée de

Uasthénosphére dans la zone de rupture.
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Ces deux mécanismes ont été également évoqués dans le cas du Tibet (Johnson
2002) pour expliquer une zone de faible vitesse observée dans la lithosphére sous
le plateau tibétain (Bourjot & Romanowicz 1992; Griot et al. 1998). Van der
Voo et al. (1999) mettent en évidence la présence de reliques du slab téthysien
détachées et flottant dans I’asthénosphére. Notons que actuellement aucune trace
du slab téthysien (détaché ou non) n’a été imagée par les études tomographiques
en Iran. Ceci est peut-étre di & la résolution relativement faible de la tomographie
par onde de surface, alors que le contraste entre le slab et le manteau avoisinant,
peut étre seulement de 1%. L’inversion des courbes de dispersion locales effectuée
dans cette étude ne permet pas de choisir entre les deux mécanismes proposés

- ,
responsables de 'anomalie de vitesse lente sous 'Tran.

Le modele de vitesses des ondes S obtenu sous le Zagros montre des vitesses
absolues trés rapides. L’origine des vitesses rapides dans cette zone est difficile
a expliquer. Elle peut avoir plusieurs causes. Dans notre étude nous n’avons pas
observé de zone de faible vitesse sous le Zagros qui pourrait étre associée i la
base de la lithosphere et ce jusqu’a 250 km de profondeur. Cette zone se trouve
probablement plus profondément, ce qui pourrait expliquer des vitesses rapides
associées a une lithosphére anormalement épaisse. L'origine des vitesses rapides
sous le Zagros peut étre libe également & un flux de chaleur faible. Malheureu-
sement, il n’existe actuellement pas de données sur le flux de chaleur mesuré en
Arabie. La derniére hypothése est lide 4 la composition chimique de la lithosphére
arabique. Si la lithosphére arabique est composée de roches appauvries, cela pour-
rait également expliquer les vitesses rapides observées. Une étude des xénolithes

en Arabie serait nécessaire pour confirmer (ou non) cette hypothése
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Annexe : exemples de

sismogrammes

Nous présentons dans cette annexe des exemples de sismogrammes utilisés
dans notre étude. Les figures suivantes représentent les composantes verticales des
enregistrements sismiques obtenus sur les stations large-bande du réseau installé
en Iran. La figure du haut, marquée par la lettre (a), montre des sismogrammes
originaux & chaque station. La figure du bas, marquée par la lettre (b), montre les
sismogrammes filtrés, aprés analyse temps-fréquence. La date et la magnitude

des séismes correspondants sont indiquées dans la légende de chaque figure.
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Conclusions et perspectives

Nous avons étudié la structure lithosphérique profonde dans deux zones de
convergence différentes: la zone de subduction de la mer Egée et la zone de
collision en Iran. Pour obtenir des contraintes sur la structure lithosphérique en
termes de vitesse des ondes S, nous avons analysé des ondes de surface enregistrées
sur des réseaux temporaires large-bande installés dans ces zones.

Pour réaliser cette étude, il a tout d’abord été nécessaire d’obtenir des me-
sures fiables de vitesse de phase entre les stations du réseau. Pour cela, nous
avons combiné différentes méthodes de traitement du signal, notamment le fil-
trage temps-fréquence et I'analyse de réseau, pour améliorer la mesure de vitesse
de phase interstation classique. Grice & ces techniques, il est possible:

— d’extraire uniquement le signal qui nous intéresse & partir du sismogramme

complet ;

_ de réduire considérablement 'influence du bruit sur les mesures de vitesse

de phase;

— de prendre en compte les déviations éventuelles des rais par rapport au

grand cercle, dues aux hétérogénéités latérales du milieu en dehors du réseau
sismique.
Cette méthode est trés performante pour les mesures de vitesse de phase, mais
elle nécessite une étape de traitement manuel, couteuse en temps et dépendante
de 'opérateur.

Nous nous sommes intéressés tout d’abord & I’étude de la structure lithosphé-
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rique 3D dans la mer Egée. La premicre étape de cette étude consiste & obtenir
des cartes de vitesse de phase 2D & différentes fréquences. Dans cette optique,
nous avons appliqué la méthode tomographique 2D de Yanovskaya & Ditmar
(Ditmar & Yanovskaya 1987; Yanovskaya & Ditmar 1990). Cette méthode est
particulierement adaptée a la base de données disponible dans la région de la
mer Egée, caractérisée par une couverture spatiale et temporelle limitée. Elle s’est
révélée stable pour nos mesures de courbes de dispersion. Notre étude constitue,
en outre, la premicre application de la méthode de Yanovskaya & Ditmar & des
mesures de vitesse de phase. A

Pour permettre le passage vers un modéle lithosphérique 3D en vitesse des
ondes S, nous avons utilisé la méthode d’inversion non-linéaire de Monte-Carlo
proposée par Shapiro et al. (1997). Rappelons que cette méthode, qui permet
d’obtenir un ensemble de modeles stochastiques approchant au mieux les données,
comporte un certain nombre de défauts (voir sections 3.3.2 et 3.3.3).

L’application de ces techniques nous a permis d’obtenir une image tridimen-
sionnelle de la lithosphere sous le domaine égéen jusqu’a 200 km de profondeur.
L’analyse de la résolution montre que de larges anomalies (100-200 km) seule-
ment peuvent étre résolues par notre base de données. Rappelons qu’on observe
une meilleure résolution dans la direction N-S, les profils de mesures de vitesse
de phase étant orientés E-O, dans la plupart des cas.

Les quatre coupes de vitesse des ondes S obtenues dans la région montrent
une anomalie de vitesse rapide associée au slab subductant sous la mer Egée.
Le contraste de vitesse des ondes S entre le slab et le manteau avoisinant est
de 6-8%. Nos résultats sont compatibles avec les résultats de la tomographie en
vitesse des ondes de volume obtenus par Papazachos & Nolet (1997) et Tiberi et
al. (2000).

La partie nord de la mer Egée n’a jusqu’alors pas fait I’'objet d’études tomo-
graphiques & une profondeur supérieure & 100 km. Dans cette zone, nous avons

observé une anomalie de vitesse lente de -4%, a 500 km de la fosse hellénique et &
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100-150 km de profondeur. La taille de 'anomalie est approximativement 200 km.
La résolution dans cette région ne permet par contre pas de déterminer sa forme
exacte. La position de cette anomalie lente correspond & une zone de déformation
rapide en surface. Ce résultat semble confirmer I’hypothése que la déformation
interne rapide; observée dans la mer Egée, peut étre liée a des processus profonds
dans le manteau.

L'inversion indépendante des courbes de dispersion de Ponde de Rayleigh et
de I'onde de Love correspondant aux mémes profils a montré une anisotropie ver-
ticale significative dans le domaine éoéen central. La différence entre les modeles
de vitesse obtenus par I'analyse des ondes de Rayleigh et des ondes de Love est
de Tordre de 10% dans cette zone. Par contre, dans les parties nord et sud de
la mer Egée, I'anisotropie verticale est faible. La position d'une forte anisotro-
pie verticale observée dans notre étude correspond a la zone de forte anisotropie

azimutale obtenue par la méthode SKS (Hatzfeld et al. 2001).

En. Iran, notre deuxieme zone d’étude, la couverture spatiale du réseall ne
permettait pas d’obtenir une image tridimensionnelle de la lithosphere. Nous
avons donc utilisé deux mini-réseaux de stations large-bande pour obtenir des
courbes de dispersion correspondant a deux structures tectoniques différentes:
I'Tran central et le Zagros, des deux cotés de la zone de suture entre I’Arabie et
I'Iran.

Pour inverser ces deux courbes de dispersion en modeles de vitesse des ondes
S, nous avons amélioré la technique d’inversion de Shapiro et al. (1997). Nous
avons développé une nouvelle méthode stochastique par gradients qui permet de
prendre en compte la continuité des variations de vitesse dans le manteau. La

nouvelle méthode mise au point présente les avantages suivants:

_ Te résultat de Iinversion par gradients ne donne que des modeles de vitesse

physiquement acceptables: les variations de vitesse dans le manteau sont
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modélisées de facon continue.

— Cette méthod , Adui idé
e permet de réduire considérablement les barres d’erreur dans

le modele de vitesse obtenu par rapport au résultat d’inversion de Shapiro

et al. (1997).

L’inversi g ispersi
version des courbes de dispersion locales dans I'Iran central et dans le
Zagros (Arabie) nous a permis d’obtenir la structure en vitesse de ondes S des

deux cotés de la zone de collision, jusqu’a 250 km de profondeur. Les résultats

obtenus dans cette zone d’étude sont les suivants:

— Nous avons constaté une anomalie de vitesse lente sous I'Iran central entre

100 et 200 km. Cette anomalie atteint -7% par rapport au modéle de vitesse

obtenu sous le Zagros.

— La base de la lithosphére sous I'Iran central est située a 120 km de profon-

deur, ce qui donne une épaisseur de la lithosphére sensiblement plus faible

que dans d’autres régions de boucliers.

— Sous le & 2 i i
Zagros, nous n’avons pas observé de zone de faible vitesse associée

a la base de la lithospheére.

- Les vitesses dans le manteau sous 'Iran central et sous le Zagros sont

généralement plus élevées par rapport aux vitesses dans les modeles conti-

nentaux Standards,'(:omme IASP91.

La présence d'une anomalie lente sous I'Iran central confirme les résultats de
la tomographie régionale et globale en ondes de surface obtenus pour cette région
(Debayle et al. 2001 ; Shapiro & Ritzwoller 2002 ; Maggi & Priestley 2004), ainsi
que les résultats de la tomographie locale en ondes P (Kaviani 2004). L’ampli-
tude de I'anomalie observée est trop importante pour étre expliquée seulement par
des variations chimiques entre les lithosphéres arabe et iranienne. Nos résultats
confirment plutét ’hypotheése d’un manteau anormalement chaud sous 1'Iran cen-

tral.

Le fait que la lithosphére soit amincie sous I’Iran central peut, étre expliqué
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‘par une remontée de ]’asthénosphére et I’érosion thermique de la lithosphére dans

cette région. Une remontée de J’asthénosphére peut expliquer également la forte
atténuation des ondes S, (Sandvol et al. 2001; Gok et al. 2003), lexistence du
volcanisme récent en Iran (Berberian & King 1981) et l'altitude moyenne anorma-
lement haute des plateaux de I'Iran central, non-compensée par un épaississement
crustal (Kaviani 2004).

Deux mécanismes possibles sont évoqués dans la littérature pour expliquer
la présence de l'asthénosphere a faible profondeur sous I'Tran. La premiere ex-
plication suppose une délamination partielle de la lithosphére (Maggi & Priest-
ley 2004). Le deuxiéme meécanisme est relié au détachement de la lithosphere
océanique téthysienne au moment de la collision continentale entre I’Arabic et
I'Iran (e.g. Sengdr et al. 2003). Les conséquences de ces deux types de mécanisme
donnent des résultats similaires en termes de modeles de vitesse des ondes S.
Notre étude locale ne permet donc pas de distinguer entre ces deux mécanismes.
1l ’agit d’un probleéme compliqué qui peut &tre abordé en combinant a la fois des
approches tomographiques et des modélisations analogiques et numeériques.

Concernant ’approche tomographique, une premiere ¢tape consisterait a obte-
nir une image de la structure de manteau sous I’intégralité d'une zone de collision
continentale & une trés bonne résolution. De plus, la structure profonde devrait
&tre résolue en termes de vitesses absolues des ondes S, permettant ainsi d’ap-
porter des conclusions sur les variations de température dans le manteau. Cette
image peut étre obtenue par une tomographie régionale en ondes de surface sur un
réseau relativement dense de stations sismologiques large-bande. Pour augmenter
la résolution latérale, les distances entre stations d’un tel réseau doivent étre re-
lativement petites (entre 50 et 150 km) afin de pouvoir étudier les hétérogénéités
de petite longueur d’onde.

Si I’acquisition d’un réseau dense de stations large-bande ne semble pas réaliste
pour P’étude de la mer Egée du fait des contraintes géographiques, 1’éventualité

d’un tel résean parait beaucoup plus concréte en Iran. Un projet dans le cadre de
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le collaboration franco-iranienne en Science de la Terre est actuellement en train

de voir le jour. Il devrait apporter des éléments de réponse & un certain nombre

de dllcstions fondamentales telles que:

— le réle du manteau dans la formation et le soutien des hauts plateaux et

des chaines de montagnes;

— les processus liés a I'évolution temporelle d’une collision continentale jeune
(devenir du slab océanique, éventuelle initiation d’une subduction continen-

tale, épaississement et/ou délamination du manteau lithosphérique).

Notons que I'utilisation des réseaux denses nécessite de prendre en compte les
effets de distorsion des fronts d’onde et de diffraction sur les petites structures a
I'intérieur du réseau. Pour aborder ce probleme, deux méthodes tomographiques

semblent aujourd’hui particulierement prometteuses:

— La tomographie basée sur le tracé des rais, qui prend en compte la courbure

des fronts d’onde incidents sur la zone d’étude (Bruncton et al. 2002).

— La tomographie de diffraction (Snieder & Nolet 1987 ; Friederich et al. 1993 ;
Alsina et al. 1996 ; Friederich 2003).

La premiere de ces méthodes, couplée a la technique d’inversion de courbes de
dispersion par gradients mise au point dans cette thése, permettrait d’améliorer la
qualité des modeles en vitesse des ondes S obtenus. D’autre part, la tomographie
de diffraction présente 'avantage d’utiliser, dans certains cas, les modes supérieurs

des ondes de surface, ce qui permet d’augmenter la profondeur maximale de
) P b

résolution.

Ces deux méthodes tomographiques, appliquées aux données d’un réseau
dense de stations large-bande, offrent d’intéressantes perspectives pour l’étude
de I’évolution du systeme lithosphere-asthénosphére. Ce projet devrait permettre
de voir avec une meilleure résolution les structures mantelliques associées a la

collision et de mieux comprendre le scénario de la formation d’une telle zone.
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Résume ;
La structure lithosphérigue profonde a été étudide dans dewx zones de convergence : |
la zone de subduction de lamer Egée ot la zone de collision en Tran. Pour obtenir des

contraintes sur la structure lithosphérique. nous avons analysé des ondes de surface |
enrepistrées sur des réseaux temporaires large-bande installés dans ces zones. ‘
Dans la mer Bgée, les qualre coipes de vilesse des ondes § ablenues montrenl une

anomalie de vitesse rapide associée an slab subductant. Une anomalie de vitesse lente

de 4% esl observée dans la partie nord de la région. a 100-150 km de prolondeur. La

position de cette anomalie correspond & une zone de déformation rapide en surface,

qui semble etre liée & des processus profonds dans le manteau.

Dans la deuxieme zone d’'étuce, nous avons constaté des vitesses lentes et une li-

thosphere amincie sous I'lran central. Ces résultats peuvent etre expliqués par une |
vemnontée de asthénosphere et Udrosion thermique de la lithosphére dans cette '
région. |

Abstract :

The deep structure of the lithosphere is investigated in fwo convergent zones: Lhe I
Aegean subduction zone and the collision zone in Iran. To obtain constraints on the :
lithospherie structure, the surface waves recovded by temporary broadband stations !
located in theses regions are analysed. :
In the Acgean Sea, four S-wave velocity eross-sections show a high velocity anomaly i
associated to the subducting slab. In the northern part of the region a large low
velocity anomaly is observed at a depth of 100-150 k. Tts size, combined with z
its location immediately below the area of intense surface deformation, support a |
madel of a distributed deformation of the upper mantle in this particular area. In j
the second region of study, we observed low velocities and a thinned lithosphere 5
beneath central Iran. These results can be explained by an astenospheric llow and

arLhermal erosion of the lithosphere. .
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