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Résumé 

Le travail réalisé pendant cette thèse a permis d’apporter de nouvelles contraintes sur le 

développement et la distribution de la déformation dans le manteau supérieur et plus particulièrement 

au niveau des grandes limites de plaques décrochantes. Grâce à l’apport de l’expérience USArray et 

d’une dizaine d’années d’enregistrements sismologiques supplémentaires, nous avons pu étudier, de 

manière précise, les variations d’anisotropie dans le voisinage de la Faille de San Andreas. Nous avons 

confirmé et étendu l’observation de deux couches anisotropes sous cette limite de plaque. On y 

observe une première couche localisée dans la lithosphère marquant la déformation induite à la limite 

de plaque, et une autre, asthénosphérique, cohérente avec l’anisotropie observée loin de la faille et 

d’origine plus discutée. Nous avons montré que la zone de déformation associée aux failles de San 

Andreas, Calaveras et d’Hayward a, vraisemblablement, une largeur d’au moins 40 kilomètres en base 

de lithosphère, sous chacune de ces failles. Nous avons ensuite procédé à la modélisation 

thermomécanique (ADELI) de la migration d’une limite de plaques décrochante couplée à une 

modélisation du développement de fabriques cristallographiques par une approche viscoplastique 

auto-cohérente (VPSC). Ceci nous a permis d’y observer le développement de la déformation et les 

conséquences des possibles interactions entre la déformation décrochante en surface et le cisaillement 

en base de lithosphère dû au déplacement horizontal des plaques. Les propriétés élastiques déduites 

des fabriques cristallographiques modélisées montrent que de telles interactions existent et 

provoquent, sous la limite de plaques, une rotation des orientations cristallographiques avec la 

profondeur. Le signal associé à ces rotations progressives n’est toutefois pas cohérent avec la présence 

de deux couches d’anisotropie comme proposée sous la faille de San Andreas. Nous pensons par 

conséquent qu’il existe, sous la Californie, une zone de découplage entre la lithosphère et 

l’asthénosphère, permettant d’individualiser une déformation lithosphérique d’une déformation 

asthénosphérique. Nous estimons, en outre, que l’anisotropie observée dans l’asthénosphère sous la 

Californie ne peut être expliquée seulement par le cisaillement induit par le déplacement de la 

lithosphère Nord Amérique. En effet, les propriétés anisotropes obtenues par modélisation à partir 

d’une plaque se déplaçant dans une direction et une vitesse proche de celle de la plaque Amérique du 

Nord montrent qu’on ne peut espérer guère plus que quelques dixièmes de seconde de délai au bout de 

10 Ma de déplacement. Les déphasages mesurés en Californie étant de l’ordre de 1,5 s, il est donc 

nécessaire d’invoquer la présence d’écoulements mantelliques actifs sous cette région. 

 

 

MOTS CLEFS : anisotropie sismique, déphasage des ondes de cisaillement, limite de plaque 

décrochante, déformation, modélisation numérique, pétrophysique 
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Abstract 

This work provides new constraints on the development and on the distribution of the deformation in 

the upper mantle and particularly beneath transform plate boundaries. USArray experiment and the 

remarkable increase of the dataset in California for the past ten years allowed us to scrutinize the 

lateral variations of the anisotropy in the vicinity of the San Andreas Fault zone. We have confirmed 

and increased the detection of two layers of anisotropy beneath this plate boundary. The first layer, 

located in the lithosphere, is related to the deformation induced at the fault, and the other one, located 

in the asthenosphere, is coherent with the anisotropy observed far from it, its origin is however less 

clear. We show that the deformation zone associated both to the San Andreas, Calaveras and Hayward 

Faults, is likely 40 km wide at 70 km depth. We then performed numerical thermomechanical 

modeling (ADELI) of the displacement of a transform plate boundary associated with the computation 

of the development of crystallographic fabrics using a viscoplastic self-consistent approach (VPSC). 

We analyzed the distribution of the deformation in the model ant looked after the possible interactions 

at depth between deformation caused at surface by the strike-slip dynamic of the fault and the shearing 

at the base of the lithosphere caused by the horizontal displacement of the plates. Elastic properties 

derived from the crystallographic fabrics modeled, show that such interactions exist and induce, 

beneath the fault zone, a progressive rotation of the crystallographic fabrics with depth. Seismological 

signature of these smooth rotations is however not relevant with the presence of two anisotropic layers 

as proposed beneath California. We thus consider that a decoupling zone exists between the 

lithosphere and the asthenosphere beneath the California to account for the sharp separation between a 

lithospheric and an asthenospheric deformation. We furthermore estimate that anisotropy observed far 

form the San Andreas Fault in California cannot be explained only by the drag of the asthenosphere by 

the North America lithosphere as proposed in our article. Indeed, we can only expect few tenths of 

second of splitting delay from the anisotropic properties derived from the numerical modeling of a 

plate moving in the same direction and in the same velocity than the North American lithosphere only 

for 10 Ma of displacement. As delays observed in California rather reach 1.5 s, anisotropy in this 

region thus requires the existence of an active asthenospheric flow to be explained. 

 

 

 

 

KEYWORDS: seismic anisotropy, shear wave splitting, transform plate boundaries, deformation, 

numerical modeling, petrophysics 
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Chapitre 1 - Introduction 

1.1 Introduction générale : objectifs de la thèse – de la tectonique des 
plaques à la tectonique du manteau 

Depuis sa formation, il y a environ 4,5 Ga, la Terre a emmagasiné des quantités formidables d’énergie, 

notamment par la conversion en chaleur de l’énergie cinétique des corps accrétés lors de sa phase de 

croissance, et grâce à la désintégration, toujours active, d’éléments radioactifs de longue période. La 

dissipation de cette chaleur interne à la surface du globe a d’importantes conséquences sur le 

fonctionnement interne du système Terre. 

En effet, grâce à l’importante différence de température entre la surface du globe et le sommet du 

noyau, le manteau, assimilable à l’échelle de plusieurs millions d’années à un fluide visqueux, s’anime 

de mouvements convectifs. Ce mode de dissipation de la chaleur est couplé en surface à la lithosphère, 

froide et rigide, qui elle, n’évacue la chaleur que par conduction et rayonnement. Ce couplage induit 

ainsi en surface un déplacement de la lithosphère conduisant à son morcellement en plaques 

lithosphériques. Les cellules de convection profondes se manifestent alors en surface par les points 

chauds et les dorsales océaniques, qui correspondent aux parties ascendantes des boucles convectives, 

et par les zones de subduction qui en sont les branches descendantes (Figure 1.1). 

Figure 1.1: Coupe schématique du globe terrestre présentant les différentes interfaces et la circulation convective. 
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Ce déplacement des plaques en surface se manifeste à leur limite par une sismicité intense, du 

volcanisme, et plus généralement par une déformation importante. La croûte terrestre étant facile 

d’accès nous y avons une relativement bonne connaissance de la distribution de la déformation. 

Cependant, si la croûte représente la majeure partie du matériel déformé observable en surface, le 

manteau supérieur est lui aussi fortement impliqué dans les processus de déformation se produisant 

aux limites de plaques. En effet, l’observation de massifs ophiolitiques ou péridotitiques au cœur des 

zones de suture des grands orogènes actuels ou anciens montre systématiquement une déformation 

importante des roches mantelliques. Les xénolites, ces échantillons de roche remontés à la faveur des 

éruptions volcaniques, montrent cependant que cette déformation profonde n’est pas uniquement 

localisée aux interfaces de plaques. Elle semble également associée à des événements tectoniques 

anciens ou au déplacement des plaques en surface. Ces échantillons et affleurements de manteau 

supérieur mettent par conséquent en évidence le rôle prépondérant joué par ce dernier dans les 

processus de déformation liés à la tectonique des plaques. L’étude de la déformation mantellique est 

donc essentielle pour obtenir une meilleure compréhension de la dynamique des plaques, et plus 

largement pour une meilleure description des liens entre la convection mantellique profonde et de son 

couplage avec la surface. Les massifs péridotitiques et les xénolites ne fournissent cependant que des 

données parcellaires, limitées spatialement et souvent hors du contexte géodynamique actuel. 

 

La sismologie est sans équivoque l’outil géophysique le plus puissant pour étudier la dynamique de la 

Terre profonde. Elle permet d’échantillonner des volumes importants de roches inaccessibles par 

l’observation directe. Très tôt, Hess [1964] avait remarqué que des ondes se déplaçant parallèlement à 

la direction d’expansion de la lithosphère Pacifique au large de la Californie se propageaient à des 

vitesses plus importantes que celles se déplaçant orthogonalement à cette direction. Il avait relié ce 

comportement anisotrope à l’alignement des cristaux d’olivine en réponse à un cisaillement dans le 

manteau sommital, donnant par là même, des indications sur les composantes de la déformation. Ce 

type d’anisotropie, qui relie la vitesse des ondes à leur direction de propagation est appelé anisotropie 

azimutale. 

Les ondes de cisaillement vont également présenter une anisotropie dite de polarisation. Elles sont 

sensibles à la biréfringence du milieu qui provoque une double réfraction de l’onde pénétrant dans un 

milieu anisotrope et induit l’ apparition de deux ondes de cisaillement se propageant à des vitesses 

différentes et polarisées selon des plans orientés à 90° l’un de l’autre. L’étude de cette anisotropie se 

base sur la mesure de deux paramètres : la direction de polarisation de l’onde rapide et le déphasage 

entre l’onde rapide et l’onde lente. Ces paramètres donnent respectivement une information sur l’axe 

de symétrie rapide du milieu et sur la longueur du trajet anisotrope suivit par l’onde. Obtenus à partir 

d’ondes de cisaillement télésismiques à angle d’incidence quasi-vertical, ils permettent, avec une 

résolution latérale inégalée d’imager la déformation intégrée le long du trajet de l’onde et d’obtenir 

une estimation de l’épaisseur de la zone déformée. 
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L’étude du déphasage des ondes de cisaillement, ces trente dernières années, a révolutionné notre 

vision de la déformation de la Terre profonde en établissant des cartes d’anisotropie d’une grande 

résolution latérale (< 50 kilomètres), dans tous types de contextes géodynamiques [Silver, 1996; 

Savage, 1999]. Le développement continu des réseaux sismologiques permanents à la surface du globe 

fait que ces observations sont plus que jamais d’actualité, mais, bien que ces études soient désormais 

routinières et puissent être menées sur des quantités de données sans cesse accrues, elles présentent 

néanmoins un inconvénient de taille : une absence de résolution verticale. 

En effet, comme nous l’avons évoqué plus haut, l’étude du déphasage des ondes de cisaillement se fait 

généralement à partir d’ondes télésismiques réfractées à l’interface manteau/noyau qui intègrent donc 

théoriquement l’anisotropie sur toute l’épaisseur du manteau. Ce manque de résolution verticale dans 

les mesures de déphasage des ondes de cisaillement conduit inévitablement à d’importantes 

discussions sur l’origine de l’anisotropie, en particulier dans les cas où les directions de polarisation 

mesurées ne correspondent à aucune structure observée en surface. Le fil conducteur de ce travail de 

thèse est ainsi de discuter et d’apporter des contraintes fortes sur la localisation et la répartition de la 

déformation en profondeur et plus particulièrement dans le manteau supérieur, afin de mieux 

comprendre les relations pouvant exister entre la dynamique profonde et le mouvement des plaques en 

surface. Pour ce faire, nous nous sommes focalisés sur les zones d’interactions maximales entre la 

surface et le manteau, c’est à dire au niveau des frontières de plaques, et plus particulièrement celles 

en décrochement. Les limites de plaques décrochantes, contrairement aux autres limites de plaques qui 

ont une structure tridimensionnelle, présentent une géométrie principalement bidimensionnelle : elles 

ont généralement une trace rectiligne en surface et leur structure profonde est purement verticale. Leur 

géométrie étant bien contrainte, il est donc relativement aisé de discriminer le signal anisotrope 

associé à ces failles d’autres signaux et ainsi d’écarter l’hypothèse de variations des propriétés 

anisotropes dues à un changement de la géométrie de la limite de plaques. 

 

Dans la suite de cette partie, nous allons brièvement rappeler la signification physique de l’anisotropie 

sismique, à travers les problèmes d’élasticité linéaire et de propagation des ondes. Nous discuterons 

ensuite l’origine de l’anisotropie et de sa localisation en profondeur pour ensuite nous intéresser aux 

méthodes permettant de la mesurer. Nous commenterons dans un deuxième temps l’intérêt 

géodynamique d’étudier les limites de plaques en décrochement, qui sont des objets relativement rares 

en domaine continental à l’échelle du globe. 

1.2 Anisotropie sismique : définitions - origine - méthodes de mesure 

L’anisotropie définit un milieu dont les propriétés physiques varient en fonction de la direction 

étudiée. Dans le cadre de ce travail de thèse nous nous sommes focalisés sur l’étude de l’anisotropie 

sismique, c’est à dire sur la variation des vitesses des ondes sismiques en fonction de leur direction de 

propagation (Figure 1.2). 
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Afin de bien comprendre les phénomènes 

physiques qui découlent de la propagation d’une 

onde sismique dans un milieu élastiquement 

anisotrope, nous avons décidé de présenter dans la 

section qui va suivre quelques rappels de 

mécaniques permettant d’introduire les concepts 

d’élasticité linéaire et de propagation des ondes 

dans un milieu continu homogène, d’abord isotrope 

puis anisotrope. Pour ce faire nous nous sommes 

principalement basés sur les ouvrages de Ranalli 

[1995] et Turcotte et Schubert [1982] pour la partie 

concernant la relation contrainte/déformation, et 

ceux de Stein et Wysession [2003], Lay et Wallace 

[1995] et Shearer [1999] pour les aspects 

concernant l’anisotropie sismique. Une description exhaustive de la théorie de la propagation des 

ondes dans les milieux anisotropes est donnée à titre d’exemple par Babuska et Cara [1992] ou 

Tsvankin [2001]. 

1.2.1. Élasticité linéaire, propagation des ondes et anisotropie 

Quand une force est appliquée à un milieu continu, chaque point de ce milieu est influencé par cette 

force. Il en existe deux types : les forces de volume, qui, comme leur nom l’indique, sont 

proportionnelles au volume et à la masse de l’objet qui leur est soumis, et les forces de contact qui 

dépendent quant à elles de la surface sur laquelle elles opèrent. L’exemple le plus connu de force de 

Figure 1.2: Schéma illustrant le phénomène de double 

réfraction d’une onde de cisaillement au travers d’un 

milieu anisotrope 

Figure 1.3: Schéma présentant les composantes de la contrainte agissant sur la surface ��S. Modifié d’après 

[Wüstefeld, 2007] 
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volume est sans doute l’accélération de gravité, la pression étant son pendant pour les forces de 

contact. 

En général, toute force appliquée à un milieu continu va induire une déformation de ce milieu. Les 

forces internes, propres à chaque système, tendent cependant à résister à cette déformation. En 

conséquence, et pour de petites quantités de déformation, le milieu va retrouver sa forme et son 

volume initial une fois les forces extérieures retirées. Si ce retour à l’état initial est parfait, le milieu 

est dit élastique. Il existe donc une relation entre la contrainte appliquée et la déformation subie par le 

milieu : cette relation est appelée Loi de Hooke. 

 

Mais commençons d’abord par essayer de quantifier l’état de contrainte résultant d’une force ��  à un 

point P. Pour ce faire considérons P comme un volume infinitésimal dont chaque face est nommée ��S. 

La traction ��  résultant de cette force et qui s’applique à la surface du volume peut être décomposée en 

une contrainte normale (��n) et tangentielle (��h) à cette surface (Figure 1.3). La composante 

tangentielle peut aussi être exprimée en fonction de composantes parallèles aux axes des coordonnées. 

Si on extrapole à un cas tridimensionnel, comme proposé sur la Figure 1.4, une contrainte ��ij  est 

définie comme agissant sur le plan i le long de la direction j. En conséquence, les composantes 

présentant des indices égaux correspondent aux contraintes normales et celles présentant des indices 

différents, aux contraintes tangentielles. Si le milieu est en équilibre statique, la somme de toutes les 

composantes de la contrainte ainsi que le moment total sont nuls. Il en résulte que : 

������ �� ������ 

 

Figure 1.4: Représentation de la contrainte agissant sur un bloc élémentaire 

infinitésimal. Modifié d’après [Wüstefeld, 2007] 
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Seuls six paramètres du tenseur de contraintes suffisent donc à définir complètement l’état de 

contrainte en tout point P du milieu continu : 

 

������ ��
������ ������ ������
������ ������ ������
������ ������ ������

�� ��
������ ������ ������
������ ������ ������
������ ������ ������

  avec i, j = 1, 2, 3 

 

La déformation �
 induite sur ce milieu par un état de contrainte donné est définie par le tenseur de 

déformation infinitésimal : 

 

������ ��
������ ������ ������
������ ������ ������
������ ������ ������

�� ��
������ ������ ������
������ ������ ������
������ ������ ������

  avec i, j = 1, 2, 3 

 

La symétrie du tenseur permet une nouvelle fois de se limiter à six paramètres pour décrire la 

déformation en tout point du milieu : 

������ �� ������ 

1.2.1.1 Loi de Hooke 

La loi de Hooke stipule que, pour une quantité infinitésimale de déformation, il existe une relation 

linéaire entre la contrainte et la déformation. Un milieu répondant à une telle caractéristique est dit 

linéaire élastique. La Loi de Hooke est décrite sous sa forme générale par : 

 

������ �� ��������������������   avec i, j, k, l=1, 2, 3 

 

Le tenseur de quatrième ordre ����������, appelé tenseur élastique, est composé de 81 paramètres. Il définit, 

comme son nom l’indique, les propriétés élastiques d’un milieu. Sous sa forme complète, la 

manipulation de ce tenseur se révèle relativement compliquée (81 entrées), cependant le jeu des 

symétries permet de réduire fortement le nombre de paramètres indépendants qui chute alors à 36 : 

 

���������� �� ������������ �� ������������ �� ������������ 

 

La centro-symétrie du milieu permet de réduire le nombre de paramètres indépendant de 36 à 21 : 

 

���������� �� ���������� 
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En Sciences de la Terre, le cristal est généralement considéré comme la plus petite entité matérielle et 

de lui vont dépendre les propriétés physiques du milieu. Or, ils sont rarement isotropes élastiquement 

et présentent des symétries qui vont permettre de réduire encore le nombre de paramètres nécessaires à 

décrire complètement le tenseur élastique. Il existe en tout sept symétries cristallines différentes, 

chacune associée à un nombre précis de paramètres élastiques indépendants. La plus faible symétrie 

est le système triclinique caractérisé par les 21 paramètres du tenseur élastique. Par ordre de symétrie 

croissant on va ensuite trouver : le système monoclinique (13 paramètres), orthorhombique (9 

paramètres), tétragonal (7 ou 6 paramètres), trigonal (7 ou 6 paramètres), hexagonal (5 paramètres), 

cubique (3 paramètres) et isotrope (2 paramètres). 

Afin de simplifier au maximum la manipulation du tenseur élastique, il est donc nécessaire de bien 

connaître les éventuelles symétries présentes dans le milieu et la minéralogie des roches traversées par 

les ondes sismiques. 

1.2.1.2 Milieu isotrope 

L’isotropie est encore aujourd’hui le comportement élastique le plus couramment utilisé pour décrire 

la Terre, notamment dans les études à grande échelle telles que les tomographies globales. En effet, 

���������� étant dans ce cas, invariant quelle que soit la direction, le nombre de paramètres indépendant est 

alors réduit à deux, ce qui simplifie énormément les équations : 

 

���������� �� �������������� �� �� ������������ �� ������������  

 

�� et µ sont les coefficients de Lamé et �� correspond au symbole de Kronecker. µ définit le module de 

cisaillement et décrit la résistance du milieu au cisaillement : 

 

������ �� ���� ������  avec i �� j 

 

Le module d’élasticité isostatique ��  (bulk modulus en anglais) est défini comme le rapport entre la 

contrainte isostatique et le changement de volume induit : 

 
��

��
�������� �� �� ������ 

 

Dans le cas de contraintes uniaxiales (��11 = ��22 = ��33 �� 0), le module de Young �� relie la contrainte 

imposée au milieu à la déformation dans la même direction : 

 

������ �� �� ������ 
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Finalement, le coefficient de Poisson ��, également assujetti aux contraintes uniaxiales, est le rapport 

entre la déformation horizontale et la déformation verticale : 

 

�� �� ��
������
������

 

 

Ces différents paramètres sont reliés les uns aux autres par les relations suivantes : 
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Dans le cas d’un milieu linéaire élastique isotrope, le module d’élasticité isostatique, le module de 

cisaillement et la masse volumique �� définissent les vitesses des ondes de compression VP et des ondes 

de cisaillement VS : 
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Dans les relations qui vont suivre il est plus pratique d’exprimer le tenseur élastique ���������� dans la 

convention de Voigt qui permet de transformer le tenseur 3x3x3x3 en une matrice 6x6 : 
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Comme nous l’avons dit plus haut, ce tenseur peut être exprimé à l’aide de deux paramètres dans le 

cas d’un milieu isotrope, ces paramètres étant les coefficients de Lamé �� et µ : 
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1.2.1.3 Milieu anisotrope 

La formulation anisotrope introduit un peu plus de complexité dans la formulation du tenseur élastique 

mais permet de prendre en compte le comportement réel des matériaux terrestres. Le comportement 

d’un milieu stratifié étant assimilable à une symétrie hexagonale et l’olivine, orthorhombique, étant le 

minéral dominant dans le manteau supérieur, les symétries hexagonales et orthorhombiques sont les 

plus couramment employées pour décrire les propriétés sismiques de la Terre. 

 

Les milieux à anisotropie hexagonale sont caractérisés par un seul plan d’isotropie et un seul axe de 

symétrie. Ce comportement peut être causé par l’anisotropie intrinsèque de certains minéraux (par ex. 

la biotite, la serpentine, etc.) ou par une succession de couches présentant des propriétés élastiques 

différentes. Dans ce cas, les couches doivent être fines devant la longueur d’onde de l’onde s’y 

propageant. L’anisotropie hexagonale, également appelée transverse isotrope, peut être complètement 

définie par cinq paramètres. En supposant que l’axe de symétrie soit parallèle à X3, le tenseur élastique 

peut s’exprimer de la manière suivante : 
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Les milieux à symétrie orthorhombique se caractérisent par trois axes de symétrie orthogonaux. Le 

minéral le plus abondant du manteau supérieur, l’olivine, fait partie de cette classe. Si les axes de 

coordonnées sont alignés avec les axes de symétrie du système, le tenseur élastique peut s’écrire de la 

manière suivante : 
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Le tenseur élastique (en GPa) de l’olivine vaut [Kumazawa et Anderson, 1969] : 
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1.2.1.4 Propagation d’une onde plane 

Les ondes planes supposent que le déplacement ne varie que dans la direction de propagation de 

l’onde. Le déplacement ��  à la position �� vaut : 

 

�� �������� �� �� �� �� �� ���� ��

 

Où �� ��
��

��
 correspond au vecteur lenteur dont la magnitude est l’inverse de la vitesse V, ��  est un 

vecteur unitaire, t est le temps et ��  est une fonction arbitraire correspondant à la forme d’onde. Une 

onde plane harmonique ayant une vitesse angulaire �� , peut ainsi être écrite : 
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La propagation de l’onde élastique étant gouvernée par la Loi de Hooke, une écriture en équation 

différentielle permet d’exprimer l’onde plane par : 
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�� ������ ����
�� �� 

 

où �� est la masse volumique du milieu, ui le vecteur déplacement et xi les coordonnées cartésiennes. 

Notons que l’anisotropie est introduite dans cette équation par le tenseur élastique ����������. En insérant ce 

résultat dans l’équation différentielle on obtient l’équation de Christoffel : 
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�� ���� �� �� �� �� ������ �� �� �� �� 

 

�� ���� est la matrice de Christoffel qui va être fonction des propriétés du matériel et de la direction de 

propagation de l’onde : 
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Les valeurs propres sont déterminées par : 
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La solution de cette équation conduit à trois valeurs possibles du carré de la vitesse V : la vitesse de 

l’onde P et celles de deux ondes S (SH et SV). Comme nous l’avons vu plus haut, les deux ondes S sont 

identiques en milieu isotrope, on a donc : 
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Dans un milieu anisotrope, les vitesses sont obtenues à partir des trois valeurs propres de l’équation de 

Christoffel. Les trois vecteurs propres spécifient quant à eux la polarisation des différentes ondes. 

Backus [1965] a montré que pour des anisotropies faibles, les vitesses, qui dépendent du backazimut 

de l’onde, peuvent être approximées au premier ordre par : 
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où ����  est la vitesse de l’onde P, et ����  et ������ respectivement celles des ondes de cisaillement parallèle 

et perpendiculaire à l’axe rapide de symétrie. Les coefficients dépendent des constantes élastiques : 
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où les indices c et s représentent respectivement les composantes affiliées à un cosinus ou à un sinus. 

1.2.1.5 Phénomène de biréfringence 

Quand une onde de cisaillement pénètre dans un milieu anisotrope, l’onde de cisaillement subit une 

double réfraction qui induit la formation de deux ondes se propageant à des vitesses différentes et dont 

les plans de polarisation sont orientés à 90° l’un de l’autre. 

Les équations qui vont suivre, et qui formalisent le phénomène de biréfringence, ont été décrites 

principalement par Vinnik et al. [1989] et Silver et Chan [1991]. Soit une onde de cisaillement se 

propageant verticalement dans un milieu isotrope, le déplacement associé à sa propagation est exprimé 

dans le référentiel de l’onde (radial (R), transverse (T) et vertical (Z)) par : 
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où ������ ��  est la vitesse de l’onde de l’onde S dans le milieu isotrope. Dans un référentiel 

géographique, correspondant au référentiel d’un sismomètre (Nord (N), Est (E), Vertical (Z)), ce 

déplacement est exprimé par : 
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où ��  est le backazimut. 

Imaginons maintenant que l’onde pénètre à la profondeur z0 dans un milieu anisotrope à axes de 

symétrie horizontaux. L’hypothèse d’axes de symétrie horizontaux permet de réduire le problème à 

deux dimensions, la composante verticale étant identique quelle que soit l’onde considérée. Si �� A est 

l’angle entre le Nord géographique et la direction du plan de polarisation de l’onde rapide (��), et ����  et 

�� �� correspondant respectivement au déplacement de l’onde rapide et de l’onde lente, alors : 
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En d’autres mots, au sein du milieu anisotrope, l’onde initiale va subir une double réfraction qui 

produit deux ondes se propageant à la vitesse de ������ ��
���� ��
��

 pour l’onde rapide et à la vitesse de 

������ ��
���� ��
��

 pour l’onde lente. Cette différence de vitesse va conduire ces ondes à accumuler le long du 

trajet anisotrope un déphasage. Ceci est exprimé grâce à la matrice de déphasage �� �� ������ ��
�� ������

 dont 

les éléments ������  peuvent être réécrits de la manière suivante : 

 

������ �� ��
�� ���� ���� ����

�� �� ��
��
��

�� ���� ���� ���� ����

�� �� �� ��
��

 

 

La seconde exponentielle peut ensuite être développée en série de Taylor si toutefois �� �� ��

���� ���� ��������
�� �� ��. Cette condition est remplie pour une période dominante du signal sismique 

supérieure à 3 s, en considérant une anisotropie de 5% (���� ������ �� ����������, une vitesse moyenne des 

ondes S de 4 km.s-1 et une couche anisotrope d’environ de 100 kilomètres d’épaisseur. Une 

approximation de premier ordre est valable pour de faibles quantités d’anisotropie et pour des ondes 

de volume de longue période (T > 10 s). De ce fait, les ondes de type SKS sont idéales pour ce genre 

d’étude car elles possèdent une période dominante de l’ordre de 8 s et ont des arrivées bien 

individualisées des autres phases. 

Si l’on procède à une rotation du vecteur déplacement depuis le référentiel anisotrope (rapide (f), lent 

(s)) vers le référentiel du rai (radial (R), transverse (T)), on obtient : 
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et  �� �� �� ���� ��
���� ���� ���� ����

�� �� �� ���������� ��
�� ������

�� ���� ���� ����

�� ��
�� ��

��
 

 

et où ����
�� �� ���� �� �� �� , c’est à dire l’angle entre l’axe rapide et le Nord géographique. En réorganisant et 

en se souvenant que �� �� �� ���� ���� ��������
�� �� ��, les composantes du déplacement au sortir du domaine 

anisotrope exprimées dans le référentiel de l’onde peuvent alors s’écrire : 

 

   �� �� �� �� �������� �� �� �������� ���������� ��
�� �� ��

��  

    �� �� �� �� �������� ��
��
���������������� ��

�� ���� ��
��  

 

où ���� �� �� �� �� ���� ���� ��������
��  est le déphasage accumulé le long du trajet anisotrope et �� ��

�� ��
�� �� ��

��

����
��

������ ��
��  est la dérivée en fonction du temps de la forme d’onde isotrope. 

Les mesures des directions de l’axe rapide et de déphasage vont nous permettre de relier l’anisotropie 

des milieux géologiques à des notions de formation, de déformation et de déplacement de la 

lithosphère et plus largement du manteau supérieur. De nombreuses mesures expérimentales ont été 

faites sur des minéraux et des échantillons de roche. Elles sont à la base des interprétations 

géodynamiques des mesures de biréfringence comme nous allons le voir plus bas. 

1.2.1.6 Mesure du déphasage des ondes de cisaillement 

Une onde de cisaillement se propageant dans un milieu anisotrope va subir le phénomène de 

biréfringence. L’onde ce cisaillement incidente va alors subir une double réfraction qui conduit à la 

formation de deux ondes (qS1 et qS2) qui se propagent à des vitesses différentes et qui sont polarisées 

le long de plans orthogonaux. Au niveau de la station sismologique, on observera deux effets : 

- un déphasage entre l’onde lente et l’onde rapide dont la valeur dépend de la longueur du 

trajet anisotrope et de l’intensité de l’anisotropie du milieu. 

- une polarisation de l’onde rapide dont l’orientation dépend de la structure du milieu. 

La mesure du déphasage des ondes de cisaillement consiste en la détermination des paramètres 

anisotropes �� et ��t qui sont respectivement la direction de polarisation de l’ onde rapide (en degré par 

rapport au Nord) et le déphasage entre l’onde rapide et l’onde lente (en seconde). 

Le paramètre le plus crucial pour cette détermination est la connaissance de la polarisation initiale de 

l’onde. Dans le cas d’ondes de type SKS, la polarisation initiale est parallèle à la direction de 
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propagation de l’onde. Ceci est dû à la conversion à l’interface manteau/noyau d’une onde de 

compression, qui sort du noyau liquide, en une onde de cisaillement. Cette conversion présente en 

outre l’intérêt de détruire l’information acquise par l’onde lors de son trajet descendant; on est donc 

certain que l’anisotropie mesurée à la station ne contient pas de composante acquise à la source. 

 

Deux techniques principales permettent d’estimer les paramètres anisotropes à partir d’ondes de 

cisaillement télésismiques. Le premier type analyse un jeu complet de données provenant de différents 

azimuts, et est donc nommé analyse multi-événements. Kosarev et al. [1984] et Vinnik et al. [1989] 

furent les premiers à proposer une telle approche. Ils choisissent de sommer le signal présent sur les 

composantes transverses en leur attribuant une pondération basée sur leur backazimut. Ces méthodes 

présentent cependant l’inconvénient de ne pas fournir d’estimation de l’erreur à la mesure. Pour pallier 

ce problème, Chevrot [2000] projette les amplitudes des composantes transverses sur la dérivée 

temporelle de l’amplitude des composantes radiales. Il obtient une variable qu’il nomme «splitting 

vector» et qui, sommée par fenêtres backazimutales et corrélée à un polynôme d’ordre 2 lui permet 

d’accéder aux paramètres anisotropes. Les paramètres anisotropes obtenus par les techniques multi-

événements sont une valeur moyennée de l’anisotropie sous la station. 

L’autre type de technique est basé sur une mesure des paramètres anisotropes pour chaque événement 

du catalogue de données [Fukao, 1984; Bowman et Ando, 1987; Ansel et Nataf, 1989; Silver et Chan, 

1991; Menke et Levin, 2003]. Les méthodes basées sur cette approche effectuent une recherche dans 

l’espace des paramètres du couple ��/��t permettant de supprimer au mieux l’effet du déphasage. Les 

méthodes les plus populaires sont celles de Bowman et Ando [1987] et de Silver et Chan [1991]. La 

première recherche le couple de paramètres permettant de maximiser la corrélation entre les deux 

composantes du sismogramme, en supposant que la forme d’onde de l’onde rapide est identique à 

celle de l’onde lente. La méthode de minimisation de l’énergie sur la composante transverse, 

développée par Silver et Chan [1991], est sans conteste la plus utilisée pour la détermination des 

paramètres anisotropes à partir des ondes SKS. Pour de faibles valeurs d’anisotropie (��t inférieur à la 

période dominante du sismogramme), le signal sur la composante transverse correspond à la dérivée 

temporelle du signal sur la composante radiale. Si la polarisation initiale est connue, ce qui est le cas 

pour les ondes de type SKS, cette méthode recherche le couple de paramètres anisotropes permettant 

de minimiser au mieux le signal sur la composante transverse. Après analyse, le signal sur la 

composante transverse doit avoir disparu, ce qui se traduit par une linéarité du mouvement de 

particule. Cette méthode consiste donc en quelques sortes à supprimer l’effet de l’anisotropie sur les 

sismogrammes. 

Les méthodes mono-événement présentent l’avantage de produire un jeu de données dont on peut 

étudier les variations azimutales, ce qui permet de mettre en évidence la présence de pendages des 

axes de symétrie, ou de plusieurs couches d’anisotropie ou encore d’hétérogénéités locales. Ce type de 
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considération est impossible dans le cas des méthodes multi-événement qui ne produisent qu’une 

valeur moyenne des paramètres anisotropes sous une station sismologique. 

Wolfe et Silver [1998] ont également mis au point une méthode dans laquelle les mesures individuelles 

sont sommées par fenêtres azimutales et permettent de déterminer une couple ��/��t unique à chaque 

station (stacking). Si cette méthode permet de mieux caractériser l’erreur associée à la mesure de 

l’anisotropie, elle présente les mêmes inconvénients que les méthodes multi-événement, ne fournissant 

qu’une valeur moyenne de l’anisotropie et négligeant de fait les possibles complexités de la signature 

anisotrope. 

 

Les mesures d’anisotropie qui seront présentées dans ce manuscrit utiliseront principalement la 

méthode de minimisation de l’énergie sur la composante transverse qui a démontré sa fiabilité et qui 

laisse la possibilité d’une étude complète des données par le prisme des variations backazimutales. 

Pour procéder à l’analyse des données, nous avons utilisé un logiciel développé par Andréas 

Wüstefeld au sein du laboratoire Géosciences Montpellier, nommé SplitLab [Wüstefeld, 2007; 

Wüstefeld, et al., 2008] (http://www.gm.univ-montp2.fr/splitting/). Ce logiciel, programmé en langage 

Matlab, présente l’avantage de proposer une interface intuitive permettant de gérer un projet de 

mesure d’anisotropie de A à Z. Il propose en effet un outil de requête des données, de création d’une 

base de données d’événements et met à disposition un grand nombre de méthodes d’analyse de 

l’anisotropie dont notamment la méthode de Rotation/Corrélation [Bowman et Ando, 1987] et de 

minimisation de l’énergie sur la composante transverse [Silver et Chan, 1991]. 

1.2.2. Origine de l’anisotropie 

Nous avons décrit dans les paragraphes précédents les bases physiques de l’anisotropie et ses 

conséquences sur la propagation des ondes de cisaillement, ainsi que la manière de la mesurer. Nous 

allons désormais discuter des origines géologiques et géodynamiques de l’observation de l’anisotropie 

sismique dans les matériaux terrestres. 

L’anisotropie sismique se retrouve à différentes échelles, depuis le cristal jusqu’à des structures de 

plusieurs centaines de kilomètres dans le manteau supérieur. Cependant, s’il est nécessaire de bien 

connaître l’anisotropie à l’échelle du monocristal pour en tirer des considérations géodynamiques, la 

période dominante des ondes télésismiques les rend peu sensibles à une anisotropie se développant à 

une échelle si petite. L’anisotropie mesurée par les ondes de cisaillement télésismiques provient donc 

de structures à plus grande échelle, telles que des alignements de minéraux anisotropes sur des 

volumes importants, des empilements de strates aux propriétés élastiques différentes ou encore des 

alignements de cracks remplis de fluide… 
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1.2.2.1 Anisotropie à l’échelle du minéral 

Les minéraux présents dans la croûte et dans le manteau possèdent une anisotropie intrinsèque 

provenant de l’arrangement atomique de leur réseau cristallin. Cette organisation spatiale des atomes 

et des liaisons atomiques permet la classification des minéraux en classes de symétrie. Elles sont au 

nombre de sept, avec par ordre de symétrie croissante : la symétrie triclinique, monoclinique, 

orthorhombique, tétragonale, trigonale, hexagonale, et cubique. Ainsi, pour un cristal donné, les ondes 

élastiques se propagent à des vitesses qui diffèrent selon la direction. En utilisant des monocristaux 

suffisamment gros et purs, il est possible en laboratoire de mesurer les vitesses de propagation des 

différentes ondes et d’en déduire par là même l’anisotropie intrinsèque des minéraux. 

L’olivine est le minéral le plus abondant dans le 

manteau supérieur (entre 50 et 70%), c’est un minéral 

très anisotrope [Nicolas et Christensen, 1987; Ben 

Ismail et Mainprice, 1998b]. La Figure 1.5 illustre 

cette anisotropie grâce aux vitesses des ondes P, qS1 et 

qS2 le long des axes [100], [010] et [001] [Kumazawa 

et Anderson, 1969]. On remarque que les vitesses des 

ondes P (alignées avec les lignes en pointillés) varient 

fortement en fonction de la direction dans laquelle on 

les mesure, valant 7,72 km.s-1 le long de l’axe [010] et 

9,89 km.s-1 le long de l’axe [100]. On peut faire le 

même constat avec les deux ondes de cisaillement, en 

notant que le rapport entre les deux vitesses varie 

également en fonction de la direction. En effet la différence de vitesse entre l’onde rapide et l’onde 

lente vaut 0,57 km.s-1 le long de l’axe [010] et seulement de 0,02 km.s-1 le long de l’axe [100]. Les 

autres minéraux du manteau supérieur tels que les orthopyroxènes présentent une anisotropie plus 

faible et tendent donc à réduire l’anisotropie moyenne du milieu au sein d’un agrégat composé 

majoritairement d’olivine. 

La croûte présente également des minéraux anisotropes [Barruol et Mainprice, 1993a], les plus 

abondants et les plus anisotropes étant le plagioclase, la biotite et les amphiboles; le quartz, également 

très présent est toutefois moins anisotrope. Les plagioclases qui sont des minéraux abondants dans la 

croûte ont une anisotropie qui peut atteindre 50%. Les micas, tels que la biotite, sont sans conteste les 

minéraux crustaux les plus anisotropes, les variations de vitesse sismique selon la direction pouvant 

monter jusqu’à 70%. Ceci est dû à leur structure en feuillets (phyllosilicates), et cela les rend 

particulièrement intéressant pour l’étude de l’anisotropie crustale. Enfin, les amphiboles telle que la 

hornblende, surtout présentes dans la couche inférieure métamorphisée, affichent, de par leur structure 

en fines baguettes, une anisotropie pouvant s’élever à 30%. 

 

Figure 1.5: Cristal d'olivine et vitesses des ondes qS1, 

qS2 et P (le long de l'axe en pointillé) en km.s-1 le long 

des axes [100], [010] et [001]. Vitesses d’après 

[Kumazawa et Anderson, 1969]. 
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Les principaux minéraux constitutifs de la lithosphère et du manteau supérieur sont donc fortement 

anisotropes. Cependant, la période dominante des ondes sismologiques utilisées pour la mesure de 

l’anisotropie sismique est trop grande pour que ces dernières soient sensibles à l’anisotropie produite 

par un monocristal. L’observation d’anisotropie par le biais des ondes de cisaillement télésismiques  

nécessite donc le développement en profondeur d’une anisotropie à grande échelle. Comme nous 

l’avons évoqué plus haut, l’alternance de couches isotropes aux propriétés élastiques différentes peut 

produire ce type d’anisotropie [Backus, 1962]. Cependant, deux autres causes d’anisotropie sont 

généralement préférées pour expliquer l’anisotropie dans la lithosphère ou l’asthénosphère : 

l’orientation préférentielle des réseaux cristallins en réponse à la déformation [par ex., Nicolas et 

Christensen, 1987] et l’alignement de cracks ou de dikes remplis de fluide [par ex., Crampin, 1984; 

Kendall, 1994]. A noter que ces deux candidats peuvent également expliquer l’anisotropie dans le 

manteau inférieur [Lay, et al., 1998; Garnero, 2000; Kendall, 2000]. 

1.2.2.2 Orientation préférentielle du réseau cristallin (OPR) 

Nous avons vu dans le paragraphe précédent que les minéraux composant les roches étaient 

intrinsèquement anisotropes. Cependant, s’ils sont orientés de manière aléatoire dans le milieu qu’ils 

composent, ce dernier sera alors isotrope. Quand ils sont soumis à un régime de contrainte à des 

conditions de pression et de température les rendant ductiles, ces minéraux vont néanmoins pouvoir se 

déformer plastiquement et voir leur réseau cristallin s’orienter progressivement de manière 

préférentielle. 

Ces glissements intracristallins ont pour origine l’activation de la migration au sein du cristal des 

imperfections du réseau cristallin, nommées « dislocations » (Figure 1.6) le long de plans 

préférentiels, sous l’effet des contraintes extérieures, de la température et du taux de déformation 

[Nicolas et Poirier, 1976]. Le cristal se déforme alors le long de systèmes de glissement préférentiels 

qui vont tendre à orienter les axes cristallographiques de l’ensemble des minéraux de l’agrégat dans 

des directions similaires (Figure 1.7). 

Figure 1.6: Schéma présentant le principe de la migration des dislocations conduisant à la déformation des cristaux par 

fluage. Dislocation de type coin [Hobbs, et al., 1976]. 
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L’olivine, dans les conditions de pression et de température qui règnent dans le manteau supérieur, va 

pouvoir se déformer par fluage dislocation pour accommoder la déformation. Le système de 

glissement dominant dans ces conditions, à savoir (010) [100], aura pour effet de paralléliser le plan 

(010) de l’olivine avec le plan de foliation, d’orienter l’axe [100] parallèlement à la linéation et l’axe 

[001] perpendiculairement à la linéation dans le plan de foliation. L’axe [010] s’orientant 

perpendiculairement à la linéation dans le plan de foliation tandis que l’axe [001] se placera 

perpendiculairement au plan de foliation (Figure 1.8). A l’échelle de l’agrégat, ce processus conduira à 

la création de propriétés élastiques proches de celles du monocristal d’olivine. 

1.2.2.3 Orientation préférentielle de forme 

Un autre processus permettant de créer de l’anisotropie à grande échelle est l’orientation préférentielle 

de forme (Figure 1.9). Dans ce cas, l’anisotropie résulte d’une anisométrie des particules ou de la 

structure du milieu, par exemple, la présence de minéraux allongés, de cracks remplis de fluide ou 

encore de lentilles de magma alignés le long de directions préférentielles. Lors d’un fluage de type 

visqueux, une matrice en écoulement peut entraîner des minéraux anisotropes plus rigides à s’orienter 

le long de directions préférentielles. La recristallisation dynamique des cristaux sous de fortes 

Figure 1.7: Schéma illustrant le processus d'orientation préférentielle du réseau cristallin pour le quartz. L'axe 

[0001] s'oriente progressivement à 90° du plan de foliation avec l’augmentation de la quantité de déformation 

[Hobbs, et al., 1976]. 

Figure 1.8: Diagramme stéréographique montrant les orientations des axes cristallographiques [100], [010] et [001] de 

l’olivine pour une dunite provenant de l’ophiolite d’Oman (Communication personnelle de Katherine Higgie). La ligne 

noire représente le plan de foliation observé dans la roche. 
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contraintes peut également conduire à la production de minéraux allongés conférant au milieu des 

propriétés anisotropes. On peut aussi trouver dans le manteau des alignements de lentilles 

magmatiques (sills) ou des bandes compositionnelles à composition minéralogique différente de 

l’encaissant [Kendall, 1994; Mainprice, 1997; Kendall, 2000; Vauchez, et al., 2000; Walker, et al., 

2004]. En milieu fragile, l’ouverture de cracks ou 

de dikes remplis de fluides orientés parallèlement 

à la direction de la contrainte horizontale 

maximale est un processus efficace pour créer de 

l’anisotropie à grande échelle [par ex., Crampin, 

1984; Ayele, et al., 2004; Gerst et Savage, 2004]. 

L’orientation préférentielle de forme semble être 

une cause majeure d’anisotropie sous les rides 

océaniques, sous certaines portions des zones de 

subduction et pour les zones de rifting continental 

qui présentent de bonnes conditions de 

développement de ce type d’anisotropie, 

notamment grâce à l’importance des remontées de magma sous ces régions. Dans les zones stables, 

tels que les cratons, ce type d’anisotropie semble être plutôt limité à des perturbations crustales locales 

avec une influence moindre sur les mesures d’anisotropie réalisées à partir d’ondes télésismiques. 

1.2.3. Localisation de l’anisotropie 

La localisation, principalement verticale, de l’anisotropie est un problème majeur des études portant 

sur le déphasage des ondes de cisaillement télésismiques. Si la résolution latérale de cette technique 

est bonne (quelques dizaines de kilomètres), l’absence de résolution verticale de ce type d’ondes a 

motivé de nombreuses études pétrophysiques afin de mieux définir les propriétés élastiques d’une 

grande variété de matériaux en fonction de la pression et de la température dans les différentes 

enveloppes terrestres. 

 

Dans la croûte supérieure, il est largement accepté que l’anisotropie contenue dans les 15 premiers 

kilomètres est dominée par la présence de (micro)cracks et de fissures remplies de fluide ouvertes 

parallèlement à la direction de la contrainte horizontale maximale [Crampin, 1984; Barruol et Kern, 

1996]. On s’attend dans ce cas à mesurer des directions de polarisation des ondes rapides parallèles 

aux directions des contraintes horizontales maximales locales [par ex., Crampin et Chastin, 2003]. Les 

mesures d’anisotropie sismique intracrustale montrent généralement des déphasages inférieur à 0,1 s 

[par ex., McNamara et Owens, 1993; Herquel, et al., 1995; Vergne, et al., 2003], ce qui ne représente 

généralement qu’une petite partie du déphasage total mesuré en utilisant des ondes SKS, plus proche 

d’une seconde. Dans des contextes très déformés, notamment au niveau des limites de plaque, on peut 

Figure 1.9: Schéma illustrant la création d'anisotropie par 

orientation préférentielle de forme; ici des alignements de 

fractures remplies de magma 
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également s’attendre à observer une anisotropie liée à la présence en surface d’un réseau dense de 

failles parallèles. Ce type d’observation reste toutefois limité dans l’espace. 

Dans la croûte inférieure, l’anisotropie est probablement contrôlée par les OPR des minéraux tels que 

les micas ou les plagioclases qui sont fortement anisotropes, ou par des alignements de minéraux dans 

des bandes compositionnelles [Backus, 1962]. Les mesures pétrophysiques d’agrégats composés de 

minéraux de croûte inférieure ont permis de montrer que ces assemblages minéralogiques ne peuvent 

rendre compte que de 0,1 à 0,2 s de déphasage par dizaine de kilomètres de croûte déformée [Barruol 

et Mainprice, 1993a,b; Barruol et Kern, 1996]. 

L’anisotropie attribuée à la croûte est par conséquent limitée (autour de 0,5 s de déphasage maximum) 

principalement à cause de sa faible épaisseur et de son importante hétérogénéité qui ne permet pas de 

développer des anisotropies à grande échelle. La croûte est donc généralement négligée dans les 

interprétations de déphasage des ondes de cisaillement télésismiques. Cependant, les variations 

temporelles d’orientation de la contrainte horizontale maximale et par conséquent des directions de 

polarisation des ondes rapides dues à des ruptures sismiques [par ex., Gamar et Bernard, 1997] ou à 

des éruptions volcaniques [par ex., Gerst et Savage, 2004] peuvent être des outils de prévision 

intéressants. 

 

La localisation de l’anisotropie dans le manteau supérieur est plus délicate d’interprétation. En effet, 

les mesures directes de son anisotropie à partir d’échantillons de roche sont très parcellaires car limités 

à l’étude des xénolites et des massifs 

ophiolitiques et péridotitiques. Ces roches 

échantillonnent les 100 à 200 premiers 

kilomètres du manteau et présentent néanmoins 

systématiquement de fortes fabriques 

cristallographiques [Ben Ismail et Mainprice, 

1998a,b; Ben Ismail, et al., 2001], ce qui tendrait 

à montrer que l’anisotropie est une propriété 

ubiquiste de la lithosphère et sans doute de 

l’asthénosphère.  

L’anisotropie observée dans la lithosphère 

provient probablement du fait que la croûte et le 

manteau lithosphérique tendent à se déformer de 

façon cohérente lors de processus tectoniques 

actifs (Figure 1.10). Une telle déformation 

produit nécessairement des OPR de l’olivine 

dans le manteau supérieur [Bormann, et al., 

Figure 1.10: Déformation cohérente verticalement dans la 

lithosphère [Silver, 1996] 



Mémoire de Thèse  Mickaël Bonnin    p. 22/188 

1993; Silver, 1996] avec des orientations en liaison avec la déformation visible en surface. Une fois la 

lithosphère refroidie, l’anisotropie se trouve « gelée » dans le manteau lithosphérique et la mesure des 

directions de polarisation des ondes rapides permet alors de suivre les orientations des anciennes 

structures. Ce type d’observation est courant dans les zones tectoniquement stables depuis de longues 

périodes telles que les cratons sud-américains [par ex., Assumpção, et al., 1998] ou africains [par ex., 

Barruol et Hoffmann, 1999; Ben Ismail, et al., 2001]. En revanche, en cas de succession de plusieurs 

épisodes tectoniques majeurs, seul le dernier événement significatif semble être conservé, la trace des 

événements antérieurs étant perdue. Vauchez et Garrido [2001] montrent toutefois que 

l’asthénosphérisation de la lithosphère observée dans le massif péridotitique de Ronda s’est 

accompagnée d’une préservation des fabriques cristallines anciennes, ce qui tempère l’affirmation 

précédente.  

L’asthénosphère ayant une viscosité plus faible que celle de la lithosphère, il est admis qu’elle 

représente une zone d’accommodation et de concentration de la déformation entre la surface et le reste 

du manteau (Figure 1.11). Dans de telles circonstances, l’anisotropie asthénosphérique devrait donc 

nous informer sur les mouvements différentiels entre les plaques mobiles et le manteau inférieur 

supposé fixe et, par conséquent, donner la 

direction de mouvement absolu des plaques 

lithosphériques [Vinnik, et al., 1984]. Cette 

hypothèse a été vérifiée de nombreuses fois 

principalement sous les océans [par ex., Hess, 

1964; Tommasi, 1998; Wolfe et Solomon, 1998; 

Harmon, et al., 2004; Fontaine, et al., 2007]. 

Sous les continents, la corrélation entre 

mouvement absolu et directions de polarisation 

est en revanche plus faible. 

Il existe en outre de nombreux indices 

d’écoulement dynamique du manteau 

asthénosphérique et peut-être profond 

[Steinberger et O'Connell, 1998; Silver et Holt, 

2002; Tarduno, et al., 2003; Andrews, et al., 2006] produisant une anisotropie n’étant corrélée à 

aucune structure de surface ou à un quelconque mouvement de plaque [par ex., en Anatolie Sandvol, et 

al., 2003; Biryol, et al., 2010]. L’écoulement mantellique peut aussi être dévié ou induit par des 

variations d’épaisseur lithosphérique [Bormann, et al., 1996; Fouch, et al., 2000; Fouch et Rondenay, 

2006], par la présence de racines cratoniques [Assumpção, et al., 2006; Heintz et Kenneth, 2006] ou 

encore par les chenaux lithosphériques induits par la présence d’une zone de rifting [par ex., Sandvol, 

et al., 1992; Walker, et al., 2004]. 

Figure 1.11: Anisotropie induite par le déplacement de la 

lithosphère au-dessus d’une asthénosphère passive [Silver, 

1996]. 
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La présence de panneaux lithosphériques plongeant peut constituer un obstacle à l’écoulement dans le 

manteau profond et donc induire un flux les contournant [Russo et Silver, 1994; Margheriti, et al., 

2003; Levin, et al., 2004; Barruol, et al., 2011]. L’asthénosphère peut enfin être entraînée passivement 

par le mouvement des panneaux plongeant, par exemple par leur retrait, ce qui est particulièrement 

clair en Méditerranée [par ex., Barruol, et al., 2004; Jolivet, et al., 2009]. 

En résumé, l’anisotropie du manteau supérieur peut avoir deux origines. La première est 

lithosphérique et caractérise les processus tectoniques intéressant l’ensemble de la lithosphère. Les 

directions de polarisation mesurées sont généralement parallèles aux grandes structures observables en 

surface, telles que des anciennes zones de cisaillement [Assumpção, et al., 1998; Heintz, et al., 2003] 

ou des chaînes de montagnes actives, [Barruol, et al., 1998] ou anciennes [Vauchez et Barruol, 1996; 

Barruol, et al., 1997]. La seconde origine est asthénosphérique et marque généralement le mouvement 

absolu des plaques lithosphériques ou est un indicateur de la direction d’écoulement du manteau, en 

relation avec la convection générale ou des phénomènes de convection à plus petite échelle. Les 

signatures anisotropes de la lithosphère et de l’asthénosphère sont donc théoriquement suffisamment 

Figure 1.12: Diagramme présentant les principales variations physico-chimiques au sein du manteau terrestre et leur 

contrôle sur la localisation de l’anisotropie (d’après [Mainprice, et al., 2000]). Le modèle sismologique SP6-F présenté à 

droite du diagramme est tiré de Montagner et Kennett [1996]. 
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différentes pour que l’anisotropie soit localisée sans ambiguïté. Cependant, seules de rares études ont 

pu détecter la présence en profondeur de plusieurs couches d’anisotropie, par exemple en Mongolie 

[Barruol, et al., 2008] ou sous la Faille de San Andreas comme nous allons en parler plus loin. Ces 

observations découlent de la modélisation des variations azimutales des paramètres anisotropes [Silver 

et Savage, 1994]. En règle générale, la couche la plus superficielle est interprétée comme étant 

d’origine lithosphérique car elle présente des directions de polarisation en accord avec les structures 

de surface. La couche plus profonde est souvent interprétée comme étant d’origine asthénosphérique, 

traduisant les déplacements relatifs de la lithosphère et de l’asthénosphère. 

 

Si la localisation de l’anisotropie dans la lithosphère et dans l’asthénosphère est établie, la limite basse 

de la zone anisotrope dans le manteau est mal connue. 

Les modélisations pétrophysiques montrent qu’au-delà de 300 kilomètres de profondeur, les systèmes 

de glissement impliqués dans le fluage dislocation de l’olivine changent [Mainprice, et al., 2005]. Les 

OPR produites à ces profondeurs seraient faibles, induisant un milieu faiblement anisotrope, tout du 

moins pour des ondes se propageant verticalement comme les ondes SKS. 

Il existe diverses méthodes sismologiques qui permettent d’estimer la localisation verticale de 

l’anisotropie. L’étude du rapport VSH / VSV pour les ondes de surface (cf. partie droite de la Figure 

1.12) donne des indications sur l’évolution en profondeur de l’anisotropie radiale. Si le rapport vaut 1, 

le milieu est isotrope, s’il est inférieur à 1, le milieu présente une anisotropie dont l’axe rapide est 

Figure 1.13: Zones de Fresnel à 100, 150 et 200 kilomètres de profondeur. Les variations dans les mesures d’anisotropie 

provenant d’azimuts différents (a) suggèrent que l’anisotropie est localisée à une profondeur inférieure à Z1 pendant que 

les variations dans les mesures provenant des mêmes azimuts (b) nécessitent que l’anisotropie soit localisée au-dessus de la 

profondeur Z2. D’après Margheriti et al. [2003]. 
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vertical et s’il est supérieur à 1, l’axe rapide est horizontal. On peut voir sur la partie droite de la 

Figure 1.12 que ce rapport vaut 1 dans la majeure partie du manteau inférieur, limitant de fait 

l’anisotropie à la partie la plus supérieure du manteau, à la zone de transition (entre 410 et 660 

kilomètres de profondeur) et à la couche D’’ (entre 2700 et 2900 km) [Montagner et Kennett, 1996]. 

Les ondes de surface montrent en outre que l’anisotropie azimutale dans le manteau supérieur est 

maximale aux alentours de 100 kilomètres de profondeur et que son intensité décroît progressivement 

jusqu’à 300 kilomètres pour disparaître ensuite [Montagner et Kennett, 1996;Debayle, et al., 2005]. 

L’étude des ondes P longue période sensibles au 250 premier kilomètres sous la station [Bokelmann, 

1995; Schulte-Pelkum, et al., 2001; Fontaine, et al., 2009] permet de localiser verticalement 

l’anisotropie par l’analyse de la polarisation. Elle a montré une bonne corrélation avec les ondes SKS 

dans le Pacifique sud [Fontaine, et al., 2009]. Les ondes Pn qui se propagent dans le manteau 

lithosphérique juste sous le Moho [par ex., Hearn, 1996] montrent également une anisotropie dont les 

directions rapides sont généralement corrélées à celles obtenues par l’étude du déphasage des ondes de 

cisaillement télésismiques. La similarité entre ces mesures semble donc en accord avec une origine 

relativement superficielle de l’anisotropie mantellique. 

Certaines particularités des mesures de déphasage des ondes SKS vont également dans le sens d’une 

localisation de l’anisotropie dans le manteau sommital. Il est en effet fréquent d’observer de fortes 

variations de paramètres anisotropes pour des stations relativement proches, éloignées de 30 à 50 

kilomètres. Il faut par conséquent que les régions du manteau échantillonnées par la zone de Fresnel 

des ondes soient relativement indépendantes les unes des autres (Figure 1.13), ce qui nécessite de 

localiser l’anisotropie dans le manteau tout à fait supérieur [Alsina et Snieder, 1995; Margheriti, et al., 

2003]. 

 Enfin, l’étude des noyaux de sensibilité des ondes SKS [Sieminski, et al., 2007] montrent qu’elles sont 

surtout sensibles aux 400 premiers kilomètres sous la station, leur capacité à échantillonner 

l’anisotropie étant fortement réduite à des profondeurs plus importantes. 

 

Les diverses méthodes de mesures des paramètres anisotropes ainsi que les mesures et modélisations 

pétrophysiques semblent donc indiquer que l’anisotropie sismique mesurée aux stations sismologiques 

se localise essentiellement dans la partie la plus supérieure du manteau, c’est à dire au-dessus de la 

zone de transition. La mesure du déphasage des ondes SKS, bien qu’elles se propagent depuis le 

sommet du noyau jusqu’à la surface, est donc un outil principalement voué à l’étude de la déformation 

de la lithosphère et de l’asthénosphère. 

1.3 De l’intérêt de l’étude des zones de décrochement 

L’étude du déphasage des ondes de cisaillement télésismiques, grâce à l’importante distance 

épicentrale d’apparition des ondes de type SKS (entre 80 et 120°), permet d’étudier un grand nombre 



Mémoire de Thèse  Mickaël Bonnin    p. 26/188 

de contextes géodynamiques différents. Nous avons néanmoins choisi durant ce travail de thèse de 

nous focaliser sur les frontières de plaques en décrochement se développant en milieux continental. 

Notre volonté de mieux comprendre et de mieux contraindre le développement de la déformation en 

profondeur ainsi que les interactions entre la croûte et le manteau et entre la lithosphère et 

l’asthénosphère nécessitait de choisir des objets géologiques présentant un signal clairement 

identifiable. Il serait alors aisé d’étudier l’extension et les variations latérales de la déformation 

associée à la dynamique de ces objets. Les limites de plaques décrochantes sont tout indiquées pour 

cette approche grâce à leur structure verticale simple et à leur grande linéarité. 

L’étude de ces frontières de plaques est en outre intéressante car ce sont des objets relativement rares à 

la surface du globe (en milieu continental en tout cas) et sont par conséquent relativement mal 

compris. Une autre singularité de ces failles est la variabilité importante des signatures anisotropes qui 

leur sont associées. Elles présentent en effet, tantôt des directions de polarisation des ondes parallèles 

à leur trace en surface [par ex.,Ozalaybey et Savage, 1995 ; Herquel, et al., 1999 ; Duclos, et al., 

2005 ; Bonnin, et al., 2010 ; Kaviani, et al., 2011], tantôt des directions sans rapport apparent avec les 

structures tectoniques de surface [par ex., Sandvol, et al., 2003 ; Biryol, et al., 2010]. L’anisotropie qui 

leur est associée est en outre localisée soit dans la seule lithosphère, soit jusque dans le manteau 

asthénosphérique. 

Enfin, ces limites de plaques sont susceptibles de produire une sismicité importante avec des 

magnitudes maximales de l’ordre de Mw=8. Une meilleure connaissance de ces structures, notamment 

de leur extension en profondeur et de leur distribution latérale, permettrait vraisemblablement une 

meilleure protection des populations face à 

ces dangers. 

1.3.1. Structure et géométrie 

Au regard des zones de subduction ou des 

dorsales océaniques, les limites de plaque 

en décrochement sont de petites structures, 

elles ne dépassent en effet guère plus de 

1500 kilomètres. Elles présentent 

néanmoins l’avantage d’avoir une structure 

tridimensionnelle relativement simple 

(Figure 1.14). Le mouvement entre les 

deux plaques est généralement accommodé 

verticalement sur toute l’épaisseur de la 

croûte et probablement de la lithosphère, 

mettant en contact direct des croûtes et 

des manteaux lithosphériques d’âge et de 

Figure 1.14: Bloc diagramme présentant la structure profonde d’une 

limite de plaque en décrochement et y présentant la distribution 

verticale de la déformation attendue sous de tels objets [Vauchez et 

Tommasi, 2003]. 
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nature différents. Cette relative simplicité en coupe est généralement doublée d’une grande linéarité 

des structures en surface, ce qui devrait permettre une identification fiable d’un éventuel signal associé 

à la faille et un suivi facilité des variations des propriétés anisotropes le long de transects 

perpendiculaires à la trace de la faille. 

Le fait qu’à l’aplomb de tels décrochements la déformation soit supposée être distribuée sur 

l’ensemble de la lithosphère et peut-être même jusqu’à l’asthénosphère va pouvoir donner 

d’importantes informations sur les relations existant entre la lithosphère et l’asthénosphère. En effet, 

dans le cas d’une anisotropie présentant des directions de polarisation rapides parallèles à la trace de la 

faille en surface, les valeurs de déphasage devraient permettre d’avoir une estimation directe de 

l’épaisseur de la couche anisotrope. En comparant cette valeur à l’épaisseur de la lithosphère, obtenue 

par exemple par la conversion des ondes S en ondes P à l’interface lithosphère/asthénosphère, on peut 

donc savoir s’il existe un couplage entre ces deux couches, conduisant à une propagation de la 

déformation décrochante jusque dans l’asthénosphère, ou si au contraire il est nécessaire d’invoquer la 

présence d’une zone de découplage entre ces deux enveloppes. Ce type de considérations est délicat à 

mener au niveau des zones de subduction à cause de l’extrême complexité de ces systèmes 

géodynamiques, ou au niveau des dorsales océaniques où il n’existe que peu d’interaction entre la 

lithosphère et l’asthénosphère du fait que la première y a une épaisseur très limitée. 

1.3.2. Occurrence et initiation des zones de décrochement 

La dynamique des limites de plaque est principalement dominée sur Terre par des mouvements 

poloïdaux (subductions, dorsales océaniques), manifestation en surface de la convection mantellique 

profonde. Les frontières de plaques présentant une composante toroïdale majoritaire sont peu 

Figure 1.15: A gauche: carte présentant la divergence horizontale des vitesses en surface (rad/Ma) (mouvements poloïdaux). 

Les tons bleus montrant les zones en convergence, les tons rouges montrant les zones en divergence. A droite: carte 

présentant le rotationnel vertical des vitesses en surface (rad/Ma) (mouvements toroïdaux). En rouge mouvements sénestres, 

en bleu, mouvements dextres. On remarque que peu de limites de plaque ne présentent qu’une composante toroïdale; à 

l’échelle de cette carte seule la faille de San Andreas présente un rotationnel vertical pur en domaine continental ( 

http://www.geologie.ens.fr/~vigny/cours/chp-gphy-5.html ). 
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nombreuses, si on écarte toutefois les failles transformantes au niveau des dorsales océaniques (Figure 

1.15). 

Les limites de plaque en décrochement se comptent en effet sur les doigts de la main : la faille de San 

Andreas, la limite entre la plaque Caraïbe et la plaque Sud Amérique, la Faille de la Mer Morte, la 

Faille Nord Anatolienne et sa conjuguée la Faille Est Anatolienne, la Faille Alpine en Nouvelle 

Zélande et la limite de plaque Pacifique/Nord Amérique en Alaska. A ces limites de plaques s’ajoutent 

un nombre plus grand de failles décrochantes intracontinentales, telles que les failles localisées au 

Nord de la collision himalayenne ou celles associées à des subductions très obliques comme la grande 

faille de Sumatra et quelques zones de cisaillement fossiles comme la faille des 4°50’ dans le Hoggar 

algérien, la chaîne Panafricaine de Ribeira au Brésil, ou les cisaillements calédoniens d’Écosse. 

Un des intérêts fondamentaux de l’étude approfondie de ces structures est la difficulté rencontrée par 

les modélisateurs numériciens à initialiser une composante rotationnelle à une tectonique des plaques 

basée sur la convection du manteau profond. Il semble en effet que la genèse et la mise en place de 

telles structures soient fortement contrôlées par la présence d’hétérogénéités notamment rhéologiques. 

L’étude de la répartition de la déformation au niveau de ces frontières de plaques singulières, que ce 

soit par l’analyse du déphasage des ondes SKS (cf. Chapitre 2 et 4) ou par la modélisation numérique 

de son développement (cf. Chapitre 3) devrait permettre de mieux comprendre le fonctionnement et la 

mise en place de ces objets géologiques. 

1.3.3. Limite de plaque en décrochement et anisotropie 

De manière intéressante, les études portant sur les mesures d’anisotropie se sont très tôt intéressées 

Figure 1.16: Carte présentant les mesures de déphasage des ondes SKS réalisées sur l’île Sud de la Nouvelle Zélande 

[Klosko, et al., 1999]. On voit que les directions de polarisation des ondes rapides s’orientent parallèlement à la Faille 

Alpine dans la partie centrale de l’île. On note en outre une homogénéité latérale des paramètres anisotropes. 
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aux limites de plaques en décrochement, montrant 

l’intérêt que leur porte la communauté. La majeure partie 

des limites de plaque évoquées précédemment a déjà fait 

l’objet de publications qui ont permis de mettre en 

évidence des directions anisotropes parallèles à la 

direction des failles en surface. 

 La Faille Alpine située sur l’île du Sud de la Nouvelle 

Zélande en est un parfait exemple. Dans cette région, les 

directions de polarisation sont parallèles à la trace de la 

faille sur toute la largeur de l’île avec des valeurs de 

déphasage fortes (supérieur à 1 s) [Klosko, et al., 1999; 

Audoine, et al., 2000; Moore, et al., 2002; Duclos, et al., 

2005] (Figure 1.16, [Klosko, et al., 1999]). 

L’homogénéité latérale des paramètres anisotropes et 

l’intensité des déphasages sous l’île du Sud laisse penser 

à un enracinement profond de l’anisotropie dans cette 

région, probablement jusqu’à l’asthénosphère. De telles 

observations conduisent à penser qu’il existe un couplage fort entre la lithosphère et l’asthénosphère 

sous l’île du Sud de la Nouvelle Zélande, argument étayé par des modélisations numériques du 

développement de la déformation et de l’anisotropie sous la Faille Alpine [Savage, et al., 2007]. 

Les mesures d’anisotropie réalisées le long de la Faille de la Mer Morte au Proche Orient [Rümpker, et 

al., 2003; Levin, et al., 2006; Kaviani, et al., 2011] montrent également des directions de polarisation 

parallèles à la faille (cf. Figure 1.17), mais présentent des déphasages plus faibles, de l’ordre de la 

seconde, qui semblent en outre être fortement influencés par la couverture sédimentaire locale 

[Kaviani, et al., 2011]. 

Les mesures de déphasage des ondes de 

cisaillement réalisées en Himalaya 

montrent une fois de plus des directions 

de �� parallèles à l’orientation des 

grandes failles décrochantes (cf. Figure 

1.18). On remarque toutefois que les 

directions de polarisation à proximité 

des failles de l’Altyn Tagh [Herquel, et 

al., 1999] et du Kunlun [McNamara, et 

al., 1994; Guilbert, et al., 1996] tendent à 

tourner en s’approchant des failles pour 

Figure 1.18: Carte compilant l'ensemble des mesures d'anisotropie 

réalisées en Himalaya [Li, et al., 2011]. 

Figure 1.17: Mesures d’anisotropie le long de la 

faille de la Mer Morte [Kaviani, et al., 2011] 
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venir s’orienter parallèlement à leur trace. Ce type de 

mesure a permis de confirmer l’extension 

lithosphérique des failles himalayennes qui étaient 

débattues précédemment. 

Les mesures réalisées en Californie le long de la 

Faille de San Andreas sont plus singulières. Elles ont 

permis de mettre en évidence deux couches 

d’anisotropie aux propriétés différentes (cf. Figure 

1.19) [Ozalaybey et Savage, 1994; Silver et Savage, 

1994; Ozalaybey et Savage, 1995]. La couche la plus 

superficielle (rouge sur la Figure 1.19) est supposée 

lithosphérique et présente des directions de 

polarisation parallèles à la trace de la faille. Les 

directions représentées par des barres noires sont 

d’origine plus profonde vraisemblablement 

asthénosphérique. La présence sous la faille de deux 

couches d’anisotropie montre qu’il n’existe pas, 

contrairement aux exemples vus plus haut, de 

continuité verticale de la déformation entre la 

lithosphère et l’asthénosphère marquant peut-être la présence d’une zone de découplage en base de 

lithosphère. Cette région fait l’objet d’analyses plus poussées dans ce travail de thèse. 

Les mesures d’anisotropie réalisées en Anatolie à proximité de la Faille Nord Anatolienne n’ont pas 

pu mettre en évidence de signature anisotrope relative à la dynamique de la faille [Sandvol, et al., 

2003; Biryol, et al., 2010] (cf. Figure 1.20). Le cas de 

la faille Nord Anatolienne est singulier car elle 

représente l’unique exemple de limite de plaque 

décrochante ne présentant pas de signature 

mantellique. Les raisons de cette absence ne sont pour 

l’instant pas clairement identifiées et seront discutées 

en détail dans le présent travail. 

Ce type d’observations ne se limite pas qu’aux zones 

tectoniquement actives. En effet, d’anciennes zones 

de cisaillement aujourd’hui situées dans des régions 

stables présentent des directions de �� orientées 

parallèlement à ces structures. C’est le cas par 

exemple dans les Highlands écossais [Helffrich, 1995; 

Bastow, et al., 2007] où les directions de �� suivent les orientations NE/SO des grands cisaillements 

Figure 1.19: Mesures d'anisotropie en Californie. Les 

barres noires indiquent une anisotropie profonde 

d'origine asthénosphérique tandis que les rouges 

correspondent à une anisotropie lithosphérique. Les 

données en tirets épais sont peu contraintes. Les lignes 

en tirets fins présentent les structures tectoniques 

majeures [Ozalaybey et Savage, 1995]. 

Figure 1.20: Mesures d'anisotropie en Anatolie 

orientale [Sandvol, et al., 2003] 
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contemporains de l’orogénèse calédonienne. Les grandes zones de cisaillement de Ribeira au SE du 

Brésil [Assumpção, et al., 1998; Heintz, 2006] montrent aussi des directions de polarisation parallèles 

aux grandes structures décrochantes et présentent même des déphasages parmi les plus forts au monde 

(�� 3 s) [Heintz, 2006]. La faille panafricaine des 4°50’ dans le Hoggar algérien [Barruol et Hoffmann, 

1999], vient compléter ce tableau avec des directions de polarisation des ondes rapides orientées N/S, 

c’est à dire parallèles à ce grand décrochement très clairement visible sur les cartes satellites. 

 

Les limites de plaque décrochantes, malgré leur apparente simplicité structurale sont donc des objets 

présentant une importante variabilité, notamment dans leur signature anisotrope. Si leur linéarité 

permet d’établir une relation directe entre les directions de polarisation et la déformation qu’elles 

induisent, on note cependant que certaines de ces failles semblent être associées à des zones de fort 

couplage entre la lithosphère et l’asthénosphère, comme la Faille Alpine, alors que d’autres, comme la 

Faille de San Andreas semblent surplomber une zone de découplage entre ces deux entités. La Faille 

Nord Anatolienne ne présente, quant à elle, aucune signature mantellique. 

C’est donc pour les importantes informations qu’elles fournissent sur la localisation de la déformation 

dans le manteau et sur les interactions entre lithosphère et asthénosphère, ainsi que pour leur 

singularité que nous avons choisi de nous intéresser aux limites de plaques en décrochement. 

1.4 Structure du mémoire 

L’objectif de ce travail de thèse est de mieux comprendre la distribution latérale et verticale de 

l’anisotropie dans le manteau le plus supérieur et par là même de mieux contraindre la distribution de 

la déformation associée à la dynamique des plaques lithosphériques. Nous avons choisi pour cela de 

nous focaliser sur les zones privilégiées d’interactions entre les plaques tectoniques que sont les 

frontières de plaques. Parmi les trois grands types de limites de plaques existantes, nous avons choisi 

de nous limiter aux failles en décrochement qui, comme nous l’avons évoqué plus haut, présentent des 

caractéristiques intéressantes qui permettent une caractérisation non-ambiguë de l’anisotropie 

sismique observée. 

Jusqu’à très récemment, la couverture sismologique demeurait parcellaire dans de nombreuses régions 

du globe, ne permettant pas un suivi à grande échelle des variations des propriétés anisotropes au 

travers des grandes failles. La mise en place du réseau USArray aux États-Unis a permis d’augmenter 

considérablement la densité de station en Californie, fournissant une opportunité d’imager avec une 

bonne résolution l’extension latérale de la déformation associée à la faille de Sans Andreas ainsi que 

les variations des paramètres anisotropes en Californie. Le travail effectué ces trois dernières années, 

s’est principalement focalisé autour de trois grands axes ayant pour fil conducteur l’anisotropie 

sismique et les limites de plaque en décrochement. 
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Dans le Chapitre 2 : « Déformation crustale et mantellique sous une limite de plaque 

décrochante : cas de la faille de San Andreas » nous présentons les mesures d’anisotropie sismique 

sous la Californie centrale. Ces mesures ont fait l’objet d’une publication dans la revue Journal of 

Geophysical Research. Dans cette étude, nous avons mis à jour la carte de l’anisotropie sismique sous 

la Californie grâce à l’apport des stations de la campagne USArray et à une dizaine d’années de 

données supplémentaires par rapport aux précédentes publications. Nous avons pu confirmer la 

présence de deux couches d’anisotropie sous la limite de plaque et estimer la largeur de la zone de 

déformation associée à la faille à environ 40 kilomètres à 70 kilomètres de profondeur. Les mesures 

aux nouvelles stations du réseau USArray situées dans la Great Valley nous ont permis de mettre en 

évidence l’existence d’une rotation progressive des directions de polarisation asthénosphérique d’Est 

en Ouest depuis des directions NE/SO au niveau de la Sierra Nevada jusqu’à des directions NO/SE sur 

la côte Pacifique. Nous avons proposé que cette rotation soit une conséquence de la migration vers 

l’Ouest de la limite de plaque. 

Dans une deuxième section nous présentons un travail visant à mesurer et quantifier l’anisotropie 

crustale afin d’apporter une meilleure contrainte sur la localisation verticale de l’anisotropie dans le 

manteau sous-jacent. Nous avons pour cela utilisé une approche basée sur la mesure du déphasage des 

ondes converties au Moho grâce aux fonctions récepteur. 

 

Dans le Chapitre 3 : « Modélisation numérique du développement de l’anisotropie sous une limite 

de plaque décrochante » nous avons modélisé numériquement le déplacement latéral d’une limite de 

plaque en décrochement afin d’étudier le développement de la déformation sous ces structures (Figure 

1.21). Ce travail, en phase finale de rédaction en vue d’une soumission est présenté sous la forme d’un 

article scientifique et par conséquent rédigé en anglais. Il  combine la modélisation thermomécanique 

d’une limite de plaque en décrochement en utilisant le programme ADELI à une modélisation du 

développement de fabriques cristallographiques par une approche viscoplastique auto-cohérente afin 

d’étudier les conséquences de l’interaction entre une déformation décrochante en surface et un 

cisaillement en base de lithosphère sur la signature anisotrope de la faille. Nous avons pu montrer que 

sans zone de découplage entre la lithosphère et l’asthénosphère la déformation décrochante se 

développe jusqu’à des profondeurs importantes (environ 125 kilomètres) pour interagir avec le 

cisaillement basal causé par le déplacement horizontal de la lithosphère au-dessus d’un manteau fixe. 

Ces interactions produisent en surface une signature anisotrope compatible avec la présence de 

complexités verticales sous la faille, mais génèrent des rotations trop progressives des fabriques 

cristallographiques pour qu’on puisse observer deux couches d’anisotropie. Il semble donc nécessaire 

d’invoquer la présence d’une zone de découplage entre la lithosphère et l’asthénosphère sous la 

Californie pour y rendre compte des mesures d’anisotropie. Cette étude nous a par ailleurs permis de 

montrer que les directions de polarisation observées loin de la faille à l’Est de celle-ci ne pouvaient 



Mémoire de Thèse  Mickaël Bonnin    p. 33/188 

pas être expliquées par le cisaillement induit par le mouvement absolu de la plaque Nord Amérique 

sans invoquer un écoulement actif du manteau asthénosphérique. 

 

Dans le Chapitre 4 : « Déformations superficielles et profondes sous la Faille Nord Anatolienne » 

nous nous sommes penchés sur le cas de cette faille singulière. Cette frontière de plaque ne présente 

en effet pas d’indice d’une déformation se propageant jusque dans le manteau. En retraitant des 

données existantes et en exploitant des données déjà publiées, nous indiquons qu’en l’état actuel, la 

quantité de données disponibles et leur couverture azimutale sont insuffisantes pour permettre de clore 

le débat de la présence d’une signature anisotrope associée à la faille. Si toutefois l’absence de 

signature anisotrope est confirmée, nous pensons qu’elle est due à la forte érosion du manteau 

lithosphérique sous les hauts plateaux anatoliens consécutive à l’ouverture d’une fenêtre 

asthénosphérique en réponse à la rupture du panneau plongeant téthysien dans cette région. 

 

Le Chapitre 5 : « Conclusion et perspectives » résume les résultats majeurs de ce travail de thèse en 

les remettant dans le contexte plus général de l’étude de la déformation mantellique. Ce manuscrit se 

Figure 1.21: Schéma présentant les différentes étapes de la modélisation de la déformation sous une limite de plaque 

décrochante. 
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terminera finalement sur des perspectives de travaux futurs dans la continuité des résultats présentés 

dans ce mémoire. 
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Chapitre 2 - Déformation crustale et 
mantellique sous une limite de 
plaque décrochante : cas de la faille 
de San Andreas 

La faille de San Andreas est sans conteste une des limites de plaques, sinon la limite de plaque la plus 

connue et la plus étudiée au monde. En effet, sa situation à proximité des principaux centres urbains 

californiens tels que Los Angeles ou San Francisco, combiné à la puissance des séismes historiques 

sur cette faille (Mw ��8 pour le séisme de 1906) en fait une menace majeure pour la région et a par 

conséquent nécessité la mise en place de nombreux réseaux de surveillance. C’est en outre un objet 

d’une grande rareté en milieu continental et par conséquent toujours relativement mal compris. Ces 

caractéristiques uniques font que la densité, la durée d’enregistrement et la qualité du réseau 

sismologique qui lui sont associées y sont telles qu’elles permettent d’atteindre une résolution 

rarement atteinte ailleurs; à titre d’exemple, la région de Los Angeles compte une station sismologique 

tous les 4 kilomètres environ et, certaines stations, comme la station SAO au Sud Est de San 

Francisco, sont en fonctionnement depuis la fin des années 80. Cette limite de plaque en décrochement 

présente de plus l’avantage d’avoir une géométrie relativement simple, notamment dans sa partie 

centrale et Nord où elle est linéaire [Wallace, 1990], ce qui permet de potentiellement bien contraindre 

les structures et propriétés qui lui sont éventuellement reliées. C’est donc un endroit particulièrement 

adapté pour y étudier les relations entre déformations en surface et en profondeur. Ces caractéristiques 

réunies font qu’un certain nombre dans les années 90 et au début des années 2000 se sont appliquées à 

caractériser la déformation dans cette zone en travaillant sur le déphasage des ondes SKS à proximité 

du système de faille de San Andreas [Ozalaybey et Savage, 1994; Silver et Savage, 1994; Ozalaybey et 

Savage, 1995; Hartog et Schwartz, 2000,2001; Polet et Kanamori, 2002]. Ces diverses études ont 

toutes tiré avantage de la densification progressive du réseau sismologique Californien pour proposer 

une image de plus en plus complète de l’anisotropie sous la Californie Centrale. Elles ont permis de 

différencier deux types de mesures d’anisotropie sous cette région : des mesures avec un signal 

anisotrope relativement simple, pouvant être expliquées par une seule couche d’anisotropie, et situées 

à des distances relativement importantes des failles majeures (>50km), et des mesures réalisées à 

proximité immédiate de la faille de San Andreas, pour lesquelles le signal montre de fortes dispersions 

et où l’on doit invoquer la présence en profondeur de plusieurs couches d’anisotropie [Ozalaybey et 

Savage, 1994; Silver et Savage, 1994; Hartog et Schwartz, 2001] ou d’hétérogénéités [Polet et 

Kanamori, 2002]. Malgré ces contributions, de nombreuses questions restent ouvertes quant au 
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partitionnement latéral et vertical de la déformation sous cette limite de plaque. En nous intéressant à 

la Californie Centrale nous avons voulu tirer parti de dix années de données supplémentaires sur les 

anciennes stations et de l’augmentation de la couverture azimutale associée afin d’affiner les modèles 

à deux couches proposés jusqu’ici et ainsi mieux contraindre la localisation latérale et verticale de la 

déformation. Nous avons aussi voulu profiter des données de nouvelles stations permanentes et surtout 

de la mise en place des stations temporaires de l’expérience USArray 

(http://www.earthscope.org/es_obs/usarray_obs/index.php) pour essayer de contraindre latéralement 

l’extension de la zone à deux couches et par conséquent de la zone de déformation associée à la limite 

de plaque. La prise en compte des nouvelles stations disponibles permet désormais d’avoir un réseau 

sismologique avec une maille d’environ 50 kilomètres ce qui permet de se rapprocher de la limite de 

résolution des ondes SKS qui est d’environ 30 kilomètres. 

Dans cette partie nous présenterons en premier lieu les mesures de biréfringence des ondes SKS que 

nous avons réalisées à partir de 65 stations large bande accumulant de deux à presque 20 ans de 

données. Ce travail qui a fait l’objet d’une publication dans la revue Journal of Geophysical Research 

nous a permis de proposer une mise à jour de la carte d’anisotropie sismique sous la Californie ainsi 

qu’une vision plus exhaustive de la zone à deux couches d’anisotropie à proximité de la faille de San 

Andreas [Bonnin, et al., 2010]. Sur la base de l’étude de la variation des valeurs de �	 en fonction de la 

distance à la faille il nous a également été possible d’estimer la largeur de la zone de déformation 

associée à la faille en base de lithosphère. Si nous avons été capables de proposer une localisation 

verticale des couches anisotropes dans la lithosphère pour la couche associée à la faille de San 

Andreas, et dans l’asthénosphère, pour le reste de l’anisotropie observée en Californie, l’absence de 

résolution verticale des ondes SKS rend ces propositions sujettes à discussion. C’est pourquoi dans un 

deuxième temps, nous nous sommes intéressés à la quantification de l’anisotropie contenue dans la 

croûte par le biais des fonctions récepteurs. Cette méthode d’analyse des faibles signaux 

sismologiques permet d’exploiter les ondes converties au Moho et notamment les conversions d’ondes 

P en ondes S et par conséquent d’analyser l’anisotropie sismique contenue dans la croûte. Nous 

détaillerons les différentes méthodes de calcul des fonctions récepteurs et quelles sont les difficultés 

que l’on peut rencontrer lorsque l’on veut en tirer des informations concernant l’anisotropie. Nous 

terminerons enfin par une discussion sur le partitionnement de la déformation au niveau de la limite de 

plaque. 

2.1 Mesures sismologiques de l'anisotropie mantellique sous la Californie 
Centrale 
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[1] In order to constrain the vertical and lateral extent of deformation and the interactions
between lithosphere and asthenosphere in a context of a transpressional plate boundary, we
performed teleseismic shear wave splitting measurements for 65 permanent and temporary
broadband stations in central California. We present evidence for the presence of two
anisotropic domains: (1) one with clear E–W trending fast directions and delay times in the
range 1.5 to 2.0 s and (2) the other closely associated with the San Andreas Fault system
with large azimuthal variations of the splitting parameters that can be modeled by two
anisotropic layers. The upper of the two layers provides fast directions close to the strike of
the main Californian faults and averaged delay times of 0.7 s; the lower layers show E–W
directions and delay times in the range 1.5 to 2.5 s and thus can be compared to what
is observed in stations that require a single layer. We propose the E–W trending
anisotropic layer to be a 150 to 200 km thick asthenospheric layer explained by the
shearing associated with the absolute plate motion of the North American lithosphere. The
shallower anisotropic layer ought to be related to the dynamics of the San Andreas
Fault system and thus characterized by a vertical foliation with lineation parallel to the
strike of the faults localized in the lithosphere. We also propose that the anisotropic layer
associated with each fault of the San Andreas Fault system is about 40 km wide at the base
of the lithosphere.

Citation: Bonnin, M., G. Barruol, and G. H. R. Bokelmann (2010), Upper mantle deformation beneath the North American–
Pacific plate boundary in California fromSKSsplitting, J. Geophys. Res.,115, B04306, doi:10.1029/2009JB006438.

1. Introduction

[2] In the last decades, seismic anisotropy has become a
powerful tool for mapping upper mantle deformation and for
studying the dynamics of the lithosphere� asthenosphere
system. Anisotropy, i.e., the physical property of a medium
that induces variations in seismic wave velocities with the
direction of propagation, is mostly related to rock micro-
fracturing in the upper crust [e.g.,Crampin, 1984] or to
single�crystal intrinsic elastic properties associated with
crystal� preferred orientation at greater depth such as in the
lower crust [e.g.,Barruol and Mainprice, 1993a] or in the
upper mantle [e.g.,Mainprice and Silver, 1993]. At upper
mantle depths, seismic anisotropy results primarily from
elastic anisotropy of rock� forming minerals, particularly
olivine, which develop preferred orientations in response to
tectonic stress and flow [e.g.,Nicolas and Christensen,
1987;Mainprice et al., 2000].

[3] Shear wave splitting is a direct effect of birefringence
of the medium and therefore of seismic anisotropy: a shear
wave crossing an anisotropic medium splits into two per-

pendicularly polarized shear waves that propagate at different
velocities. From three� component seismic records, two
parameters can be measured to quantify anisotropy: (1) the
delay (dt) between the two split waves that depends on the
thickness and on the intrinsic anisotropy of the medium and
(2) the azimuth of the fast split wave polarization (� ), which
is related to the orientation of the pervasive fabric in the
anisotropic structure (foliation and lineation) or to fluid�
filled microcracks at upper crustal levels.

[4] The San Andreas Fault (SAF) system is a transpres-
sional, dextral strike� slip plate boundary that separates the
Pacific plate from the North American plate [e.g.,Wallace,
1990;Bokelmann and Kovach, 2000]. As it separates litho-
spheres with different nature and ages, it represents an area of
major interest for studying the coupling between the Earth•s
envelopes, i.e., between the crust and the underlying litho-
spheric mantle and between the lithosphere and the under-
lying asthenosphere. The relatively simple and linear
geometry of the SAF system and the dense seismological
instrumentation of the area allow mapping of the deformation
and its lateral and vertical variations beneath a major strike�
slip plate boundary using shear wave splitting.

[5] In the last 2 decades, several studies have already
focused onSKSsplitting in California [Ozalaybey and Savage,
1994;Silver and Savage, 1994;Ozalaybey and Savage, 1995;
Hartog and Schwartz, 2000, 2001;Polet and Kanamori,
2002]. These works evidenced regional variations in the
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seismic parameters, particularly between stations close to
the fault and those farther east, near the Sierras. In eastern
California, directions of� were described as trending
mostly E–W, whereas near the SAF, fast split shear waves are
trending NW–SE and are characterized by larger variations of
� with the wave back azimuths.Silver and Savage[1994]
were the first to model these azimuthal variations in terms
of two anisotropic layers for a set of stations close to the SAF:
they found that an upper layer with a fast split direction close
to the fault strike (� 1 = 50°W), overlying a lower layer with
E–W direction (� 2 = 90°E), could explain the observed back
azimuthal variations in� anddt. Ozalaybey and Savage
[1994] proposed a similar model for station BKS and other
stations close to the SAF with� 1 = 45 ± 22°W and� 2 = 90 ±
27°E [Ozalaybey and Savage, 1995], with a close correlation
between the fast azimuth and the strike of the faults.Polet and
Kanamori [2002] explained the observed variations of the
anisotropic parameters in terms of heterogeneity beneath
the faults instead of models of two anisotropic layers. In all
the papers dealing with models of two anisotropic layers, the
different authors agree on the fact that the upper layer is
closely related to the fault dynamics and with the associated
shear. The origin of the deeper anisotropic layer is more
debated, but it is generally associated with a regional
asthenospheric flow.Hartog and Schwartz[2001] proposed
the regional anisotropic layer to be related with absolute
motion of the Sierra Nevada–Great Valley block, whereas
Ozalaybey and Savage[1995] andPolet and Kanamori
[2002] prefer to explain the regional fast axis directions
pattern by postsubduction processes.

[6] The present paper takes advantage of the dense seismic
coverage that has recently become available, and especially
the recently acquired data from USArray, to better constrain
the deformation associated with the plate boundary, as well as
that induced by the relative motion between the plate and the
convective mantle. The aim of this work is therefore to tackle
the lateral and vertical extent of the deformation beneath the
SAF system to elucidate the relations between the litho-
sphere and the underlying upper mantle for the various
strike� slip faults accommodating the large� scale relative
motion. The USArray experiment provides us an updated
map of mantle deformation, even though these temporary
deployments provided not more than 2 years of data each,
while the regional broadband networks (e.g., Berkeley Digital
Seismic Network (Berkeley network), California Integrated
Seismic Network (Caltech)) now have stations with much
more than 10 years of data. Permanent networks provide
enough data to improve the back azimuthal coverage and to
go further in the characterization of the complexity of the
anisotropic structure.

[7] We focus our investigation on the area extending from
the Pacific coast in the west to the Nevada border in the east
and from N35° in the south to the Mendocino Triple Junc-
tion in the north. This is motivated by the fact that the SAF
system is characterized by a relatively linear structure in this
zone and that such a relatively simple geometry should
permit discriminating between deformation related to the
fault itself and deeper deformation. After a brief description
of the data and method used in this work, we describe the
individual and average results from the scale of the station to
the regional scale. Section 4 discusses the various possible

origins of the upper mantle anisotropies and their vertical
and lateral locations.

2. Data and Methods

[8] In order to update the anisotropy map of the Cali-
fornian upper mantle, we analyzed the complete data set
provided by 65 broadband stations. These comprise 25
permanent stations of the Berkeley network in the northern
part of the study area, 8 from Caltech in the southern part
and 1 from the Geoscope network; we also used data from
28 temporary stations from the Transportable Array of the
USArray experiment that provide a dense network with a
station spacing of about 50 km, increasing considerably the
spatial resolution. Finally, we used three stations from the
California Transect experiment. Station locations are shown
in Figure 1a and are also listed in Table 1.

[9] We analyzedSKS waveforms and performed shear
wave splitting measurements at these 65 stations. In order to
observe distinct, high signal� to� noise ratioSKSand SKKS
phases, we systematically selected events with magnitudes
(Mw) larger than 6.0 occurring at epicentral distances in the
range of 85° to 120°. We obtained between 100 and 1000
events fitting our criteria at each station. Event origin times
and locations were taken from the National Earthquake In-
formation Center preliminary determination of epicenters
catalog (U.S. Geological Survey). The phase arrivals were
computed using the IASP91 Earth reference model [Kennett
and Engdahl, 1991]. As an example, the events selected at
station BKS (Figure 1b) show the rather good back azi-
muthal coverage that can be obtained in this area from
permanent seismological stations.

[10] For each selected event, we measured the two split-
ting parameters, i.e., the azimuth of the fast axis� and the
delay timedt between the fast and slow components of the
two split shear waves by using the SplitLab software
[Wüstefeld et al., 2008]. This software developed under the
Matlab environment is freely available at http://www.gm.
univ�montp2.fr/splitting/ and is particularly well suited to
processing large amounts of data while preserving an event�
by� event approach and helping the user in the fastidious
tasks of data preprocessing and in the results analysis and
diagnostic. It simultaneously utilizes three different techni-
ques: (1) the rotation�correlation method [Bowman and
Ando, 1987] to maximize the cross correlation between the
radial and transverse component of theSKSphase, (2) the
minimum energy method [Silver and Chan, 1991] to mini-
mize the energy on the transverse component, and (3) the
minimum eigenvalue method [Silver and Chan, 1991].

[11] We performed 1832 individual splitting measure-
ments of which 1393 were nonnull measurements. The
splitting parameters (� , dt) are reported in Data Set S1 of the
auxiliary material, together with the phase used, the back
azimuth and angle of incidence of the selected events, and
the error bars determined from the 95% confidence interval
in the (� , dt) domain.1 We ascribe a quality factor for each
measurement (good, fair, or poor) depending on the signal�
to� noise ratio of the initial waveform, the correlation between
the fast and slow shear waves, the linearization of the polar-

1Auxiliary materials are available at ftp://ftp.agu.org/apend/jb/
2009jb006438.
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Figure 1. (a) Location of the broadband seismic stations used in this study. BKS, CMB, FARB, MIN,
O02C, and O04C are stations cited in this study. Black lines show major faults of the San Andreas Fault
(SAF) system. (b) Locations of the events selected at BKS station (magnitude greater than 6.0, occurring
between 80° and 120° of epicentral distance); the projection preserves the back azimuthal coverage in the
California region.
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ization on the transverse component, the linear pattern of the
particle motion in the horizontal plane after correction, and
the size of the 95% confidence region. As SplitLab provides
measurements performed with both the rotation� correlation
(RC) method [Bowman and Ando, 1987] and the minimum
energy method [Silver and Chan, 1991], the final quality
also depends on the similarity between the two methods.
Good measurements, such as the one shown in Figure 2
(event 1993.219.00 recorded at station CMB), satisfy the
following conditions: (1) high initial wave signal�to� noise
ratio, (2) good correlation between fast and slow shear
waves, (3) good linearization of the polarization of the
transverse component, (4) small confidence region, and (5)
good correlation between the RC and minimum energy
methods. This example clearly shows strong energy on the
transverse component (T) of the initial seismogram, and the
elliptical particle motion in the T�Q plane normal to the ray
is well linearized after anisotropy correction [seeWüstefeld
et al., 2008]. Fair measurements fit at least four of these
conditions; the other ones are poor measurements. This
qualitative approach is very useful for analyzing and sorting
the final results. Filtering was manually applied depending
on characteristics of each seismogram in order to keep the
largest amount of signal as possible. When necessary, i.e.,
when long�period and/or high�frequency noise level was
present, they were band� pass filtered using various combi-
nations of corner frequencies (typically between 0.01 and
0.2 Hz, as shown in Data Set S1 of the auxiliary material).

[12] In addition to the nonnull measurements, we observed
439•nulls,Ži.e., event� station pairs devoid of energy on the
transverse component of the seismogram suggesting that the
SKSwave had not been split. This may happen in three
kinds of situations: either (1) when the medium is isotropic;
(2) when the incomingSKSwave is polarized parallel to
the slow or the fast direction in the anisotropic medium; or
(3) finally, in cases of two anisotropic layers with orthog-
onal symmetry axes beneath the station and with similar
delay times in each layer, when the upper layer•removesŽ
the delay acquired in the lower layer. We reported null
measurements in Data Set S2 of the auxiliary material. We
also ascribe quality to these measurements mostly depending
on the presence of energy on the transverse component but
also on the signal� to� noise ratio (SNR), on the linearity of
the particle motion, and on the valley shape of the confi-
dent area. Good nulls are characterized by high SNR on
the radial component and no energy on the transverse
component; fair are measurements where there is some
energy on the transverse component but not enough to mea-
sure splitting.

3. Results: Seismic Anisotropy Beneath Central
California

3.1. Individual Splitting Measurements
[13] Figure 3a presents the whole set of individual split-

ting measurements that we performed in central California,
plotted at each respective station. Figure 3b plots the back
azimuth of the events that produced null splitting measure-
ments. At large scale, fast axis directions show a regional
clockwise rotation between values approximately NE–SW
to E–W in the Sierra Nevada and values more NW–SE close
to the Pacific coast. In the northern part of the map in

Table 1. Station Locations Together With the Number of
Measurements Performed for Each Stationa

Station
Latitude

(deg)
Longitude

(deg)

Number of Measurements

Total Good Fair Poor Nulls

ARV 35.127 �118.830 6 1 4 1 2
BAK 35.344 �119.104 15 4 4 2 5
BDM 37.954 �121.866 53 15 15 3 20
BKS 37.876 �122.236 68 22 23 16 7
BNLO 37.131 �122.173 17 3 9 2 3
BRIB 37.919 �122.152 24 8 13 1 2
BRK 37.874 �122.261 39 21 14 1 3
CMB 38.035 �120.387 164 48 50 25 41
CVS 38.345 �122.458 50 12 22 11 5
FARB 37.698 �123.001 28 17 3 1 7
FERN 37.153 �121.812 17 6 4 5 2
GASB 39.655 �122.716 10 2 2 1 5
HAST 36.389 �121.551 13 2 7 2 2
HELL 36.895 �120.674 24 6 9 2 7
HOPS 38.993 �123.072 72 17 27 20 8
ICAN 37.505 �121.328 15 5 5 3 2
ISA 35.663 �118.474 20 5 6 2 7
JRSC 37.404 �122.239 55 12 15 11 17
KCC 37.324 �119.319 100 35 37 15 13
LAVA 38.755 �120.740 26 7 7 2 10
MCCM 38.145 �122.880 10 4 2 1 3
MHC 37.342 �121.643 75 14 31 18 12
MIN 40.346 �121.607 20 2 5 1 12
MLAC 37.630 �118.836 16 6 9 0 1
MNRC 38.879 �122.443 19 1 9 2 7
O01C 40.140 �123.820 1 0 0 0 1
O02C 40.177 �122.788 7 3 2 1 1
O03C 39.997 �122.032 7 0 1 1 5
O04C 40.320 �121.086 14 7 4 1 2
O05C 39.962 �120.918 13 3 5 0 5
ORV 39.555 �121.500 114 24 26 8 56
P01C 39.469 �123.336 7 2 4 0 1
P05C 39.303 �120.608 14 4 3 1 6
PACP 37.008 �121.287 38 19 7 4 8
PKD 35.945 �120.542 41 12 20 3 6
PKD1 35.889 �120.426 14 5 4 0 5
POTR 38.203 �121.935 25 4 8 5 8
Q03C 38.633 �122.015 9 4 3 1 1
Q04C 38.834 �117.182 18 2 7 1 8
R04C 38.257 �120.936 32 12 11 1 8
R05C 38.703 �120.076 17 11 3 0 3
R06C 38.523 �119.451 14 10 4 0 0
R07C 38.089 �119.047 12 6 4 1 1
RAMR 35.636 �120.870 27 2 14 3 8
RCT 36.305 �119.244 5 2 0 0 3
S04C 37.505 �121.328 13 8 3 1 1
S05C 37.346 �120.330 24 10 8 2 4
S06C 37.882 �119.849 16 3 7 1 5
S08C 37.499 �118.171 17 12 4 0 1
SAO 36.764 �121.447 99 22 26 32 19
SAVY 37.389 �121.496 10 2 6 2 0
SCZ 36.598 �121.403 73 16 19 20 18
SMM 35.314 �119.996 28 6 3 9 10
STAN 37.404 �122.175 9 3 4 0 2
SUTB 39.229 �121.786 10 1 2 0 7
T05C 38.896 �120.674 6 1 3 1 1
T06C 37.007 �119.709 23 9 11 0 3
TIN 37.054 �118.230 27 7 17 1 2
U04C 36.363 �120.783 17 2 9 1 5
U05C 36.336 �120.121 8 1 6 0 1
V03C 36.021 �121.236 14 3 7 0 4
V04C 35.636 �120.870 15 1 7 0 7
V05C 35.867 �119.903 8 1 4 2 1
VES 35.841 �119.085 6 1 2 2 1
WENL 37.622 �121.757 22 8 11 0 3

aGood, fair, and poor are quality indicators assigned to measurements,
where splitting is observed; whereas nulls are measurements where no
splitting is apparent.
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Figure 3a, three stations (O02C, MIN, and O04C (see
Figure 1a for locations)) show a different trend with fast
polarization directions going approximately E–W in the
Sierra to clear NE–SW in the west. Null back azimuths are
consistent with those observations: most nulls are observed
along azimuths subparallel or perpendicular to the fast
polarizations (see Figure 3). The splitting directions for the
south of the studied area show strong variations of anisotropic
parameters with a few measurements that can be partly
explained by a lower signal�to� noise ratio at those stations.

[14] The general pattern is consistent with that ofPolet
and Kanamori [2002], who also observed an apparent
clockwise rotation between eastern and western California.
The present study, however, presents many more splitting
measurements and fills several gaps of splitting observations
that existed in central California, especially in the Great
Valley area. A difference, with respect toPolet and
Kanamori [2002], is that we observe strong variations for
both � and dt values at stations close to the SAF. This
difference may be due to the fact that we processed more
data than in their study. The directions of fast polarization
obtained for the northern stations seem to be less N–S than
in our study, doubtless caused by a smaller number of
measurements.

3.2. Spatial Variations of Anisotropic Measurements
[15] As in previous studies, our observations indicate that

central California seems to be characterized by two different
regions regarding the degree of scatter of the anisotropic
parameters. Stations in the vicinity of the SAF system are
characterized by strong scatter in both the fast polarization
directions and delay times, whereas stations located in the
eastern and northern areas are characterized by much more
homogeneous splitting directions, with values ranging be-
tween NE–SW and E–W. In order to illustrate this different
anisotropic behavior, we present the individual anisotropic
parameters in Figure 4 as a function of event back azimuth
at station CMB in the Sierra Nevada and at station BKS on
the SAF (see Figure 1 for locations).

[16] Our observations at CMB do not show strong and
consistent variations in the splitting parameters with back
azimuth. Even though back azimuthal coverage is not
complete, we observe a rather good coherence of the fast
polarization directions (Figure 4a) and delay times
(Figure 4b) over the different azimuths. The absence of back
azimuthal variation of the anisotropic parameters suggests a
rather simple single�layer anisotropic structure beneath this
station and allows us to determine the average� as dt
values for station CMB. These are well defined and N084°E

Figure 2. Example of a good splitting measurement (event 1993.219.00) at station CMB. (a) Initial seis-
mogram before analysis (dashed line, radial component; solid line, transverse component; gray zone, cal-
culation window). (b) Seismogram rotated in fast andslow orientations (dashed line, fast component;
solid line, shifted slow component). (c) Anisotropy� corrected components (dashed line, radial component;
solid line, transverse component). (d) Particle motion before (dashed line) and after (solid line) correction.
(e) Splitting measurement result with 95% confidence region (gray zone); lines give values of splitting
delay and fast direction. This example is characterized by an E–W trending fast anisotropic direction
(N087°E) and by a 2.0 s delay time.
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and 1.77 s, respectively. Such an averaging has been per-
formed at every station where no coherent back azimuthal
variation of � and dt was observed; these values are
reported in Table 2. Interestingly, all the stations charac-
terized by a weak scatter in the splitting parameters give fast
polarization directions ranging from N060°E to E–W and
delay times in the range 1.0 to 2.0 s, with an average close to
1.5 s. All these stations are within and to the east of the
Great Valley, and they define a zone in the Sierra where
splitting parameters values seem homogeneous.

[17] Station BKS is close to the SAF and is representative
of the western stations. Figures 4c and 4d present the clear
and strong back azimuthal variations of� in the range
� 60°E to � 10°E and ofdt in the range 0.8 to 3.2 s. These
back azimuthal variations are clearly not random but well
organized. Because of the large number of data, we obtain
well� constrained back azimuthal variations of the anisotropic

parameters that evidence ap/2 periodicity for both� anddt,
although the sparse azimuthal window results from the fact
that most measurements have been performed from events
coming from the west. Interestingly, 15 other stations located
along the SAF system in central California present very
similar patterns of variation in their anisotropic parameters.

3.3. Modeling of Two Anisotropic Layers
[18] Following Silver and Savage[1994], Ozalaybey and

Savage[1994, 1995],Barruol and Hoffmann[1999], or
Hartog and Schwartz[2001], we suggest that such back
azimuthal variation could result from the presence of two
anisotropic layers beneath these stations. This is motivated
by the well� developedp/2 periodicity of the anisotropic
parameter variations in our data, which is well explained by
the presence of two anisotropic layers beneath a seismic
station. We propose below a modeling approach to constrain
the possible geometries of these anisotropic layers that may
explain our observations.

[19] A shear wave propagating successively through two
anisotropic layers is split twice and should generate four
quasi� shear waves that should be observed at the receiver.
Because the signal period typically ranges from 8 to 30 s
and the amplitude of the delay times is around 1 s, the split
waves are not individualized but overlapping each other;
therefore, only apparent splitting parameters can be deduced
from the waveform analysis. As described bySilver and
Savage[1994], one can, however, calculate the theoretical
apparent� anddt variations as a function of the event back
azimuth by direct modeling, keeping in mind that it is the-
oretically not possible to determine a unique model from
observations of apparent splitting parameters without inde-
pendent constraints [e.g.,Hartog and Schwartz, 2001].

[20] Thanks to the large number of high�quality mea-
surements and the clear back azimuthal variations of� and
dt, we decided to search for the four best model parameters
(� lower layer,dt lower layer,� upper layer, anddt upper
layer) using the approach described byFontaine et al.
[2007]. Following the scheme described bySilver and
Savage[1994] and for a dominant signal frequency of
0.1 Hz, we computed the apparent splitting back azimuthal
variations for each two� layer model by varying in each layer
the fast directions in steps of 2° (from 0°E to 180°E) and the
delay time by steps of 0.2 s (from 0 to 2.6 s), providing a
total of 1,353,690 models to test at each station. The fit
between the observations and the theoretical apparent var-
iations of the anisotropic parameters allows one to sort the
models and to find the best fitting solutions characterized by
the largest fitting parameterRadj

2 (adjusted standard misfit
reduction) [Walker et al., 2005;Fontaine et al., 2007].

[21] Figures 4c and 4d present the observed splitting
parameters together with the best two� layer model com-
puted for station BKS. This best fitting model is character-
ized by an upper layer� 1 = � 30°E anddt1 = 0.6 s and a
lower layer � 2 = � 78°E anddt2 = 1.6 s. This particular
model slightly differs from the one proposed byOzalaybey
and Savage[1994] but falls within its uncertainties. It
should be better constrained by the almost 15 years of
supplementary recordings. The two� layer models were cal-
culated for each station where consistent azimuthal varia-
tions where detected. In order to ensure that this
methodology is not too influenced by the quality of the

Figure 3. (a) Individual splitting measurements plotted at
each station; the azimuth of each segment represents the
direction of the fast split shear wave and the length of the seg-
ment the delay time. Black dot represents station which
yielded no splitting measurement. (b) Null measurements
observed at each station; directions of each segment represent
the back azimuth of the events that produced nulls. Black dots
are stations where no nulls were observed.
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splitting measurements, we systematically search for the
best fitting two� layer model by using (1) all the splitting
data, (2) only the good and fair splitting measurements, and
(3) only good splitting measurements. Such an approach
allows us to only keep models that haveRadj

2 > 0.5, which
indicates that at least 50% of the anisotropic signal can be
explained by two layers of anisotropy.

[22] Figure 5 presents the results determined in this study
at the stations where two� layer models provide a better so-
lution than a single layer (see Table 3). These two maps
clearly show that the stations requiring two anisotropic layers
to explain the back azimuthal variations of the anisotropic
parameters are clearly located close to the SAF system, as
observed byOzalaybey and Savage[1995] andHartog and
Schwartz[2001]. Our direct modeling concludes that the
polarization directions within the upper layers (Figure 5a)
show a good correlation with the strike of the main faults,
whereas the orientation of the fast azimuths within the lower
layers (Figure 5b) are more or less E–W, i.e., similar to the
trend of the fast directions observed farther east.

3.4. Synthesis
[23] Figure 6 presents the final map of anisotropic para-

meters for central California. It includes all the (weighted)

average splitting parameters for the stations with no back
azimuthal variations, i.e., those underlain by a single
anisotropic layer and the best two� layer models found at the
other stations. The black dots represent stations without
enough available data and where no reasonable average or
double� layer model could be performed without including
strong bias. These are mostly USArray stations that provided
only 2 years of data and often produced a limited number of
well� constrained splitting measurements.

[24] The map in Figure 6 shows a clear homogeneity of
the fast polarization directions and delay times for most of
the stations at which we did not find evidence of two
anisotropic layers. We observe average� values in the range
N060°E to 90° and averagedt close to 1.5 s. Interestingly,
the E–W trending anisotropic directions are also detected
on the western side of California beneath the SAF system
for the deeper anisotropic layer, suggesting that such an
anisotropic pattern could result from a single anisotropic
structure and process, extending from the Pacific coast in
the west to the Sierras in the east. These observations are
indeed consistent with those ofOzalaybey and Savage
[1995], Hartog and Schwartz[2000, 2001], andPolet and
Kanamori [2002], which evidenced the existence of a
regional layer beneath California, but also with large� scale

Figure 4. Individual splitting parameter values (� , dt) with respect to event back azimuths. (a) Fast direc-
tions� (in degrees) and (b) delay timesdt (in seconds) obtained at station CMB (see location in Figure 1).
(c) Fast directions and (d) delay times obtained at station BKS. The curves correspond to the best two�
layer model:� 1 = � 30°E,dt1 = 0.6 s;� 2 = � 78°E,dt2 = 1.6 s. Errors bars correspond to the 95% con-
fidence region.
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observations of upper mantle azimuthal anisotropy from
surface wave tomography [e.g.,Debayle et al., 2005]. On
the other hand, our findings show that the double� layer
extent is geographically limited to the neighborhood of
the SAF system, particularly in the south where results
obtained at stations located at approximately 50 km from
the fault do not show evidence of back azimuthal varia-
tions of the splitting parameters and therefore do not re-
quire two layers of anisotropy. Interestingly, close to the
San Francisco Bay, the double anisotropic layer models
seem to extend to a wider zone (about 100 km from the
SAF in a strict sense), corresponding more or less to the
extent of active faulting at the surface.

4. Discussion

4.1. Lateral Extent of the Anisotropy
[25] In section 3, we show that stations located on or close

to the plate boundary are characterized by the presence of
two anisotropic layers and that the upper anisotropic layer is
likely related to plate boundary deformation (see Figure 6).
By using individual splitting measurements instead of mean
splitting values, we try in this section to provide more accu-
rate evidence for the lateral extent of the plate boundary
deformation. In order to approach the question of the location
of the deformation at depth, and considering that the litho-
sphere thickness beneath western California is close to 70 km
[e.g., Melbourne and Helmberger, 2001; Li, 2007], we
project the splitting parameters along the seismic ray down to
the 70 km depth piercing point (as schematically presented in
Figure 7). Such an approach allows us to determine the dis-
tancedbetween the piercing point of theSKSray at that depth
and the surface trace of the fault and to study the relation
between the anisotropy measurements and the surface trace
of the faults. As shown in Figure 7 and assuming a vertical
extent of the SAF throughout the lithosphere, a station installed

Table 2. Averaged Splitting Parameters Values for Stations
Where No Back Azimuthal Variation Is Observed

Station
Latitude

(deg)
Longitude

(deg)
�

(deg) dt (s)

Number of
Measurements

Averaged

CMB 38.035 �120.387 85 ± 1 1.8 ± 0.1 102
FARB 37.698 �123.000 �68 ± 3 1.9 ± 0.1 19
GASB 39.655 �122.716 �78 ± 18 0.9 ± 0.6 1
HAST 36.389 �121.551 �82 ± 4 1.4 ± 0.1 9
HELL 36.680 �119.023 �86 ± 9 1.2 ± 0.1 11
ISA 35.663 �118.474 88 ± 4 1.3 ± 0.1 10
KCC 37.324 �119.319 83 ± 2 1.5 ± 0.1 74
LAVA 38.755 �120.739 80 ± 3 1.1 ± 0.1 11
MIN 40.346 �121.607 49 ± 8 1.3 ± 0.4 3
MLAC 37.630 �118.836 58 ± 3 1.4 ± 0.1 14
O02C 40.177 �122.788 36 ± 9 1.6 ± 0.2 5
O04C 40.320 �121.086 68 ± 4 1.1 ± 0.1 11
O05C 39.962 �120.918 �87 ± 7 1.9 ± 0.3 8
ORV 39.555 �121.500 76 ± 5 1.1 ± 0.1 34
P01C 39.469 �123.338 �68 ± 6 1.5 ± 0.2 3
P05C 39.303 �120.608 61 ± 6 0.9 ± 0.2 6
R04C 38.257 �120.936 82 ± 3 1.5 ± 0.1 20
R05C 38.703 �120.076 62 ± 3 1.4 ± 0.1 12
R06C 38.523 �119.451 62 ± 4 1.5 ± 0.1 13
R07C 38.089 �119.047 51 ± 3 1.4 ± 0.1 11
RCT 36.305 �119.244 �81 ± 10 2.0 ± 0.5 1
S04C 37.505 �121.328 �80 ± 5 1.4 ± 0.2 11
S05C 37.346 �120.330 79 ± 3 1.55 ± 0.1 16
S06C 37.882 �119.849 67 ± 6 1.5 ± 0.1 7
S08C 37.499 �118.171 70 ± 3 1.5 ± 0.1 14
SAVY 37.389 �121.486 �81 ± 9 1.5 ± 0.1 7
SMM 35.314 �119.996 �67 ± 8 1.3 ± 0.1 11
SUTB 39.229 �121.786 �81 ± 9 1.1 ± 0.3 2
T06C 37.007 �119.709 85 ± 3 1.6 ± 0.1 19
TIN 37.054 �118.230 74 ± 2 1.8 ± 0.7 23
U05C 36.336 �120.121 �86 ± 8 1.5 ± 0.2 6
V03C 36.021 �121.236 86 ± 4 1.3 ± 0.1 9
V05C 35.867 �119.903 �86 ± 6 1.6 ± 0.3 4
VES 35.841 �119.085 �66 ± 10 1.2 ± 0.2 2

Figure 5. Anisotropic parameters of the best two� layer models obtained at stations where two layers are
required to explain theSKSsplitting: (a) upper layers and (b) lower layers.
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close to the fault itself may recordSKSphases crossing an
unperturbed mantle if the ray arrives from the east (SKS
wave 1), and alternatively, a station installed east of the SAF
may record seismic rays crossing the deep structure of the
fault itself if the event arrives from the west (SKSwave 2).
The width of the Fresnel zone obviously imposes a limit of
resolution for that comparison. To go below that limit, one
would need to apply finite� frequency techniques [e.g.,
Favier and Chevrot, 2003].

[26] Figure 8 presents the variations of splitting para-
meters � and dt measured from individual events as a
function of distance from the SAF in a strict sense (Figures 8a
and 8b) or to the closest fault within the SAF system
(Figure 8c). This allows us to estimate the lateral extent of
the anisotropy at depth related to this fault, i.e., to locate the
boundary between the region characterized by two aniso-
tropic layers and the region characterized by a single
anisotropic layer. The black curve corresponds to the varia-
tions of the mean splitting parameter for a 20 km wide
moving window.

[27] In Figure 8a, average values ofdt are globally con-
stant and close to 1.5 s. A distance dependence is not
apparent because of uncertainties of this parameter. The
behavior of fast directions� presented in Figure 8b appears
to be rather different though: at large distance to the SAF
fault (>100 km), the black curve is in the range 80° to 90°
(consistent with the E–W Sierras directions), whereas close
to the fault, the average is close to N120°E, illustrated by the
large scatter observed in this region and explained by the
strong back azimuthal variations related to the presence of
two anisotropic layers. Figure 8b suggests that this two�
layered domain extends relatively widely, between at least
� 50 (west) and 80 km (east) from the surface trace of the
SAF. There is perhaps an asymmetry, which may possibly
be due to the relative position of the San Andreas Fault
within the plate boundary system, but it may also be due to
the thinner lithosphere to the east the SAF [Melbourne and
Helmberger, 2001]. The lithosphere might thus be more
deformable there than on the western side, leading to strain
and formation of anisotropy preferentially in the eastern part.

[28] In order to take into account not only the deformation
induced by the SAF itself but also the other faults that may
together accommodate the strike� slip deformation at depth

(Calaveras, Hayward, Greenville faults, etc.), Figure 8c
shows the variations of� with respect to the distance to
the closest fault (and not specifically the SAF in a strict
sense). The pattern is different in the sense that the scattered
values are now grouped more closely to 0 km. The average
curve decays more quickly with distance, suggesting not
only that the San Andreas Fault is a source of anisotropy at
depth but that the other strike� slip faults of the system also
produce back azimuthal variations of the anisotropic para-
meters and hence two anisotropic layers. This implies that
those other faults are likely lithospheric faults and not
restricted to the crust. This analysis provides a simple (but
certainly oversimplified) view of the plate boundary that
consists of a set of faults, each extending throughout the
entire lithosphere and that each of these faults is about
40 km wide in the lithospheric mantle. At this level of

Table 3. Splitting Parameter Values of the Best Two� Layer Modelsa

Station Latitude (deg) Longitude (deg) � up (deg) dtup (s) � low (deg) dtlow (s) Radj
2

BDM 37.954 �121.866 �28 1.2 84 2.4 0.93
BKS 37.876 �122.236 �30 0.6 �78 1.6 0.73
BNLO 37.131 �122.172 �54 1.0 80 1.8 0.75
BRIB 37.919 �122.152 �58 1.4 70 1.2 0.84
BRK 37.874 �122.261 �54 0.8 �80 1.0 0.75
CVS 38.345 �122.458 �30 0.8 �78 1.6 0.5
FERN 37.153 �121.812 �58 1.0 76 0.8 0.81
HOPS 38.994 �123.072 �8 0.4 �66 1.4 0.54
JRSC 37.404 �122.239 �30 1.0 88 1.8 0.79
MHC 37.342 �121.643 �18 1.0 �84 2.0 0.8
PACP 37.008 �121.287 �34 0.8 82 1.4 0.73
PKD 35.945 �120.542 �30 0.6 �84 1.4 0.72
POTR 38.203 �121.935 �48 1.4 72 1.4 0.67
SAO 36.764 �121.447 �34 0.6 86 1.4 0.68
SCZ 36.598 �121.403 �30 0.8 80 1.4 0.88
U04C 36.363 �120.782 �60 0.8 80 1.6 0.63

aRadj
2 indicates the values of the correlation coefficient obtained between the models and the observations.

Figure 6. Anisotropy map of central California presenting
the averaged splitting measurements together with the best
two� layer models. Red bars are upper layers of the two� layer
models. Black dots indicate stations where neither averaging
nor two� layer modeling could be performed.
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inference, the deformation appears to be more or less
symmetric across the faults, and the entire SAF system
appears to be about 130 km wide (Figure 8c). One has,
however, to notice that these observations do not take into
account the width of the Fresnel zone of theSKSwaves at
70 km depth (close to 100 km). The proposed width of the
deformation zone associated with strike� slip faults in Cali-
fornia is therefore a minimum value.

4.2. Vertical Location and Extent of the Anisotropy
[29] The major limitation in interpretingSKSsplitting is

that there is no direct constraint on the vertical location of
the anisotropy. Theoretically, becauseSKSwaves are gen-
erated at the core� mantle boundary, the splitting could be
acquired everywhere along its 2900 km long path to the
Earth•s surface. There is, however, a large consensus
concerning the overall isotropy of the lower mantle [e.g.,
Meade et al., 1995] although seismic anisotropy has been
described in its lowermost part in the D� region for hori-
zontally propagatingS waves [e.g.,Kendall and Silver,
1998] and although anisotropy may be also locally present
beneath the transition zone in some subduction environ-
ments [e.g.,Wookey et al., 2002]. Petrophysical investiga-
tion of the transition zone suggests that it may be weakly
anisotropic due to the small intrinsic anisotropies of the
constituting mineral phases [e.g.,Mainprice et al., 2000;
Mainprice et al., 2008]. The analysis of olivine slip systems
at upper mantle depths finally suggests that most preferred
orientations are likely concentrated in the uppermost 300 km
of the Earth [Mainprice et al., 2005], which is confirmed by
the systematic presence of olivine lattice� preferred orienta-

tion in natural peridotites, like basalt xenoliths [e.g.,Pera et
al., 2003], kimberlite nodules [e.g.,Ben Ismail et al., 2001],
orogenic peridotite bodies [e.g.,Peselnick et al., 1974], or
ophiolite massifs [e.g.,Jousselin and Mainprice, 1998].
From a seismological point of view, analyses of the sensi-
tivity kernels suggest that theSKS waves are primarily
sensitive to anisotropy in the uppermost 300 to 400 km of
the Earth [Sieminski et al., 2007], i.e., in the uppermost
lithospheric and asthenospheric mantle. This is consistent
with the large� scale global correlation between the anisot-
ropy patterns derived from surface waves [e.g.,Debayle et
al., 2005] andSKSsplitting observations [Wüstefeld et al.,
2009].

[30] In this section we discuss the vertical location of the
deformation by taking into account the observed delay
times, the possible thicknesses of the various anisotropic
layers, and the possible intrinsic magnitude of anisotropy
that could be constrained independently through petrophy-
sical analyses of mantle rocks. Such discussion has to take
into account the geological settings (lithosphere thickness,
locations, and orientations of the geologic structures).
4.2.1. Regional,“ E–W” Anisotropy

[31] This work presents evidence for a regional aniso-
tropic layer beneath the entire study area that is character-
ized by a N060°E to E–W fast directions and by high and
constant delay times around 1.5 s (see Figure 6). Consid-
ering that the lithosphere beneath central California is only
70 km thick [e.g.,Melbourne and Helmberger, 2001;Li,
2007], including a crustal thickness of 25 km close to the
SAF and 50 km beneath the Sierras [e.g.,Mooney and
Weaver, 1989], one has to admit that the anisotropic sig-
nal is likely acquired in the sublithospheric mantle, i.e.,
within the asthenosphere.

[32] In the Sierras, where the crust is relatively thick, the
only 20 km thick mantle lid of the lithosphere is likely not
thick enough to explain the 1.5 s observed delay times in
terms of lithospheric deformation alone. Petrophysical data
indeed suggest that the crust is able to produce maximum
delay times in the range of 0.1 to 0.2 s per 10 km of path,
depending on the overall mineralogy, fabric strengths, and
orientations [Barruol and Mainprice, 1993b]. One could
therefore expect a maximum of 0.5 s of crustal delay time,
still requiring at least 1.0 s supplementary splitting to be
explained within the upper mantle. The presence of such
large amounts of anisotropic signal in the crust is, however,
unlikely since seismological measurements of the whole
crustal shear wave splitting, using MohoPs converted
phases in the neighboring Basin and Range [McNamara and
Owens, 1993], have shown a total crustal delay time around
0.2 s, implying an upper mantle delay time of about 1.3 s
that would require very high intrinsic anisotropy to be located
in the 20 to 45 km thick lithospheric mantle lid.

[33] Typical values of anisotropy magnitudes of upper
mantle rocks are in the range of 4% to 5% for shear waves
propagating parallel to theY structural direction, i.e., normal
to the lineation within the foliation, and in the range of 2%
to 3% for waves propagating along theZ structural direc-
tion, i.e., normal to the foliation [Mainprice and Silver,
1993; Ben Ismail and Mainprice, 1998;Mainprice, 2000].
Taking into account that the foliation within the astheno-
sphere deformed by the overlying plate drag is expected to
be horizontal and that theSKSwaves propagate along the

Figure 7. Cartoon explaining the way the individual split-
ting measurements are projected in Figure 8 in order to
evaluate the actual distance between the fault and the 70 km
(i.e., the assumed bottom of the lithosphere) depth piercing
point. Horizontal distance between the 70 km piercing point
of the SKSwave to the surface trace of the fault(s) is re-
presented byd. Note that for a station close to the fault,SKS
waves may sample the upper mantle from each side of the
fault depending on the wave back azimuth. The shaded area
illustrates the width of the Fresnel zone for eachSKSwave,
calculated for a dominant period of 10 s.
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vertical direction, i.e., normal to the foliation, we deduce
from the relationL = (dtVs)/A, linking delay timedt, velocity
of the shear wave considered (here SKS)Vs, anisotropy
magnitudeA, and length of the anisotropic pathL (Figure 9),
that the thickness of the regional anisotropic layer may ex-
plain that the observed regional delay times must be in the
range 150 to 250 km.

[34] Obviously, the absence of stronger constraints on the
anisotropy magnitude allows envisaging various alter-
natives. Anisotropy magnitudes smaller than 4% (A < 0.04)
will require a longer anisotropic path to explain the 1.5 s of
delay time (for instance, about 300 km for 2% anisotropy),
but alternatively, stronger anisotropy should result in a
thinner anisotropic layer. For instance,Ozalaybey and
Savage[1995] proposed stronger values ofS wave anisot-
ropy (8%) in order to explain all the splitting by lithospheric
anisotropy. However, studies of xenoliths of lithospheric
origin sampled close to the SAF [Titus et al., 2007] or in the

Mojave Desert in southern California [Soedjatmiko and
Christensen, 2000] indicate 4% to 5% of maximum
anisotropy for shear waves and therefore do not favor such a
hypothesis. All the arguments above converge to the con-
clusion that the lithosphere in the eastern part of California
can hardly explain the whole anisotropic signal. This is also
confirmed by other geophysical observables, such as global
surface wave tomographic models [e.g.,Debayle et al.,
2005] that show clear E–W trending fast direction beneath
the western United States at a depth between 150 (if 5%
anisotropy magnitude) and 250 km (if 3% anisotropy
magnitude), favoring an asthenospheric location for the
E–W trending anisotropic layer.
4.2.2. San Andreas Fault System

[35] In the SAF area, we have shown that anisotropy is
characterized by a two� layer structure. The deeper layer
clearly has the same characteristics as the regional anisot-
ropy discussed in section 4.2.1 and is probably located in the
asthenosphere as a 150 to 250 km thick deformed layer. This
section will thus focus on the upper layer that we relate to
the deformation of the plate boundary, partly because of the
parallelism of� with the trend of the faults.

[36] This upper layer is characterized by delay times
generally smaller than 1.0 s, with an average around 0.7 s.
Such delay times may result from a relatively thin aniso-
tropic layer in the range 50 to 100 km thick (Figure 9),
which is consistent with the lithospheric thickness in this
area (<70 km thick), especially to the east of the SAF [e.g.,
Melbourne and Helmberger, 2001;Li, 2007], including a
25 km thick crust [e.g.,Mooney and Weaver, 1989]. Con-
trary to the Sierras, this region is crosscut by numerous
vertical strike� slip faults that may have produced pervasive
vertical foliations and horizontal lineations in the middle
and the lower crust, which is the most efficient orientation
of the pervasive structures relative to the vertically propa-
gating SKSwaves to generate highdt. In such geometry,
delay times of 0.1 to 0.2 s per tens of kilometers of strained
crust could be therefore produced [Barruol and Mainprice,
1993b] and may reasonably explain 0.2 to 0.4 s. Aligned
microcracks in the uppermost crust can also potentially
produce anisotropy and therefore shear wave splitting.
However, studies at San Andreas Fault Observatory at
Depth (SAFOD) site, near Parkfield, showed from local
seismicity that crack� induced delays are smaller than 0.1 s
for 15 km long raypaths [e.g.,Liu et al., 1997;Liu et al.,
2008] and that crack� induced fast polarization directions
in the vicinity of the fault are trending N010°E, i.e., parallel
to the maximum horizontal stress in California and thus at a
large angle to the fault. Although their signature is likely,
upper and lower crustal anisotropies are therefore too low to
explain the entire observed delay times close to the SAF but
can possibly produce 0.2 to 0.4 s of splitting delay, i.e.,
approximately 50% of the observed upper layer anisotropic
signal. This is of interest in light of the debate over the last
years as to whether the faults are merely crustal features [e.g.,
Brocher et al., 1994;Parsons and Hart, 1999].

[37] The upper mantle anisotropy beneath the SAF can be
locally constrained by direct peridotite sampling brought up
at the Earth•s surface by recent volcanism.Titus et al.
[2007] showed, by studying xenoliths sampled near the
SAF between Parkfield and San Francisco, that a rather
strong fabric (inducing 5% ofSwave anisotropy) is present

Figure 8. Diagram of the splitting parameter values with
respect to distanced to the faults (as defined in Figure 7).
(a) Delay times and (b) fast directions, with distance from
the San Andreas Fault in a strict sense. (c) Fast directions as
a function of distance from the closest fault within the SAF
system.
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at lithospheric mantle depth beneath the SAF. Such anisot-
ropy magnitude suggests that the missing 0.5 s of delay time
can be easily acquired in a 50 km thick lithospheric mantle
(Figure 9). The lithosphere beneath the SAF system is
therefore sufficient to explain the entire delay time
corresponding to the upper layer at the various two� layer
stations. Interestingly, in the case of a strike� slip fault, both
the crustal and upper mantle layer will add their effect to-
gether and will be seen as a single anisotropic layer. In the
crust, foliations are expected to be steeply dipping and
parallel to the fault, and the lineations are expected to be
horizontal, providing fast split shear waves parallel to the
fault, whereas in the mantle, such a system should align the
olivine a axes horizontal and parallel to the fault [e.g.,
Tommasi et al., 1999], also producing fast split shear waves
parallel to the fault. Seismic waves crossing this area along a
vertical path should therefore see the lithospheric mantle and
the overlying crust as a single anisotropic layer.

[38] Interestingly, independent seismological observations
in the western United States provide similar conclusions on
the fault� related lithospheric anisotropy. Azimuthal velocity
variations ofPn waves that propagate horizontally beneath
the Moho show a NW–SE fast trend beneath central western
California, compatible with the strike of the main Cali-
fornian faults [Hearn, 1996]. This study indicates (1) that
there is no E–W trending anisotropic layer that affects the
upper part of the lithosphere and (2) that the SAF�related
anisotropy is likely concentrated in the vicinity of the fault,
as we show from theSKSsplitting. Azimuthal anisotropy
deduced from regional surface waves tomography from
ambient noise correlation [Lin et al., 2009] also clearly in-
dicates fast polarization directions correlated with the faults
strike at periods of 24 s and also at periods of 12 s, indi-
cating a possible coherence of anisotropy between the crust

and the uppermost lithospheric mantle.Lin et al. [2009] also
constrain the lateral extent of this fault�parallel fast direction
from the Pacific coast to the western border of the Great
Valley, compatible with the deformation broadness
evidenced by ourSKSmeasurements.

4.3. Geodynamic Interpretation
4.3.1. SAF System Anisotropic Layer

[39] As mentioned in section 4.2.2, in the case of large�
scale strike� slip faults, the associated strain likely extends
from the ductile crust down to the lithospheric mantle. The
accommodation of the deformation may develop pervasive
structures such as vertical foliation and horizontal lineation
parallel to the fault strike. The modest scatter of the fast
directions in the upper layer, and the good fit with the faults
orientations, agree with such structures. Such a strike� slip
tectonic regime is ideal to produce strongSKS splitting
response [Tommasi et al., 1999] and agrees with the fact
that a thin lithosphere, even with little mantle lithosphere
(as observed here), can be sufficient to explain our observa-
tions, i.e., 0.5 to 1.0 s of splitting delays (see Figure 9). Those
observations favor a deep extent of the SAF system, i.e.,
across the whole lithosphere, and thus bring important
information in the debate on the possible mantle extension
of the San Andreas Fault [Brocher et al., 1994;Teyssier and
Tikoff, 1998; Parsons and Hart, 1999]. The poor vertical
resolution of theSKSwaves does not allow constraining the
existence of a decoupling zone at the base of the upper crust
[Bokelmann and Beroza, 2000]. Another interesting obser-
vation is the northward decay of the splitting delay toward
the Mendocino Triple Junction, which is coherent with
the plate boundary related deformation, since the strain is
expected to go to zero at the triple junction; the relation

Figure 9. Thickness (L) of the anisotropic layer crossed bySKSwaves with respect to anisotropy mag-
nitude (A) for various delay time (dt). L = (dtVs)/A. On the horizontal axis,•AnisotropyŽ corresponds to
A × 100.
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