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Résumeé

Le travail réalisé pendant cette thése a permis d'apporter de nouvelles contraintes sur le
développement et la distributiate la déformation dans le manteau supérieur et plus pantemit

au niveau des grandes limites de plaques décroch&@ri@se a I'apport de I'expérience USArray

d'une dizaine d’'années d’enregistrements sismologiques supplémentaires, nous avons pu@tudier,
maniére précisdes variations d’'anisotropie dans le voisinage de la Faille de San Andreas. Nous avons
confirmé et étendu I'observation de deux couches anisotropes sous cette limite de plaque. On y
observeunepremierecouchelocalisée dans la lithosphére marquant la déformation induite a la limite

de plaque, et une aufrasthénosphérique, cohérente avec I'anisotropie observée loin de latfaille
d’origine plus discutéeNous avons montré que la zone de déformation associée aux failles de San
Andreas, Calaveras et d’Haywargdvaaisemblablemenune largar d’au moins40 kilomeétres en base

de lithosphére sous chacune de ces failleslous avonsensuite procédé a la modélisation
thermomécanique (ADELI) de la migration d'une limite de plaqdécrochante couplée a une
modélisation du développement de fabriques cristallographiques par une approche viscoplastique
autocohérente (VPSC)Ceci nousa permis dy observerde développement de la déformation et les
conséquences des possibles interactions entre la déformation décrochante en surface et le cisaillement
en base de lithosphére d0 au déplacement horizontal des plaques. Les propriétés élastiques déduites
des fabriques cristallographiquemodéliges montrent que de telles interactions existent et
provoquent, sous la limite de plaguaune rotation des orientahs cristallographiquesvec la
profondeur. Le signal associé a 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 découmage la lithosphére et
I'asthénosphére, permettant d’individualiser une déformation lithosphérique d’'une déformation
asthénosphériquélous estimons, en outre, que l'anisotropie observée dans 'asthénosphéle sous
Californie ne peut étre expliquée seulement par le cisaillement induit par le déplacement de la
lithosphére Nord AmériqueEn effet, les propriétés anisotropabtenus par modélisation a partir

d’'une plague se déplacant dans une directiametvitese proche de celle de la plaque Amérique du

Nord montrent qu’on ngeut espérer guére plus que quelques dixiemesatndale délai au bout de

10 Ma de déplacemenites déphasages mesurés alifGrnie étant de I'ordre de 4,s, il estdonc

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

MOTS CLEFS: anisotropie sismiquedéphasage des ondes de cisaillemdintjte de plaque

décrochante, déformation, modélisation numérigudtrophysique
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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 yearsdallewe scrutinize the

lateral variations of the anisotropy in the vicinity of the San Andreas Fault Wméave confirmed

and increased the detection of two layers of anisotropy beneath this plate boundary. The first layer,
located in the lithosphereés related to the deformation induced at the fault, and the otiesrlocated

in the asthenosphere, is coherent with the anisotropy observed fait fitsnorigin is however less

clear We show that theeformation zon@associated both to the San Andre@alaveras andayward

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 withntipeitation

of the development of crystallographic fedsrusing a viscoplastic setbnsistent 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-slipkdynamic of the fault and trshearing

at the base of the lithosphere caused by the horizontal displacement of thebdeties.properties
derived from the crystallographic fabrics modelstiow that such interactions exist and induce,
beneath the fault zone, a progressive rotatiothe crystallographic fabrics with deptBeismological
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 bdarpdonly by the drag of the asthenosphere by

the North America lithospheras proposed in our articlendeed,we can only expect few tenths of
second of splitting delay from the anisotropic properties derik@u the numerical modelingf a

plate moving in the same direction and in the same velocity than the North American lithosphere only
for 10 Ma of displacemenAs delays observed in California rather reach 1.5 s, anisotropy in this

region thugequiresthe existence of an active asthenospheriw tio 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 généraleabjectifs de la these de la tectonique des
plagues ad tectonique du manteau

Depuissa formation, il y a environ 8,Ga, la Terre a emmagasiné dgmntités formidables d'énergie,
notamment pala conversionen chaleude I'énergie cinétique des corps accrétés de sa phase de
croissanceet grace ad désintégration, toujours activééléments radioactif de longue période. La
dissipation de cette chaleumterne a la surface du globa d'importantes conséquences sur le
fonctionnement interne du systeme Terre.
En effet,grace a'importante différence de température entre la surfacaglobe et le sommet du
noyau,le manteau, assimilab&l’échelle de plusieurs millions d’années a un fluide visqugaxjme
de mouvements convectifs. Ce mode de dissipation de la chaleur est couplé en satittesphére,
froide etrigide, qui elle, névacuela chaleur ga par conduction et rayonnement. Ce coupladait
ainsi en surface un dépiament de la lithosphére conduisamtson morcellanent en plaques
lithosphériques. Les cellules de convectimoefondesse manifestenalors en surfacepar les points
chaudset les dorsales océaniquegli correspondd aux parties ascendantes des boucles convectives

etparles zones de subductigui ensontles branches descendan(Egjure 1.).

Figure 1.1: Coupe schématique du globe terregprésentant les différentes interfaces et la circulation convective.
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Ce déplacement des plaques en surfacenaaifeste a leutimite par une sismicité intense du
volcanisme et plus généralement pane déformation importantd.a crolte terrestre étant facile
d'accés nous y avons une relativement bonne connaissance de la distributeniéiermation.
Cependant, isla cro(te eprésente la majeure partie du matériel déformé observable en surface, le
manteau supérieur est lui aussi fortement impliqué dangréeessusle déformation se produisant

aux limites de plague&n effet, 'observation de massifs ophiolitiques ou péridotitiques au coeur des
zones de suture des grands orogénes actuels ou anciens montre systématiquement une déformation
importante des rochesantelliquesLes xénolies ces échantillons de roche remontés a la faveur des
éruptions volcaniques, montrent cependant que cette déformation profonde n’est pas uniquement
localisée aux interfaces de plagqu&lle semble également associée a des événements tectoniques
anciens ou au déplacement des plagues en suase échantillons et affleurements de manteau
supérieurmettent par conséquent en évidence dke prépondérant jougar ce dernier dans les
processus de déformation liés a la tectonique des plaques. L'étude de la déformation maesellique
donc essentiellepour obtenirune meilleure compréhension de la dynamique des plaques, et plus
largement pour une meilleure description des liens entre la convection mantetbfredeet de son
couplage avec la surfackes massifs péridotitiques et les xénolitefa@nissentcependant que des

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

La sismologie st sans équivoqukoutil géophysique le plus puissant pour étudiedyaamique de la

Terre profondeElle pemet d’échantillonner des volumes importarde roches inaccessibles par
I'observation directeTres tét,Hess[1964] avait remarqué queed ondese déplagat parallelement a

la direction d’expansion de la lithosphére Pacifique au large de la Californie se propageaient a des
vitesses plus importantes que celles se déplacant orthogonalement a cette direction. Il avait relié ce
comportement anisotrope a l'alignement des cristaux d’oliem@éponse a un cisaillemeddns le
manteau sommital, donnant par la méwghes indications sur les composantes de la déformatien.

type d’anisotropigqui relie la vitesse des ondes a leur direction de propagation est apjsaopie
azimutale.

Les ondes de cisaillement vont également présenter une anisotropie dite de polaEH#atiGont
sensiblesa la biréfringencelu milieuqui provoqueune double réfraction de I'ondenétrandans un

milieu anisotrope et induit apparitionde deux ondes de cisaillement se propagéadés vitesses
différentes epolarisées selodes plans orientés a 90° I'un de l'autt&tude de cette anisotropie se

base sur la mesure de deux paramétleglirection de polarisation de I'onde rapide et le déphasage
entre I'onde rapide et I'onde lente. Ces paramétmmentrespectivementine information sur I'axe

de symétrie rapide du milieu et sur la longueur du trajet anisotrope suivit par I'onde. Obtenus a partir
d'ondes de cisaillement t&ismiquesa angle d’incidence quasertical, ils permettent, avec une
résolution latérale inégalée d’'imager la déformation intégrée le long du trajet de I'onde et d’obtenir

une estimation de I'épaisseur de la zone déformée.
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L'étude du déphasage slendesde cisaillementces trente derniéres anngasrévolutionné notre

vision de la déformation de la Terre profonde&ablissantdes cartes d'anisotropie d'emrande
résolution latérale (< 50 kilométresjlans toustypes de contexte géodynamique [Silver, 1996;
Savage, 1999]. Le développement contles réseaux sismologiques permanents a la surface du globe
fait que ces observationsrg@lus que jamais d’actualité, maksien queces études soiediésormais
routiniéres efpuissentétre menéesur des quantités de données sans cesse accrues, elles présentent
néanmoins un inconveéniede taille: une absence de résolution verticale.

En effet,comme nous I'avons évoqué plus haidtude du déphasage des ondes de cisaillement se fait
généralement a partir d'onsigglésismiqueséfractéesa 'interface manteau/noyau qui integrent donc
théoriquementanisotropiesur toute I'épaisseur du manteau. Ce manque de résolution verticale dans
les mesures de déphasage des ondes de cisailleroeduit inévitablementa d'importantes
discussions sur l'origine de I'anisotropie, en particulier dans les cas ou les directions de polarisation
mesurées ne correspondent & auctinetsire observée en surface. Le fil conducteur de ce travail de
thése estinside discuter et d’apporter des contraintes fortes sur la localistianrépartition de la
déformation en profondeur et plus particulierement dans le manteau supérieude afirieux
comprendre les relations pouvant exister entre la dynamique profonde et le mouvement des plaques en
surface.Pour ce faire, nous nous sommes focalsdsleszones d’interactions maximales entre la
surface et le manteau, c’'est a dire au nivesaifdontieres de plaques, et plus particulierencelies

en décrochementtes limites de plagues décrochantes, contrairement aux autres limites de plaques qui
ont une structure tridimensionnelle, présentent une géométrie principalement bidimensicgitesle

ont généralement une trace rectiligne en surface et leur structure profonde est purement ketticale.
géométrie étant bien contrainte, il est donc relativement aisé de discriminer le signal anisotrope
associé a ces failles d'autres signaux etiaiécarter I'hypothése de variations des propriétés

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

Dans la suite de cette partie, nous allons brievement rappeler la signification physique de I'anisotropie
sismique, a travers les problémes d'élasticité linéaire et de propagation des ondes. Nous discuterons
ensuitel’origine de 'anisotropie et de sa localisatien profondeur pour ensuite nous intéresser aux
méthodes permettant de la mesurer. Nous commenterons dans un deuxiéme temps lintérét
géodynamique d’étudier les limites de plaques en décrochement, qui sont des objets relativement rares

en domaine aatinental a I'échelle du globe.

1.2 Anisotropie sismique définitions- origine- méthodes de mesure

L'anisotropie défini un milieu dont les propriétés physiques varient en fonction de la direction
étudiée Dans le cadre de ce travail de thése nous nous sommes focalisés sur I'étude de I'anisotropie
sismique, c’est a dire sur la variation des vitesses des ondes sismiques en fonction de leur direction de

propagationFigure 1.2.
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Afin de bien comprendre les phénomenes
physiques qui découlent de la propagation d'une
onde sismique dans un milieu élastiguement
anisotrope, nous avons décidé 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 ummilieu continuhomogéne, d'abord isotrope
puis anisotropePour cefaire nous nous sommes
principalement basés sur lesivragesde Ranalli
[1995] et Turcotte et Schubefl982] pour la partie
concernant la relatio contrainte/déformation, ®hiqure 1.2 Schéma illustrant le phénomene de do
ceux de Stein et Wysessi@003], Lay et Wallace (¢fraction d’une onde de cisaillement au travers

[1995] et Shearer [1999] pour les aspectsmilieuanisotrope

concernant I'anisotropie sismique. Une description exhaustive de la théorie de la propagation des
ondes dans les milieux anisotropes est donnée a titre d’exempRapaska et Card1992] ou
Tsvankin[2001].

1.2.1.Elasticité linéairepropagation des orget anisotropie

Quand une force est appliquée a un milkeatinu, chaque point de ce milieu est influencé par cette
force. Il en existe deux types les forcesde volume, qui, comme leur nom lindiqusont
proportionnelles awolume et a la massesdiobjet qui leur est soumjset les forces de contact qui

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

Figure 1.3: Schéma présentant les composantes de la dotgragissant sur la surfaceS. Modifié d’apre
[Wustefeld, 2007]
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volume est sans doute l'accélération de gravdépression étanson pendanpour les forces d
contact.

En général, toute force appliguée a un milieu continu va induire une déformation de ce lmagieu
forces internespropres a chaque systéntendentcependanta résister a cette déformation. En
conséquenceet pour de petites quantités de défation, le milieu va retrouver sa forme et son
volume initial une fois les forces extérieures retiréexe3etour a I'état initial est parfaite milieu
est dit élastiquel existe donc une relation entre la contrainte appliqguée édflarmation subie par le

milieu : cette relation est appelée Loi de Hooke.

Figure 1.4 Représentation de la contrainte agissant sur un bloc éléme
infinitésimal. Modifié d’apre§Wiistefeld, 2007]

Mais commencons d’abord par essayer de quantifier I'état de contrainte résultant d’une douce

point P. Pour ce faire considérons P comme un volume infinitésimal dont daaeuest nommeées.
Latraction résultantde cette force et qui s’appligue a la surface du volpeg étre décomposée en

une contrainte normale {) et tangentielle () & cette surfacgFigure 1.3. La composante
tangentielle peuaussiétre exprimée en fonction de composantes paralléles aux axes des coordonnées.
Si on extrapole a un cas tridimensionnel, comme proposé stigl@e 1.4 une contrainte j 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 normakesgtrésentant des indices
différents, aux contraintes tangentielles. Si le milieu exs€&quilibre statique, la somme de toutes les

composantes de la contrainte aiqgele moment total sont nulH.en résulte que :
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Seuls six parameétres du tenseur de contraintes suffigemc & définir completement I'état de

contrainte ertout point P du milieu continu

aveci,j=1, 2,3

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

déformation infinitésimal

avecij=1,2,3

La symétrie du tenseur permet une nouvelle fois de se limiter a six paramétres pour décrire la

déformatian en tout point du milieu

1.2.1.1Loi de Hooke

La loi de Hookestipule quepour une quantité infinitésimale de déformatidrexiste une relation
linéaire entre la contrainte et la déformation. Un milieu répondamedatellecaractéristiqa est dit

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

aveci, j, k,1=1,2,3
Le tenseur de quatrieme ordre , appelé tenseur élastiquest composé de 81 parameétres. findg
comme son nom lindique, les propriétés élastigues dhilieu. Sous sa forme compléte, la

manipulation de ce tenseur se révele relativement compli(REentrées), cependant le jeu des

symétriegpermet de réduirtortement le nombre de paramétiedépendants guihute alors 36 :

La centresymétrie du milieu permet de réduire le nombre de parameétres indépendant de:36 a 21
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En Sciences de la Terre, le cristal est généralement considéré complore patite entité matériellet

de lui vont dépendre les propriétés physiques du mileLils sont rarement isotropes élastiquement

et présentent des symétrigpsi vont permettre de réduire encore le nombre de paramétres nécessaires a
décrire complétment le tenseur élastiqud. existe en toutsept symétries cristallinedifférentes,
chacum associé a un nombre précis de parametres élastiques indépendarmgkis faible symétrie

est le systéme tricliniquearactérisé par ledl paramétres du tensetlastique. Par ordre de symétrie
croissant on va ensuitgouver: le systeme monoclinique (13 paramétresitharhombique (9
parametres), tétragonal (7 ouprametres), trigonal (Gu 6 paramétres), hexagonal faramétres),
cubique (3 parameétres) ebtsope (2 paramétres).

Afin de simplifier au maximum la manipulation du tenseur élastique, il est donc nécessaire de bien
connaitre les éventuelles symétries présesd@s le milieu et la minéralogie des roches traversées par

les ondes sismiques.

1.2.1.2Milieu isotrope

L'isotropie est encore aujourd’hui le comportement élastique le plus couramment utilisé pour décrire
la Terre, notamment dans les études a grande échelle telles que les tomographies globales. En effet,

étant dans ce camsvariant qudke que soit la direction, le nombre de paramétres indépendant est

alors réduit a deuxce qui simplifie énormément les équations

et u sont legoefficientsde Lamé et comrespondausymbolede Kronecker. p défihle module de

cisaillement et décrit la résistande milieu au cisaillement

aveci |

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

contrainte isostatique & changement de volume induit

Dans le cas de contraintes uniaxialeg € ;= 33 0), le module de Young relie la contrainte

imposée au milieu a la d&fmation dans la méme direction
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Finalement, le coefficient de Poissonégalement assujetti aux contraintes uniaxiales, est le rapport

entrela déformation horizontale et la déformation verticale

Ces différents paramétres sont relE&suns aux aws par les relations suivantes :

Dans le cas d'un milieu linéaire élastique isotrope, le neodiélasticité isostatique, Imodule de
cisaillement et la masse volumiqu&éfinissent les vitesses des ondes de compressiehdés ondes

de cisaillement V:

J:
F

Dans les relations qui vorguivre il est plus pratique d’exprimer le tenseur élastiq  dans la

convention de Vigt qui permet de transformertienseur 3x3x3x3 en une matrice 6x6
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Comme nous l'avons dit plus haut, ce tenseur peut étre exprimé a l'aide de deux parameétres dans le

cas d'un milieu isotrope, ces paramétres demtoefficients de Laméet p:

1.2.1.3Milieu anisotrope

La formulation anisotrope introduit un peu plus de complexité dans la formulation du tenseur élastique
mais permet de prendre en compte le comportementiedematériaux terresgele comportement

d'un milieu stratifié étant assimilable a une symétrie hexagonale et 'olimittgrhombiqueétant le
minéraldominant dans le manteau supérieur, les symétries hexagonales et orthorhombiques sont les

plus couramment employées pour dédeepropriétés sismiques tieTerre.

Les milieux a anisotropie hexagonale sont caractérisés par un seulip@troge et un seul axe de
symétrie.Ce comportement peut étre causé par I'anisotropie iBtjures de certaingminéraux (par ex.

la biotite, b serpentineetc.) ou par une succession de couches présentant des propriétés élastiques
différentes. Dans ce cas, les couches doivent étre fieeantla longueur d’ondede I'onde s’y
propageantlL’anisotropie hexagonalégdement appelée transverse isotropeyt étre complétement
définie par cing paramétres. En supposant que I'axe de symétrie soit paraligle teXseurléstique

peut s’exprimer de la maniére suivante

Les milieux a symétrie orthorhombique se caractérisent par troisdaxegmétrie 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 systéme, le tenseur élassticzirgede la

maniére suivante :
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Le tenseur élastique (en GRE I'olivine vaut[Kumazawa et Anderson, 1969]

1.2.1.4Propagation d’'une onde plane

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

I'onde. Le déplacement a la position” vaut:

C) )

~

Ou ~ - correspond au vecteur lenteur dont la magnitude est l'inverse de la viteSses¥,un

vecteur unitaire, t est le temps eest une fonction arbitraire correspondant a la forme d'onde. Une

onde plane harmonigue ayant une vitesse lairgu , peut ainsi étre écrite

"CoY) ) (—)

La propagation de l'onde élastique étant gouvernée par la Loi de Hooke, une éuritBgeation

différentielle pemet d’exprimer I'onde plane par

ol est la masse volumique du miliaw,le vecteur déplacement etlgs coordonnées cartésiennes
Notons gie I'anisotropie est introduite dans cette équation par le tenseur élastiquén insérant ce

résultat dans I'équation différentielba obtient’équation de Christoffel
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est la matrice de I@istoffel qui va étre fonction des propriétés du matériel et de &ctilim de

propagation de I'onde
Les valews propres sont déterminées par

La solution de cette équaticonduit atrois valeurspossibles dicarré de la vitesse Vla vitesse de
'onde P etcellesde deux ondeS (S, et S;). Comme nous 'avons vu plus haut, les deux ondes S sont

identiques en milieu isotropen a donc

=
F

Dans un milieu anisotrope, les vitesses sont obteayeastir degrois valeurs proprede I'équation de
Christoffel Les trois vecteurs propres spécifieptant a eux la polarisation slelifférentesondes
Backus[1965] a montré que pour demisotropiedaibles,les vitesses, qui dépendent du backazimut

de I'onde, peuvent étre approximées au premier ordre par

ou estlavitesse de I'ond®, et | et respectivementelles des ondes de cisaillement parallele

et perpendiculaire a I'axe rapide symétrie. Les coefficients dépendent des constantes élastiques

- ( ) )
~( )
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~( ) )
~( )
~( ) )
~( )
~( )

ou les indices c et s représentent respectivement les composantes affiliées a un cosinus ou a un sinus.

1.2.1.5Phénomeéne de biréfringence

Quandune onde de cisaillement pénéetre dans un milieu anisotrope, I'onde de cisaillemenhsubit
double réfraction qui induit la formation de deux ondes se propageant a des vitesses différentes et dont
les plans de polarisation sont orientés a 90° I'un de l'autre.

Les équations qui vont suivre, et qui formalisent le phénomene de biréfringence, ont été décrites
principalement paWinnik et al.[1989] et Silver et Chan1991]. Soit une onde de cisaillement se
propageant verticalement daan milieu isotrope, le déplacement associé a sa propagation est exprimé
dans le référentiel de I'ondeaftial (R) transverse (T) etertical (2) par :

() <<—)>

ou () est la vitesse de l'onde de l'ond® dans le milieu isotrope. Dans un référentiel

géographique, correspondant au référentiel d’'un sismoniled (N), Est (E), Vertical (2))ce

déplacement est exprimé par
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ol estle backazimut.

Imaginons maintenant que l'onde pénétre a la profondgudiaas un milieu anisotrope a axés
symétrie horizontaux. L’hypothése d’axes de symétrie horizontaux permet de réduire le probléme a
deux dimensions, la composante verticale étant identiquéequed soit I'onde considérée. Sj est

I'angle entre le Nord géographique et la directiorptiun de polarisation de I'onde rapidg,(et et

correspondamntespectivement au déplacement de I'onde rapide et de I'ondedéorie,

o Lol ] Il

En d’autres mots, au sein du milieu anisotrope, l'onde initiale va subir une double réfraction qui

produit deux ondes se propageant a la vitesse de — pour I'onde rapide et a la vitesse de

— pour I'onde lente. Cette différence de vitesse va conduire ces ondes a accumuler le long du

trajet anisotrope un déphasage. Ceci est exprimé grace a la matrice de déphaz{age ] dont

les éléments peuvent étr@éécrits de la maniére suivante :

—) ()

La seconde exponentielle peut ensuite étre développée en série de Jiaybotefois (

)( / ) . Cette condition est remplie pour une période dominante du signal sismique
supérieure a 3, en considérant une anisotropie de 5%/ , une vitesse moyenne des
ondes S de 4&«ms*' et une couche anisotrope d’environ de 100 kilométres d'épaisseur. Une
approximation de premier ordre est valable pour de faibles guadiéisdropie et pour des ondes
de volumede longue période (T > 19). De ce fait, les ondes de type SKS sont idéales pour ce genre
d'étude car elles possédent une période dominante de l'ordre sleet8ont des arrivées bien
individualisées des autres phases.

Sil'on procede a une rotation du vecteur déplacement depuis le référentiel anisotrope (rapide (f), lent

(s)) vers le référentiel du rai (radial (R), transverse (T)), on ohtient

Mémoire de Théese Mickaél Bonnin p.13/188



””[— ( >]

et ou , C'est a dire I'angle entre I'axe rapide et le Nord géaggque.En réorganisant et
en se souvenant que( )( / ) , les composantes du déplacement au sortir du domaine

anisotrope exprimées dans le référenteel’dnde peuvent alors s’écrire

0 ( )
@) -

ou ( )( / ) est le déphasage accumulé le long du trajet anisotrope et—

estla dérivée en fonction du temps de la forme d’onde isotrope.
Les mesures des directions de 'axe rapide et de déphasage vont nous permettre de relier I'anisotropie
des milieux géologiques a des notions aenfation de déformation et de déplacement de la
lithosphére et plus largement du manteau supérieur. De hombreuses mesures expérimentales ont été

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

géodynamiques des mesures de biréfringence comme nous aNoirsples bas.

1.2.1.6Mesure du déphasage des ondes de cisaillement

Une onde de cisaillement se propageant dans un milieu anisotrope va subir le phénoméne de
biréfringence. L'onde ce cisaillement incidente va alors subir une double réfraction qui conduit a la
formation de deux ondeg$letqS2) qui se propagent a des vitesses différentes et qui sont polarisées
le long de plans orthogonaux. Au niveau de la station sismologique, on obskwereffets
- un déphasage entfende lente et I'onde rapide dont la valeur dépend de la longueur du
trajet anisotrope et de l'intensité de I'anisotropie du milieu.
- unepolarisation de I'onde rapide dont I'orientation dépend de la structure du milieu
La mesuredu déphasage des ondes de cisaillenoemisiste enla détermimtion des paramétres
anisotropes et t qui sont respectivement la direction de polarisatiofi alederapide(en degré par
rapport au Nord) et le déphasage entre I'onde rapide et I'onde lente (en seconde).
Le paramétre le plus crucial pour cette déteatiim est la connaissance de la polarisation initiale

'onde. Dans le cas d'ondes de ty&S, la polarisation initiale est paralléle a la direction de
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propagation de l'onde. Ceci est d0 & la conversion a linterface manteau/noyau d'une onde de
compressionqui sort du noyau liquidegn une onde de cisaillemeriette conversion présente en
outre I'intérét de détruire I'information acquise par I'onde lors de son trajet descendant; on est donc

certain que l'anisotropie mesurée a la station ne contierdgpasmposante acquiada source.

Deux techniquegrincipales permettent éstimer les parametres anisotropes a partir d’onttes
cisaillement télésismiggelLe premier type analyse un jeu complet de donpgmsenant de différents
azimuts,et est donc nommé analyse métiénementsKosarev et al[1984] et Vinnik et al.[1989]

furent les premiers a proposane telle approche. lls choisise de sommer le signal présent sur les
composantes transverses en leur attribuant une pondération basée sur leur badkagiméthodes
présentent cependant I'inconvénient de ne pas fournir d’estinggidarreur a la mesure. Pour fat

ce probleme, Chevrof2000] projette les amplitudes des composantes transvetse la dérivée
temporelle de I'amplitude des composantes radiales. Il obtient une variable qu’il nospiiieng

vector» et qui, sommée par fendtimckazimutals et corrélée a un polynéme d’ordre 2 lui permet
d’accéder aux parameétres anisotrofess parameétres anisotropes obtenus par les techniques multi
événements sont une valeur moyennée de I'anisotropie sous la station.

L'autre type de technique est basé sur une mesure des parameétres anisotropes pour chaque événement
du catalogue de donnéfaukao, 1984Bowman et Andol987;Ansel et Nataf1989;Silver et Chan
1991;Menke et Levin2003] Les méthodes basées sur cette approche effectuent une recherche dans
I'espace des paramétres du couple permettant de supprimer au mieux lI'effet du déphasage. Les
méthodes les plus populaires sont celles de Bowman et[A880] et deSilver et Char[1991] La
premiererecherche le couple de paramétres permettant de maximiser la corrélation entre les deux
composantes du sismogramme, en supposant que la forme d'onde derbpidk est identique a

celle de I'onde lenteLa méthode de minimisation de I'énergsair la composante transverse,
développée paBilver et Chan[1991], est sans conteste la plus utilisée pour la détermination des
parameétres anisotropes a partir des or8K€S.Pour de faible valeuss d’anisotropie (t inférieur a la

période dominante du sismogrammie) signal sur la composante transverse spord a la dérivée
temporelle du signal sur la composante radiale. Si la polarisation initiale est connue, ce qui est le cas
pour les ondes de tyf®KS, cette méthode recherche le couple de paramétres anisotropes permettant
de minimiser au mieux le signal sur la composante transvéqm@s analyse, le signal sur la
composante transverse doit avoir disparu, ce qui se traduit par une linéarit¢é du mouvement de
patticule. Cette méthode consiste donc en quelques sortes a supprimer |'effet de I'anisotropie sur les
sismogrammes.

Les méthodes morévénemenprésentent I'avantage de produire un jeu de dandéat on peut

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

axes de symétrie, ou de plusieurs couches d'anisotropie ou encore d’héidéstgrales. Ce type de
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considération est impossible dans le cas des méthodeséwétement qui ne produigequ’une

valeur moyenne des paramétres anisotropes sous une station sismologique.

Wolfe et Silvef1998] ont également mis au point une méthode dans lageslimesures individuelles

sont sommeées par fen&razimutales et permettent de déterminer une couplé unique a chaque
station (stacking. Si cette méthode permet de mieux caractériser I'erreur associée a la mesure de
I'anisotropie, elle présente les mémes inconvénients que les méthodedvénétiment, ne fournissant
gu’'une valeur moyenne de I'anisotropie et négligeant de fait les possibles consplexiéésignature

anisotrope.

Les mesures d’anisotropie qui seront présentées dans ce manuscrit utiliseront principalement la
méthode de minimisation de I'énergie sur la composante transverse qui a démontré sa fiabilité et qui
laisse la possibilité d’'une étude compléte des données par le prisme des variations backazimutales.
Pour procéder a l'analyse des données, nous avons utilisé un logiciel développé par Andréas
Wiistefeld au sein du laboratoire Géosciences Montpellier, nommé.a&pliWistefeld 2007;

Wiistefeld, et al2008](http://www.gm.univmontp2.fr/splitting/). Ce logiciel, programmé en langage

Matlab, présente l'avantage de proposer une interface intuitive permettant de gérer und@rojet
mesure d’anisotropie de A a Z. Il propose en effet un outil de requéte des données, de création d'une
base de données d'événements et met a disposition un grand nombre de sfthmalgse de
I'anisotropie dont notamment la méthode de Rotation/CoiméldBowman et Ando, 198#@t de

minimisation de I'’énergie sur la composante transvidgeer et Chan1991]

1.2.2.0rigine de 'anisotropie

Nous avons décrit dans sleparagraphe précéderd les basesphysiques de l'anisotropie et ses
conséquences sur la propagation des ondes de cisaillamsitque la maniére de la mesureous

allons désormais discuter des origines géologiques et géodynard@lielservation de I'anisotropie
sismique dans les matériaux terrestres.

L'anisotropie sismique se retrouve a différentes échelles, depuis le cristal jusqu’audegesrde
plusieurs centaines de kilométres dans le manteau supérieur. Cependant, s'il est nécessaire de bien
connaitre I'anisotropie a I'échelle du monocrigtalur en tirer des considératisgéodynamiqug, la

période dominantees ondes télésismiqubss rend peu sensibles a une anisotropie se développant a
une échelle si petitd.'anisotropie mesurépar les ondes de cisaillement télésismiques provient donc

de structures a 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

alignemend de cracks remplis de fluide...
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1.2.2.1Anisotropie a I'€helle du minéral

Les minéraux présents dans la crolte et dans le manteau possédent une anigtirggique
provenant de I'arrangement atomique de leur réseau cristallin. Cette organisation spatiale des atomes
et des liaisons atomiques permet la classificationntiegraux en classes de symétrie. Elles sont au
nombre de sept, avec par ordre de syimétroissante la symétrie triclinique, monoclinique,
orthorhombique, tétragonale, trigonale, hexagonale, et cubidus, pour un cristal donné, les ondes
élastiques se propagent a des vitesses qui différent selon la direction. En utilisant desstaoxocr
suffisamment gros et pgiril est possible en laboratoire de mesurer les vitesses de propagation des
différentes ondes et d’en déduire par |a méme I'anisotropie intrinséque des minéraux.

L'olivine est le minéral le plus abondant dans le

manteau spérieur (entre 50 et 70%), €5t un minéral

trés anisotrope[Nicolas et Christensen1987; Ben

Ismail et Mainprice 1998b] La Figure 1.5illustre

cette anisotroje grace aux vitesses des onéegSlet

gS2le long des axes [100], [010] et [00Kmazawa

et Anderson1969] On remarque que les vitesses de

ondesP (alignées avec les lignes en pointillés) varient

fortement en fonction de la direction daasgiuelle on

Figure 1.5 Cristal dolivine et vitesses desdes gS: les mesure, valant 72 km.s' le long de I'axe [010] et

gS2 et P (le long de I'axe en pointillé) en kheslonc 9,89 kms? le long de I'axe [100]. On peut faire |
des axes [100], [010] et [001]. Vitesses d'af

[Kumazawa et Anderson, 1969]

méme 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 I'onde rapide et I'onde
lente vaut 57 km.s" le long de I'axe [010kt seulemende 0,02km.s’ le long de I'axe [100]Les

autres minéraux du manteau supérieur tels que les orthopyroxénes présentent une anisotropie plus
faible et tendent donc a réduire I'anisotropie moyenne du milieu au sein d'un agrégat composé
majoritairement d’'olivine.

La croQte présente également des minéraux anisotrid@sesuol et Mainprice 1993a] les plus
abondarg et les plus anisotropes étant le plagioclase, la biotite entgdiboles; le quartz, également

trés présent est toutefois moins anigpé. Les plagioclases qui sont des minéraux abondantdadans
crolte 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'a 70%. Ceci est d leur structureen feuillets (phyllosilicates)et celales rend
particulierement intéressant pour I'étude de I'anisotropie crudtaf, les amphiboles telle que la
hornblende, surtout présentes dans la couche inférieure métamorpffisbent,de par leur structure

en fines baguetteane anisotropie pouvant s'élever a 30%.
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Les principaux minéraux constitutifs de la lithosphére et du manteau supérieur soffibrtement
anisotropesCependant, la période dominante des ondes sismologiques utiliséels poesure de
I'anisotropie sismique est trop grande pour que ces derniéres soient sensibles a I'anisotropie produite
par un monocstal. L’'observation d’anisotropie par le biais des ondes de cisaillement télésismiques
nécessite donc le développement en profondeur d’'une anisotropie a grande échelle. Comme nous
'avons évoqué plus hautalternance de couches isotropes aux propriétastiques différentepeut

produire ce type d'anisotropifBackus, 1962]. Cependant, deux autres causes d'anisotropie sont
généralement préférées pour expliquer I'anisotropie dans la lithosphér8astbénosphere
I'orientation préférentielle des réseaux cristallins en réponse a la défornmaaioex., Nicolas et
Christensen1987]et I'alignement de cracks ou de dikes remplis de flfijde ex.,Crampin, 1984;

Kendall 1994]. A noter que ces deux candidats peuvent également expliquer I'anisotropie dans le
manteau inférieurlfay, et al., 1998¢arnerg 2000;Kendall, 2000]

1.2.2.20rientation préférentielle du réseau crista{ldPR)

Nous avons vu dans le paragraphe précédent que les minéraux composant les roches étaient
intrinséquement anisotropeCependant, s'ils sdrorientés de maniére aléatoire dans le milieu qu’ils
composent, ce dernier sera al@estrope.Quand ils sont soumis a un régime de contrainte a des
conditions de pression et de température les rendant ductiles, ces minéraux vont néanmoinsepouvoir
déformer plastiquement ewvoir leur réseau cristallin s’orienteprogressivementde maniére

préférentielle.

Figure 1.6: Schéma présentant le principe de la migration des dislocations conduisant a la déformation des crit
fluage. Dislocation de type cofjrlobbs, et al., 1976]

Ces glissements intracristallins ont pour origine l'activation de la migratiosein du cristal des
imperfections du réseau cridta] nommées «lislocations» (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 systémes de glissement préférentiels
qui vont tendre a orienter les axes cristallographiques de I'ensemble des minéraux de I'agrégat dans

des directions similaire@igure 1.7.
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Figure 1.7. Schéma illustrant le processus d'orientation préférentielle du réseau cristallin pour le quart;
[0001] s'oriente progressivement a 90° du plan de foliation avec I'augmentation de la quantité de défi
[Hobbs, et al., 1976]

L'olivine, dans les conditions de pression et de température qui regnent dans le manteau supérieur, va
pouvoir se déformerpar fluage dislocation pour accommoder la déformatioa. systéme de
glissement dominant dans ces conditions, a savoir (AD0),[aura pour #et de paralléliser le plan

(010) de I'olivine avec leplan de foliation, d’orienter I'axe [100] parallélement a la linéation et I'axe
[001] perpendiculairement a la linéation dates plan de foliation L'axe [010] sbrientant
perpendiculairement a ldnéation dans le plan de foliatiotandis que l'axe [001] se placera
perpendiculairemerguplan de foliation(Figure 1.8§. A I'échelle de I'agrégat, ce processus conduira a

la créatbn de propriétés élastiques proches de celles du monaocristal d’olivine.

1.2.2.30rientation préférentielle de forme

Un autre processus permettant de créeratedbtropie a grande échelle est I'orientation préférentielle
de forme(Figure 1.9. Dans ce cas, |'asotropie résulte d’'un@anisométrie des particuless de la
structure du milieu, par exempley présence de minéraux allongés, de cracks remplis de fluide ou
encore de lentilles de magma alignédong de directions préférentielldsors d'un fluage deype
visqueux,une matrice en écoulement peut entrainer des minéraux anisotropes plusrgaténter

le long dedirections préférentiellesLa recristallisation dynamique des cristaux sous de fortes

Figure 1.8 Diagramme stéréographique montrant les orientations des axes cristallographiques [100], [010] et [l
I'olivine pour une dunite provenant de l'ophiolite d’'Oman (Communication persenuaell Katherine Higgie). La ligi

noire représente le plan de foliation observé dans la roche.
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contraintes peut également conduire a la production de minéraux allongés conférant au milieu des
propriétés anisotropes. On peut aussi trouver dans le manteau des aligaenhententilles
magmatiques (sills) ou des bandes compositionnelles a composition minéralogique différente de
'encaissanfKendall 1994;Mainprice, 1997;Kendall 2000;Vauchez, et al.2000;Walker, et al.

2004] En milieu fragile, I'ouverture de cracks ou

de dikes remplis de fluides orientés parallélement

a la direction de la contrainte horigae

maximale est un processus efficace pour créer de

I'anisotropie a grande échel[par ex.,Crampin,

1984;Ayele, et al.2004;Gerst et Savage004]

L'orientation préférentielle de forme semble étre

une cause majeure d’anisotiepsous les rides

océaniquessous certaines portions des zones de

subductionet pour les zones de rifting continentéFigure 1.9 Schéma illustrant la création d'anisotropie |

qui présentent de bonnes conditions orientation préférentielle de forme; ici des alignement

; L fractures remplies de magma
développement de ce type d’anisotropi
notamment grace a l'importance desnontées de magma sous ces régions. Dans les zones stables,
tels que les cratons, ce type d’anisotropie semble étre pluifd &rdes perturbations crustales locales

avec une influence moindre sur les mesures d'anisotropie réalisées a partir d'cGrsieniglies.

1.2.3.Localisation de I'anisotropie

La localisation, principalement verticalée I'anisotropie est un probléme majeur des étyaetant

sur le déphasage des ondes de cisaillement télésism@juasrésolution latérale de cette technique

est bonnglquelques dizaines de kilomeétrespbisence de résolution verticale de ce type d’ondes a
motivé de nombreuses étusi@étrophysique afin de mieux définir les propriétés élastiques d'une
grande variété de matériaux en fonction de la pression et de la&reore dans les différentes

enveloppes terrestres.

Dans la crolte supérieuri¢,est largement acceptgue l'anisotropie contenue dans les 15 premiers
kilométres est dominée par la présence(rde&ro)cracks et de fissures remglide fluide ouveds
parallélement a la direction de la contrainte horizontale maxipGampin, 1984 Barruol et Kern

1996] On s’attend dans ce casresurer des directions de polarisation des ondes rapides paralléles
aux directions des contraintberizontales maximaldscales[par ex, Crampin et Chastin2003] Les
mesures d’anisotropie sismique intmastalemontrent généralemé des déphasages inférieur 4 8,

[par ex.,McNamara et Owensl993;Herquel, et al. 1995;Vergne, et al.2003] ce qui ne représente
généralement qu’une petite partie du déphasage total mesuré en utilisant deSK#idpkis proche

d’'une seconddDansdes contextes trés déformés, notamment au niveau des limites de plaque, on peut
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également s’attendre a observarelanisotropie liée a la présence en surface d'un réame de

failles paralleles. Ce type d’observation rastgtefois limité dans I'espace.

Dans la crolte inférieure, I'anisotropie est probablement controldeg@PR des minéraux tels que

les mic& ou les plagioclases qui sont fortement anisotropes, ou par des alignements de minéraux dans
des bandes compositionnellBackus, 1962]. Les mesures pétrophysiques d'agrégats composés de
minéraux de crodte infériea ont permis de montrer que ces assemblages minéralogiqpesvent

rendre compte que de 0,1 & 0,2 s de déphasage par dizaine de kilométres de crolte [@&otroEe

et Mainprice 1993ah; Barruol et Kern 1994.

L'anisotropie attribuée a la crote est pangéquent limitée (autour des& de déphasage maximum)
principalement a cause de sa faible épaisseur et de son importante hétérogénéité qui ne permet pas de
développer des anisotropies a grande échellecrbate est donc généralement négligée dans les
interprétations de déphasage des ondes de cisaillement téléssnmippendant, les variations
temporelles d’orientation de la contrainte horizontale maximale et par conséquent des directions de
polarisationdes ondes rapides dues a des ruptures sismjpaegx.,Gamar et Bernard1997]ou a

des éruptions volcaniqudpar ex., Gerst et Savage2004] peuvent étre des outils de prévision

intéressants.

La localisationde I'anisotropie dans le manteau supériestr plus délicatel'interprétation. En #et,

les mesures directale soranisotropie a partir d’échantillsre roche sont trés parcellaires car limités
a l'étude des xénolites et des massifs
ophiolitiques et péridotitiques. Ces roches
échantillonnent les 100 a 200 premiers
kilométresdu manteau et présenteméanmoins
systématiquement de fortes fabriques
cristallographiques[Ben Ismail et Mainprice
1998ab; Ben Ismail, et aJ.2001] ce qui tendhit
a montrer que l'anisotropie est une propriété
ubiquiste de la lithosphére et sans doute de
I'asthénosphére.
L'anisotropie observée dans la lithosphére
provient probablement du fait que la cro(te et le
manteau lithosphérique tendent a se déformer de
facon cohérente lorsle processus tectoniques
actifs (Figure 1.10. Une telle déforration

Figure 1.10 Deformation cohérente verticalement dan: produit nécessairement des OPR de Iolivine

lithospherefSilver, 1996] dans le manteau supériefBormann, et al.
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1993; Silver, 1996]avec des orientations en liaison avec la déformation visible en sutfaedois la
lithosphére refroidie, I'anisotropie se trouvgedée» dans le manteau lithosphérique @&iesure des
directions de polarisation des ondes rapidesmgt alors desuivre les orierdtions des anciennes
structures. €type d’'observatiorestcourantdans les zones tectoniquement stables depuis de longues
péricdes telles que les cratonsdsanéricaing[par ex., Assumpcao, et al998]ou dricains [par ex.,
Barruol et Hoffmann, 199%en Ismail, et al.2001] En revanche,recas de succession de plusieurs
épisodes tectoniques majeurs, seul le dernier événesignificatifsembleétre conservé, la trace des
événements antérieurs étant perdiauchez et Garrido[2001] montrent toutefois que
'asthénosphérisath de la lithosphére observée dans le massif péridotitique de Ronda s'est
accompagnée d'une préservation des fabriques cristallines anciennes, ce qui tempére I'affirmation
précédente.

L'asthénosphéreayant une viscosité plus faibigue celle dela lithogphére, il est admis qu’elle
représente une zone d'accommodatbue concentratiode la déformation entre la surface et le reste
du manteayFigure 1.1). Dans de telles circonstances, I'anisotropie asthénosphérique devrait donc
nous informer sur les mouvements différentiels entre les plagues mobiles et le manteau inférieur
supposé fixe et, par conséquent, donner la

direction de mouvement absolu des plaques

lithosphériques VYinnik, et al.,, 1984] Cete

hypothése a été vérifiée de nombreudes

principalement sous les océafsar ex., Hess,

1964; Tommasi 1998; Wolfe et Solomqgn1998;

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

Sous les continents, la célation entre

mouvement absolu et directions de polarisation

esten revanchelus faible.

I existe en outre de nombreux indices

d’écoulement dynamique du manteau

Figure 1.11 Anisotropie induite par le déplacement d¢
asthénosphérique et peutétre profond

lithosphére atdessus d’'une asthénosphere pasgSidver,
[Steinbergeret O'Connell 1998; Silver et Holt 1996)

2002; Tarduno, et al., 2003Andrews, et a). 2006] produisant une anisotropie n'étant corréfée
aucune structure de surface ou sguelconque mouvement de pladpar ex., en Anatoli&andvol, et
al., 2003; Biryol, et al., 2010] L'écoulement mantellique pewtussiétre dévié ou induit par des
variations d’épaisseur lithosphérig[Bormann, et al.1996;Fouch, et al. 2000;Fouch et Rondenay
2006] par la présence de racines craqoes[Assumpcao, et al., 2006teintz et Kenneth2006]ou
encore par les chenaux lithosphériques induits par la présence d’'une zone dppaifterg,Sandvol,

et al., 1992Walker, et al. 2004]
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La présence de pannealithosphériqgueplongeanteutconstituerun obstacle a I'écoulement dales

manteau profond et donc induire un flux les contourfRusso et Silverl994; Margheriti, et al.,
2003;Levin, et al., 2004Barruol, et al, 2011] L’asthénosphére peenfin étre entrainée passivement

par le mouvement des panneaux plongeant, par exemple par leur cetrgiti, est particulierement

clair en Méditerranéppar ex.,Barruol, et al, 2004;Jolivet, et al, 2009]

En résumé, l'anisotropie du manteau supérieur peut avoir deux origines. La presesier
lithosphérique et caractérise les processus tectoniques intéressant I'ensemble de la lithosphére. Les
directions de polarisation mesurées sont généralement paralleles aux grandes structures observables en
surface, telles que des anciennes zonesgddllement Assumpcéo, et al., 199Bieintz, et al., 2003]

ou des chaines daontagnes active$Barruol, et al, 1998]ou ancienne§Vauchez et Barrupl1996;

Barruol, et al, 1997] La seconde origine est Béhosphérique et marque généralement le mouvement
absolu des plaques lithosphériguei est un indicateur de la direction d’écoulement du manteau, en
relation avec laconvection généraleu des phénomenes de convection a plus petite échedte.

signaturesanisotropes de la lithosphere et de I'asthénosphére sontthidoriquemensuffisamment

Figure 1.12 Diagramme présentant les principales variations physitimiques au sein du manteau terrestre et
contrble sur la localisation de I'anisotropie (d’aprgslainprice, et al., 2000]. Le nodéle sismologique SH®B présenté

droite du diagramme est tiré déontagneret Kennet{1996].
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différentes pour que I'anisotropie sticaliséesans ambiguité. Cependant, seulesades études ont

pu détecter la présence en profondeupllsieurs couches disotropie par exemple en Mongolie
[Barruol, et al, 2008]ou sous la Faille de San Andreas comme nous allons en parler plu€dsin
observations découlent de la modélisation des vamigtizimutales des paramétres anisotrppéger

et Savage, 1994JEn régle généralda couche la plus superficiellest interprétée comme étant
d'origine lithosphériquecar elle présentdes directions de polarisation en accord avec les structures
de surfacelLa couche plus profondestsouventinterprétée comme étant d’origine asthénosphérique,

traduisant le déplacemerstrelatifsde la lithosphéret del’'asthénosphére.

Si la localisation de I'anisotropie dans la lithosphere et dans I'asthénosphére est établie, la limite basse
de la zone anisotrope dans le manteau est mal connue.

Les modélisations pétrophysiques montrent gwalade 300 kilométres de profondeur, les systémes

de glissement impliqués dans le fluage dislocation de I'olivine chafiglermprice, et al, 2005] Les

OPR produites a ces profondeussraientfaibles, induisant un milietaiblementanisotrope, toutlu

moins pour des ondes se propageant verticalement comme lesSitfiles

Il existe diverses méthodes sismologiques qui permettent d’'estimer la localisation verticale de
I'anisotropie. L'étude du rappoifsy / Vsy pour les ondes de surface (cf. partieitdrale laFigure

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

le milieu est isotrope, s'il est inférieur a 1, le milieu présente une anisotropie dont I'axe rapide est

Figure 1.13 Zones de Fresnel a 100, 150 et 200 kilometres de profondeur. Les variations dans les mesures d’:
provenant d’azimuts différents (a) suggerent que I'anisotropie est localisée a une profondeur inférieure a Z1 pel
les variations dans les mesures provenant des mémes azimuts (b) nécessitent que 'anisotropie soit ledetisés de
profondeur Z2D’aprés Margheriti et al.[2003].
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vertical et s'il est supénig a 1, I'axe rapide est horizont&n peut voir sur la partie droite de la
Figure 1.12que ce rapport vaut 1 dans la majeure partiemthnteau inférieur, limitant de fait
'anisotropie a la partie la plus supérieure du manteau, a la zone de transition (entre 410 et 660
kilométres de profondeur) et a la couche D" (entre 2700 et 290( Mmntagner et Kennett, 1996]

Les ondes de surface montrent en outre quéasbamopie azimutaledans le manteau supérieur est
maximale aux alentours de 100 kilométres de profondeur et que son intensité décroit progressivement
jusqu’a 300 kilomeétres pour disparaiensuite Jlontagner et Kennett, 1998ebayle, et al.2005]

L'étude des ondeR longue période sensibles au 250 premier kilométres sous la Jatkelmann,

1995; SchultePelkum, et al. 2001; Fontaine, et al. 2009] permet de localiser verticalement
I'anisotropie par I'analyse de la polarisation. Elle a montré une bonne corrélation avec leSK8des

dans le Pacifique sufFontaine, et al. 2009] Les ondes Pmui se propagent dans laanteau
lithosphérique juste sous le Mofar ex., Hearn, 1996]montrentégalementineanisotropie dont les
directions rapides sont généralement corrélées a celles obtenues par I'étude du déphasage des ondes de
cisaillenment télésismiqued.a similarité entre ces mesures semble donc en accord avec ume origi
relativement superficielle de I'anisotropie mantellique.

Certaines particularités des mesures de déphasage desSitfslasnt également dans le sens d’'une
localisation de l'anisotropie dans le manteau somniitast en effet fréquent d’observer de tés
variations de paramétres anisotropes pour des statidaisvement proche<loignées de 30 a 50
kilométres. Il faut par conséquent que les régions du manteau échantillonnées par la zone de Fresnel
des ondes soient relativement indépendantes les unes des Rigues (.13, ce qui nécessite de
localiser I'anisotropie dans le manteau tout a fait supéfisisina et Snieder, 199B4argheriti, et al,

2003]

Enfin, I'étude des noyaux de sensibilité des orléS Bieminski, et al.2007]montrent qu’elles sont

surtout sensibles aux 400 premiers kilométres sous la station, leur capacité a échantillonner

I'anisotropie étant fortement réduite a des profondeurs plus importantes.

Les diverses méthodes de mesures des paramétres anisotropgaeairsi mesures et modélisations
pétrophysiquesemblent donc indiquer que l'anisotropie sismique mesurée aux stations sismologiques
se localiseessentiellemendans la partie la plus supérieure du manteau, c’'est a didessus de la

zone de transitionLa mesure duléphasage des ond&8&S,bien qu'elles se propagent depuis le
sommet du noyau jusqu’a la surfaestdonc un outil principalement voué a I'étude de la déformation

de la lithosphére et de I'asthénosphére.

1.3 De l'intérét de I'’étude des zones diecrochement

L'étude du déphasage des ondes de cisaillement télésisnigtéce a l'importante distance

épicentrale d’apparition des ondes de t@gkS(entre 80 et 120°), permet d’étudier un grand nombre
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de contextes géodynamiques différemMsus avonsnéanmoins choisdurantce travail de thésale

nous focalisesurles frontieres de plaques en décrochement se développant en milieux continental.
Notre volonté de mieux comprendreds mieux contraindre le développement de la déformation en
profondeur ainsi que les interactions entre la crolte et le manteau et entre la lithosphére et
'asthénosphére nécessitait de choisir des objets géologiques présentant un signal clairement
identifiable. Il serait alors aisé d’étudier I'extsion et les variations latérales da déformation
associée a la dynamique de ces objets. Les limites de pldgaechantes sont tout indiquées pour
cette approche grace a leur structure verticale simple et a leur grande linéarité.

L'étudede cedrontiéres de plaguseest en outrentéressante car ce sont des objets relativement rares a
la surface du globe (emilieu continental en tout ca®t sont par conséquent relativement mal
compris. Une autre singularité de ces failles est la variabilité importante des signatures anisoitropes ¢
leur sont associées. Elles présentent en effet, tantét des directions de polarisation dearalhéles

a leur trace en surfadpar ex.,Ozalaybey et Savagk995; Herquel, et al. 1999; Duclos, et al.

2005 ;Bonnin, et al. 2010; Kaviani, et al, 2011], tantdt des directions sans rapport apparent avec les
structuredectoniquesie surfacgpar ex.,Sandvol, et a).2003; Biryol, et al, 2010]. L’anisotropie qui

leur est associée est en outre localiséi¢ dans la seule lithosphérsoit jusque dans le manteau
asthénosphérique.

Enfin, ces limites de plagsesont susceptibles de produire une sismicité importante avec des
magnitudes maximales de 'ordre de 8. Unemeilleure connaissance de ces structures, notamment
de leur extension en profondeur et de leur distribution latérale, permettrait vraisemblablement une
meilleure protection des populations face a

ces dangers.

1.3.1.Structure et géométrie

Au regard des zonesdubduction ou des
dorsales oaniques,les limites de plaque
en décrochement sont de petites structures,
elles ne dépassent en effet guére plus de
1500 kilométres. Elles présentent
néanmoins I'avantage d’avoir une structure
tridimensionnelle  relativement simple
(Figure 1.13. Le mouvement entre les
deux plagues est généralement accommodé

verticalement sur toute I'épaisseur de la ) ) i
Figure 1.14 Bloc diagramme présentant la structyseofonde d'un

crolte et probablement de "mOSphere' limite de plague en décrochement et y présentant la distrit

mettanten contact direct des cro(ites werticale de la déformation attendue sous de tels offjésichez ¢

des manteaux lithosphériques d’age et Tommasi, 2003]
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nature différents. Cetteelative simplicité en coupe est généralement doublée d'une grande linéarité
des structurgen surface, ce quievrait permete une identification fiable d'un éventuel signal associé

a la faille et un suivi facilité des variations desopriétés anisotropes le long de transects
perpendiculaires a la trace de la faille.

Le fait qu'a l'aplomb de tels décrochements la déformation soit supposée étre distribuée sur
'ensemble de la lithosphére et pditie méme jusqu'a l'asthénosphére vauyoir donner
d’'importantes informations sur les relations existant entre la lithosphere et I'asthénosphére., En effet
dans le cas d’'une anisotropie présentant des directions de polarisation rapides paralléles a la trace de la
faille en surface, les valesirde déphasagdevraientpermettre d’avoir une estimation directe de
I'épaisseur de la couche anisotrof@. comparant cette valeur a I'épaisseur de la lithosphére, obtenue
par exemple par la conversion des onfles onded a l'interface lithosphere/asthosphere, on peut

donc savoir 3l existe un couplage entrees deux couchesonduisant a une propagation de la
déformation décrochante jusque dans I'asthénosphere, ou si au contraire il est nécessaire d'invoquer la
présence d’'une zone de découplageeeodrs deux enveloppesSe type de considérations est délicat a
mener au niveau des zones de subduction a cause de l'extréme complexité de ces systémes
géodynamiques, ou au niveau des dorsales océaniques ou il n'existe que peu d’interaction entre la

lithosphere et I'asthénosphére du fait que la premiére y a une épaisseur trés limité

1.3.2.0ccurrence et initiation des zones de décrochement

La dynamique des limites de plaque est principalement donsnéelere par des mouvements
poloidaux(subductions, dorsalescéaniques)manifestation en surface de la convection mantellique

profonde. Les frontieres de plaques présentant une composante toroidale majoritaire sont peu

Figure 1.15 A gauche: carte présentant la divergence horizontale des vitesses en swafiba]r{mouvements poloidat
Les tons bleus montrant les zones en convergence, les tons rouges montrant les zones en divergence. A
présentant le rotationnel vertical des vitesses en surface (rad/Ma) (mouvements toroidaux). En rouge rnsosépaséme
en bleu, mouvements dextres. On remarque que peu de limites de plaque ne présentent qu'une composante
I'échelle de cette carte seule la faille de San Andreas présente un rotationnel vertical pur en domaine cor

http://www.geologie.ens.fr/~vigny/cours/egphy-5.html).
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nombreuses, si on écarte toutefois les failles transformantes au niveau des doraspses¢Eigure

1.15).

Les limites de plaque en décrochement se compteetfensur les doigts de la maita faille de San
Andreas, la limite entre la plaque Caraibe et la plaque Sud Amérique, la Faille de la Mer Morte, la
Faille Nord Anatolienne et sa conjugila Faille Est Anatolienne, la Faille Alpine en Nouvelle
Zélande et la limite de plaque Pacifigue/Nord Amérignéilaska A ces limites de plaques s’ajoutent

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

Nord de la collisiorhimalayenne ou celles associées a des subdadt&soblique comme la grande

faille de Sumatrat quelques zones de cisaillement fossiles cotanfigille des 4°50’ dans le Hoggar
algérien la chaine Panafricaine de RibeiraBrésil, ou les cisaillements calédoniens d’Ecosse

Un des intéréts fondamentaux de I'étude approfondie de ces structures est la difficulté rencontrée par
les modélisateurs numériciens a mliser une composante rotationnelle a une tectonique des plaques
basée sur la convection du manteau profdinsemble en effet que lgenése et Ianise en place de

telles structures seit fortement contréléegar la présence d’hétérogénéitédamment rhéologiques.
L'étude de la répartition de la déformation au nivele ces frontiérs de plagues singuliéres, que ¢

soit par I'analyse du déphasage des or&S(cf. Chapitre2 et 4) ou par la modélisation numérique

de son développement (cf. Chapi®edevraitpermettre de mieux comprendre le fonctionnement et la

miseen place de ces objets géologiques.

1.3.3.Limite de plaguesn décrochement et anisotropie

De maniére intéressante, les études portant sur les mesures d’anisotropie se sont trés tot intéressées

Figure 1.16 Carte présentant les mesures de déphasage des ondes SKS réalisées sur I'lle Sud de la Nouve
[Klosko, et al., 1999] On voit que les directions de polarisation des ondes rapides s’orientent parallelement a |

Alpine dans la partie centrale de I'lle. On note en outre une homogénéité latérale des parametres anisotropes.
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aux limites de plaguesen décrochement, montrant
l'intérét que leuw porte la communauté. La majeure partie
des limites de plaque évoquées précédemmdagia fait
'objet de publicationsqui ont permis de mettre en
évidence des directions anisotropes paralleles a la
direction des failles en surface.

La Faille Alpine #uée sur I'lledu Sud de la Nouvelle
Zélande en est un parfait exemplans cette région, les
directions de polarisation sont paralléles a la trace de la
faille sur toute la largeur de I'lle avec des valeurs de
déphasage fortes (supérieur &)JKlosko, et al. 1999;
Audoine, et aJ.2000;Moore, et al, 2002;Duclos, et al.
2005] (Figure 1.16 [Klosko, et al. 1999).

L’homogénéité latérale des parameétres anisotropes et

lintensité des déphasages sdile du Sud laisse penser gigyre 1.17 Mesures d’anisotropie le long de Iz
a un enracinement profonde I'anisotropie dans cette faille de la Mer MortgKaviani, et al., 2011]
région, probablement jusqu’a I'asthénosphére. De telles
observations conduisent a penser qu'il existe un couplage fort entre la lithosphére et I'asthénosphére
sous I'lle du Sud de la Nouvelle Zélande, argument étayé par des modélisations numériques du
développement de la déformation et de I'anisotropie sous la Faille ARawage, et al2007]
Les mesures d’anisotropie réalisées le long de la Faille de la Mer Morte au Proch¢Rbnepker, et
al., 2003;Levin, et al., 2006Kaviani, et al, 2011] montrent également des directions de polarisation
paralleles a la failldcf. Figure 1.1J, mais présentent des déphasagles faibles, de 'ordre de la
seconde, qui semblent en outre étre 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 diiens
de paralleles a [lorientation des
grandesfailles décrochantegcf. Figure
1.18). On remarque toutefois que les
directions de polarisation a proximité
des failles de I'Altyn TaghHerquel, et

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

Figure 1.18 Carte compilant I'ensemble des mesures d'anisot al., 1994:Guilbert, et al., 1996}endent a

réalisées en Himalayg.i, et al., 2011] .
tourner en s’approchant des failles pour

Mémoire de Théese Mickaél Bonnin p.29/188



venir s'orienter parallelement a leur trace. Ce type de

mesure a permis de confirmer [I'extension

lithosphérique des failles himalayennes qui étaient

débattues précédemment.

Les mesures réalisées en Californie le long de la

Faille de San Andreas sont plusguliéres. Elles ont

permis de mettre en évidence deux couches

d’'anisotropie aux propriétés différentes (€figure

1.19)[Ozalaybey et Savag&994;Silver et Savage

1994:;0Ozalaybey et Savag#995] La couched plus

superficielle (rouge sur I&igure 1.19 est supposée

lithosphérique et présente des directions de

polarisation paralléles a la trace de la faille. I‘lr:\iﬂgure 1.19 Mesures d'anisotropie en Californie. |
directions représentées par des barres noires barres noires indjuent une anisotropie profon
d’origine plus profonde vraisemblablemed'origine asthénosphérique tandis que les ro

p - . . correspondent & une anisotropie lithosphérique.
ashénosphérique. La présence sous la faille de d P P pheria

) ) ) ) données en tirets épais sont peu contraintes. Les
couches d’anisotropie montre qu’il n’existe pa

en tirets fins présentent les structures tectoni

contrairement aux exemples vus plus haut, majeureqOzalaybey et Savage, 1995]

continuité verticale de la déformation entre la

lithosphére et I'asthénosphére marquant {itre la présence uhe zone de découplage en base de

lithosphéreCette région fait I'objet d’analyselus pousséedans ce travail de thése.

Les mesures d’'anisotropie réalisées en Anatolie a pro&ichét la Faille Nord Anatolienn@ont pas

pu mettre en évidence de signatwanisotrope relative a la dynamique de la fdiBandvol, et aJ.
2003;Biryol, et al, 2010](cf. Figure 1.20. Le cas de
la faille Nord Anatolienne est singulier car elle
représente l'uniqgue exemple de limige plaque
décrochante ne présentant pas de signature
mantellique. Les raisons de cette absence ne sont pour
l'instant pas clairementdentifiées et seront discutées
en détail dans le présent travail.
Ce type d’observatiane 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

Figure 1.20 Mesures d'anisotropie en Anak parallelement a ces structure€’est le cas par

orientale[Sandvol, etal., 2003] exemple dans les Highlands écos$islffrich, 1995;

Bastow, et al., 2007¢u les directions de suivent les orientations NE/SO des grands cisaillements
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contemporains de lI'orogénése calédonienne. Les grandes zones de cisaillement de Ribeira au SE du
Brésil [Assumpcéo, et al., 199Bleintz 2006]montrent aussi des directions de polarisation paralléles

aux grandes structures décrochantegrésentent méme des déphasages parmi les plus forts au monde

( 3s)[Heintz 2006] La faille panafricainedes 4°50’ dans le Hoggar algériéBafruol et Hoffmann

1999] vient compléter ce tableau avec des directions de polarisation des ondes régndé&ssoN/S,

c’est a dire paralléles a ce grand décrochement trés clairement visible sur les cartes. satellites

Les limites de plaque décrochantes, malgré leur apparente simplicité structuralersmiés objets
présentant unémportante variabilité, otamment dans leur signature anisotrofe.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 étre associées a dedarbnes d
couplage entre la lithosphere et I'asthénosphére, comme la Faille Adfpnegue d’autres, comme la

Faille de San Andreas semblent surplomber une zone de découplage entre ces tdsux &iitaille

Nord Anatoliennene présentgjuant a elleaucune 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 lithosphére et asthénosphére, ainsi que pour leur

singularité que nous avons choisi de nous intéresser aux limites de plagiéesommement

1.4 Structure du mémoire

L'objectif de ce travail de thesest de mieux comprendre la distribution latérale et verticale de
I'anisotropie dans le manteau le plus supérieur et par I1a méme de eoieuaindre la distribution de

la déformation associée a la dynamique des plaques lithosphémtpuesavons choisi pour cela de

nous focaliser sur les zones privilégiées d'interactions entre les plaques tectoniques que sont les
frontiéres de plaques. Parmi les trois grands types de limites de plagues existarges/ons choisi

de nous limiter aux failles en décrochement qui, comme nous I'avons évoqué plysdsrrtent des
caractéristiqgues intéressantes qui permettent une caractérisatioamba@ué de ['anisotropie
sismique observée.

Jusqu’'atrés récemmenta couverture sismologiquemeuraiparcellairedans de nombreuses régions

du globe, ne permettant pas un suivi a grande échelle des variations des propriétés anisotropes au
travers des grandes failles. La mise en place du réseau USArray auMisagspermis d’augmenter
considérablement la densité de station en Californie, fournissant une opportunité d’'imager avec une
bonne résolution I'extension latérale de la déformation aésacila faillede Sans Andreas ainsi que

les variations des parameétres anisotropes difo@ee. Le travail effectué ces trois derniéres annpées
s'est principalement focalisé autour de trois grands axes ayant pour fil conducteur I'anisotropie

sismique et les limites ddaque en décrochement.
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Dans le Chapitre 2 « Déformation crustale et mantellique sous une limite de plague
décrochante: cas de la faille de San Andreas nous présentons les mesures d’anisotropie sismique
sous la Californie centrale. Ces mesures ont fait I'objet d’'une publication dans laJmwunal of
Geophysical Researcbans cette étude, nous avons mis a jour la carte de I'anisotropie sismique sous
la Californie grace a l'apport des stations de la campagne USArray et a une dizaine d’années de
données supplémentasrgoar 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 a la faille a environ 40 kilometres a 7thé&ties de profondeukLes mesures

aux nouvelles stations du réseau USArray situées dans la Great Valley nous ont permis de mettre en
évidence I'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’a des directions NO/SE sur
la céte Pacifique. Nous avons proposé que cette rotation soit une conséquence de la migration vers
I'Ouest de la limite de plaque.

Dans une deuxiéme section nous présentongawvait visant a mesuregt quantifierl’anisotropie

crustale afin d’apporter unmeilleure contrainte sur la localisation verticale de I'anisotrolaies le
manteau sougcent Nous avons pour cela utilisé une approche basée sur la mesure du déphasage des

ondes converties au Moho grace aux fonctions récepteur.

Dans le Chapitre 3« Modélisation numérique du développement de I'anisotropisous une limite

de plaque décrochante> nous avons modélisgumériquemenlte déplacement latéral d’une limite de
plague en décrochement afin d'étudier le développement de la déformation sous ces stRigtuiees

1.21) Ce travail, en phase finale de rédaction en vue d’une soumission est présenté sous la forme d’'un
article scienfique et par conséquent rédigé anglaisll combine la modélisation thermomécanique

d’'une limite de plague en décrochememt utilisant le programme ADELI & une modélisation du
développement de fabriques cristallographiques par une approche viscoplastigoehawtoteafin

d’étudier les consguencesde linteraction entre une déformation décrochante en surface et un
cisaillement en base de lithosphére sur la signature anisotrope de |dNfaiiteavons pu montreue

sans zone de découplage entre la lithosphére et I'asthénosphére la déformation décrochante se
développe jusqu’'a des profondeurs importantes (environ 125 kilomeétres) pour interagir avec le
cisaillement basal causé par le déplacerhenizontal de la lithosphére alessus d’'un manteau fixe.

Ces interactions produisent en surface signature anisotrope compatible avec la présence de
complexités verticales sous la faille, mais générent des rotations trop progressives des fabriques
cristallographiques pour qu’on puisse observer deux couches d’anisott@gigble donc nécessaire
d'invoquer la présence d'une zone de découplage entre la lithosphére et I'asthénosphére sous la
Californie pour y rendre compte des mesures d’'anisotr@atie étude nous a par ailleurs permis de

montrer que les directions de polarisation observées loia flle a 'Est de celkei ne pouvaient
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pasétre expliquées par le cisaillement induit par le mouvement absolu de la plaque Nord Amérique

sans invoquer un écoulement actif du manteau asthénosphérique.

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

décrochante.

Dans le Chapitre 4« Déformations superficielleset profondes sous la Faille Nord Anatolienne

nous nous sommes penchés sur le casette faille singuliereCette frontiére de plaque ne présente

en effet pas d'indicel’'une déformation se propageant jusque dans le manteavetE&itant des
données dstantes et eexploitant des données déja publiéesus indiquons qu’en I'état actuel, la
guantité de données disponibkt leur couverture azimutale sont insuffisantes pour permettre de clore

le débat de la présence d'une signature anisotrope associée a la faille. Si toutefois I'absence de
signature anisotrope est confirmée, nous pensons qu’elle est due a la forte érosion du manteau
lithosphérique sous les hauts plateaux anatelieonsécutive a ['ouverture d'une fenétre

asthénosphériquen réponse a laipture du panneau plongeant téthysien dans cette région.

Le Chapitre 5 « Conclusion et perspectives résumeles résultats majeurs de ce travail de thése en

les remettant dans le contexte plus général de I'étude de la déformation mant€kiquanuscrit se
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terminera finalement sur des perspectives de travaux futurs daostiauitédes résultats présentés

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

La faille de San Adreasestsans contestene des limites de plaques, sinon la limite de plaque la plus
connue et la plus étudiée au monHa effet sa situatiora proximité des principaux centres urbains
californiers tels que Los Angeles ou San Francisco, combiné a la puissance des séismes historiques
sur cette faille (Mw 8 pour le séisme de 1906h fait une menace majeure pour la région et a par
conséquenhécessité la mise en place miembreuxréseaux de surveillanc€’est en outre un objet

d'une grande rareté amilieu continental et par conséquent toujours relativement mal compris. Ces
caractéristiques uniques font que densité, la durée d’enregistremerdt la qualitédu réseau
sismologique qui lui sontssociés y sont telles quelles permettent d’atteindre umsofution
rarement atteinte ailleuratitre d’exemplela région de Los Angeles compte une station sismologique
tous les 4 kilométie environ et certaines stations, comme la station SAQ® Sud Estde San
Franciscosaont en fonctionnement depuis la fieslannées 8Cette limite dglaque en décrochement
présentede plus 'avantage d’avoir une géométrie relativemeninple, notamment dans sa partie
centrale et Norau elle est linéairWallace, 199Q]ce qui permet dpotentiellemenbien contraindre

les structures et propriétés qui lui séventuellement reliée€’est donc un endroit particulierement
adapté pour y étudier les relations entre déformations en surface et en profondeurac@@&sstigues
réunies font qu’n certain nombre dans les années 90 et au début des années 2000 se sont appliquées a
caractériser la déformation dans cette zone en travadllateé déphasagdes ondes SK& proximité

du systéme de faille de San André@zalaybey et Savag#994;Silver et Savagel994;0zalaybey et
Savage, 1995Hartog et Schwartz20002001; Polet et Kanamori 2002] Ces dverses études ont
toutes tiréavantage de la deifisation progressive duéseausismologique Californien pour proposer

une image de plus en plus compléte de I'anisotropie sous la Californie Centrale. Elles ont permis de
différencier deux types de mesures d'atripie sous cette régiandes mesures avec un signal
anisotrope relativement simplgouvant étre expliquées par une seule couche d'anisatedmeauées

a des distances relativement importardes failles majeures (>50km), et des mesures réalisées a
proximité immédiate de Itille de San Andreapourlesquelles lesignal montre de fortes dispersions

et ou I'on doit invoquer la présence en profondeur de plusieurs couemisottopie[Ozalaybey et
Savage, 1994Silver et Savagel994; Hartog et Schwartz2001] ou d’hétérogééités [Polet et

Kanamori 2002] Malgré ces contributionsge nombreuses questions restent ouvertes quant au
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partitionnement latétaet vertical de la déformation sous cette limite de plagmenous intéressant a

la Californie Centrale wus avons voulu tirer parti déix années de données supplémentaires sur les
anciennes statioret de 'augmentation de la couverture azimutale assafiéal’affiner les modeles

a deux couches proposés jusquétiainsi mieux contraindre la localisation latérale et verticale de la
déformation Nous avongussivoulu profiter desdonnées daouvellesstations permanentes et surtout
de la mise en place des stations temporaires dexpérience USArray

(http://www.earthscope.org/es _obs/usarray obs/index.pbpr essayer deontraindre latéralement

I'extension dda zone a deux couches et par conséquent de la zone de déformation associée a la limite
de plaguela prise en compte des nouvelles stations disponibles permet désormais d’avoir un réseau
sismologique avec une mailtBenviron 50 kilométres ce qui permet de se rapprocher de la limite de
résolution des ondes SKS qui est d’enviginkilomeétres.

Dans cette partie nous présenterons en premier lieu les mesures de biréfringence dsk®ques

nous avons réalisées a partir de 65 stations large bande accumulant de deux & presque 20 ans de
donnéesCe travail qui a fait I'objet d'une publication dans la redoernal of Geophysical Research

nous a permis de proposer une mise a jour de la carte d'anisotropie sismiguaCalifornie ainsi

gu’une vision plus exhaustive de la zone a deux couches d’anisotropie a proximité de la faille de San
Andreas Bonnin, et al.2010] Sur la base de I'étude de la variation des valeursefefonction de la
distance a la faille il nous a également été possibldiniies la largeur de la zone de déformation
associée a la faille elpase de lithosphér&i nous avons été capablée proposer une localisation
verticale des coucheanisotropes dans la lithosphepeur la couche associée a la faille de San
Andreas, et danl'asthénosphére, pour le reste de I'anisotropie observée en Californie, I'absence de
résolution verticale des ond&&Srend ces propositions stiies adiscussion C’est pourquodans un
deuxiéme temps, nous nous sommes intéredasquantification dé’anisotropie contenue dans la
crolte 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 ondesS et par conséquent d’alyser I'anisotropie sismique contenue dalas crote.Nous
détaillerons les différentes méthodes de catlad fonctions récepteurs etedjes sont les difficultés

que l'on peut rencdrer lorgque I'on veut en tirer des informations concernant I'anisiéroNous
terminerons enfin par une discussion sur le partitionnement de la déformation au niveau de la limite de

plaque.

2.1 Mesures sismologiques de I'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 cleaf# 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 siibw E
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-thdarEnding

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 froBKSsplitting, J. Geophys. Resl 15 B04306, doi:10.1029/2009JB006438.

1. Introduction pendicularly polarized shear waves that propagate at different
velocities. From threeomponent seismic records, two

e oo s g e demeson and RETemetrs can be measured o quanty ansoopy: (1)
studying the dynamics of the lithosphexsthenosphere elay (i) between the two split waves that depends on the

thickness and on the intrinsic anisotropy of the medium and

system. Anisotro_py_, i.e.,_ the phy_sical property .O.f a m_ediu%) the azimuth of the fast split wave polarizatiol, (vhich
that induces variations in seismic wave velocities with the’ clated to the orientation of the pervasive fabric in the

direction of propagation, is mostly related to rock micrQg;soqonic structure (foliation and lineation) or to fluid
fracturing in the upper crust [e.gGrampin 1984] or to illed microcracks at uoper crustal levels

single crystal intrinsic elastic properties associated wi{h 4 The San AndreagpFauIt (SAF) s st.em is a transpres-
crystal preferred orientation at greater depth such as in tg y P
lower crust [e.g.Barruol and Mainprice 1993a] or in the Pa

G X cific plate from the North American plate [e\Wallace
upper mantle [e.gMainprice and Silver1993]. At upper 1990'ngelmann and Kovagl2000] As?t sep[agtes litho-
mantle depths, seismic anisotropy results primarily fro ' .

. ! : . ; Eﬂheres with different nature and ages, it represents an area of
elastic anisotropy of roctorming minerals, particularly

S . : ; : ajor interest for studying the coupling between the ksarth
olivine, which develop preferred orientations m_responseghvelopes i.e., between the crust and the underlying litho-
tectonic stress and flow [e.gNicolas and Christensen P

o spheric mantle and between the lithosphere and the under-
1987; Mainprice et al, 2000]. gi?i;g asthenosphere. The relatively simple and linear

nal, dextral strikeslip plate boundary that separates the

Shear wave splitting is a direct effect of birefringenc : :
of[i]he medium andptheregfore of seismic anisotropy: gsh cometry of the SAF system and the dense seismological

X ) . ; L trumentation of the area allow mapping of the deformation
wave crossing an anisotropic medium splits into two Pelr

d 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 or8KSsplitting in California Dzalaybey and Savage
1994;Silver and Savagd 994;0zalaybey and Savagkl95;
Hartog and Schwart22000, 2001 Polet and Kanamori

Copyright 2010 by the American Geophysical Union. 2002]. These works evidenced regional variations in the
0148 0227/10/2009JB006438
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seismic parameters, particularly between stations closeotigins of the upper mantle anisotropies and their vertical
the fault and those farther east, near the Sierras. In eastsah lateral locations.
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 Iargervariations%f Data and Methods

with the wave back azimuthSilver and Savagel994]  [g] In order to update the anisotropy map of the Cali-
were the first to model these azimuthal variations in termsnian upper mantle, we analyzed the complete data set
of two anisotropic layers for a set of stations close to the SAdrovided by 65 broadband stations. These comprise 25
they found that an upper layer with a fast split direction clopermanent stations of the Berkeley network in the northern
to the fault strike (, = 50°W), overlying a lower layer with part of the study area, 8 from Caltech in the southern part
E-W direction ( » = 90°E), could explain the observed baCEnd 1 from the Geoscope network; we also used data from
azimuthal variations in anddt. Ozalaybey and Savage2g temporary stations from the Transportable Array of the
[1994] proposed a similar model for station BKS and othefSArray experiment that provide a dense network with a
stations close to the SAF with =45 + 22°W and , =90+ station spacing of about 50 km, increasing considerably the

27°E [Ozalaybey and SavagE995], with a close correlationspatial resolution. Finally, we used three stations from the
between the fast azimuth and the strike of the faditet and  California Transect experiment. Station locations are shown

Kanamori[2002] explained the observed variations of thig Figure 1a and are also listed in Table 1.
anisotropic parameters in terms of heterogeneity beneafh] We analyzedSKS waveforms and performed shear
the faults instead of models of two anisotropic layers. In @lave splitting measurements at these 65 stations. In order to
the papers dealing with models of two anisotropic layers, thgserve distinct, high signé noise ratiosSKSand SKKS
different authors agree on the fact that the upper layerpisases, we systematically selected events with magnitudes
closely related to the fault dynamics and with the associag4},) larger than 6.0 occurring at epicentral distances in the
shear. The origin of the deeper anisotropic layer is mahge of 85° to 120°. We obtained between 100 and 1000
debated, but it is generally associated with a regionalents fitting our criteria at each station. Event origin times
asthenospheric flovHartog and Schwart2001] proposed and locations were taken from the National Earthquake In-
the regional anisotropic layer to be related with absolufgrmation Center preliminary determination of epicenters
motion of the Sierra Nevad@reat Valley block, whereascatalog (U.S. Geological Survey). The phase arrivals were
Ozalaybey and Savad&995] andPolet and Kanamori computed using the IASP91 Earth reference mdteniiett
[2002] prefer to explain the regional fast axis directionghnd Engdahl, 1991]. As an example, the events selected at
pattern by postsubduction processes. station BKS (Figure 1b) show the rather good back azi-
[] The present paper takes advantage of the dense seisfilithal coverage that can be obtained in this area from
coverage that has recently become available, and especigdiynanent seismological stations.
the recently acquired data from USArray, to better constraifug For each selected event, we measured the two split-
the deformation associated with the plate boundary, as welligg parameters, i.e., the azimuth of the fast axind the
that induced by the relative motion between the plate and thgay timedt between the fast and slow components of the
convective mantle. The aim of this work is therefore to tackigo split shear waves by using the SplitLab software
the lateral and vertical extent of the deformation beneath thgiistefeld et 412008]. This software developed under the
SAF system to elucidate the relations between the lithgatlab environment is freely available at http://www.gm.
sphere and the underlying upper mantle for the varioysiv montp2.fr/splitting/ and is particularly well suited to
strike slip faults accommodating the largeale relative processing large amounts of data while preserving an event
motion. The USArray experiment provides us an updatgg event approach and helping the user in the fastidious
map of mantle deformation, even though these temporgs¥ks of data preprocessing and in the results analysis and
deployments provided not more than 2 years of data eagfagnostic. It simultaneously utilizes three different techni-
while the regional broadband networks (e.g., Berkeley Digit@ies: (1) the rotatiomorrelation methodgowman and
Seismic Network (Berkeley network), California Integratendq 1987] to maximize the cross correlation between the
Seismic Network (Caltech)) now have stations with mughdial and transverse component of 8%€Sphase, (2) the
more than 10 years of data. Permanent networks proviggiimum energy methodSjlver and Chan1991] to mini-
enough data to improve the back azimuthal coverage angrige the energy on the transverse component, and (3) the
go further in the characterization of the complexity of th@inimum eigenvalue metho&ilver and Chan1991].
anisotropic structure. [11] We performed 1832 individual splitting measure-
[71 We focus our investigation on the area extending froments of which 1393 were nonnull measurements. The
the Pacific coast in the west to the Nevada border in the egsiitting parameters (dt) are reported in Data Set S1 of the
and from N35° in the south to the Mendocino Triple Junguixiliary material, together with the phase used, the back
tion in the north. This is motivated by the fact that the SAfzimuth and angle of incidence of the selected events, and
system is characterized by a relatively linear structure in tfi& error bars determined from the 95% confidence interval
zone and that such a relatively simple geometry shoithe ( , dt) domain® We ascribe a quality factor for each
permit discriminating between deformation related to thgeasurement (good, fair, or poor) depending on the signal
fault itself and deeper deformation. After a brief descriptiag noise ratio of the initial waveform, the correlation between

of the data and method used in this work, we describe @ fast and slow shear waves, the linearization of the polar-
individual and average results from the scale of the station to

the regional scale. Section 4 discusses the various possibl&uxiliary 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,
002C, 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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Table 1. Station Locations Together With the Number ofzation on the transverse component, the linear pattern of the
Measurements Performed for Each Stétion particle motion in the horizontal plane after correction, and
the size of the 95% confidence region. As SplitLab provides
measurements performed with both the rotatiorrelation
(RC) method Bowman and Anddl987] and the minimum
energy methodSilver and Chan1991], 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 sign&b 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 TQ plane normal to the ray
is well linearized after anisotropy correction [$¥&stefeld
et al, 2008]. Fair measurements fit at least four of these
17 conditions; the other ones are poor measurements. This
qualitative approach is very useful for analyzing and sorting
3 the final results. Filtering was manually applied depending
on characteristics of each seismogram in order to keep the
12 largest amount of signal as possible. When necessary, i.e.,
when longperiod and/or highrequency noise level was
present, they were bamhss 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] Inaddition to the nonnull measurements, we observed
439e+nullsZi.e., eventstation 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 layemoveg

Latitude Longitude Number of Measurements
Station (deg) (deg) Total Good Fair Poor Nulls

ARV 35.127  118.830 6 1 4
BAK 35.344  119.104 15 4
BDM 37.954  121.866 53 15
BKS 37.876  122.236 68 22
BNLO 37.131 122173 17 3
BRIB 37.919 122.152 24 8
BRK 37.874 122.261 39 21
CMB 38.035 120.387 164 48
Cvs 38.345 122.458 50 12
FARB 37.698 123.001 28 17
FERN 37.153 121.812 17
GASB 39.655 122.716 10
HAST 36.389  121.551 13
HELL 36.895 120.674 24
HOPS 38.993 123.072 72
ICAN 37.505  121.328 15
ISA 35.663 118.474 20
JRSC 37.404 122.239 55
KCC 37.324 119.319 100
LAVA 38.755 120.740 26
MCCM  38.145 122.880 10
MHC 37.342  121.643 75
MIN 40.346  121.607 20
MLAC  37.630 118.836 16
MNRC  38.879 122.443 19
oo1C 40.140 123.820 1
002C 40.177 122.788 7
003C 39.997 122.032 7
0o04C 40.320 121.086 14
005C 39.962 120.918 13
ORV 39.555 121.500 114
pPo1C 39.469 123.336 7
PO5C 39.303 120.608 14
PACP 37.008 121.287 38
PKD 35.945  120.542 41
PKD1 35.889 120.426 14
POTR 38.203 121.935 25
Q03C 38.633 122.015 9
Qo04C 38.834 117.182 18
R04C 38.257 120.936 32
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Sggg gg-;gg ﬁg%? v 2 the delay acquired in the lower layer. We reported null
RO7G 38089 119047 12 4 measurements in Data Set S2 of the auxiliary material. We
RAMR 35.636 120.870 27 14 also ascribe quality to these measurements mostly depending
RCT 36.305 119.244 5 0 on the presence of energy on the transverse component but
S04C  37.505 121328 13 3 also on the signalo noise ratio (SNR), on the linearity of
S05¢ 37346 120330 24 8 the particle motion, and on the valley shape of the confi-
S06C 37.882 119.849 16 7 . .

s08C 37.499 118171 17 4 dent area. Good nulls are characterized by high SNR on
SAO 36.764 121.447 99 26 2 9 the radial component and no energy on the transverse
SAVY  37.389 121496 10 6 2 0  component; fair are measurements where there is some
gﬁfﬂ ??g-g’ff ﬁg-ggg ;g 139 %0 113 energy on the transverse component but not enough to mea-
STAN  37.404 122175 9 4 0 ,  sure splitting.

SUTB  39.229 121786 10 2 0 7

TOSC  38.896 120.674 6 3 1 1 3. Results: Seismic Anisotropy Beneath Central

TO6C 37.007 119.709 23 11 0 3 california

TIN 37.054 118.230 27 17 1 2

uUo4aC  36.363 120783 17 9 1 5 . i

Uo5G 26336 120121 o 5 0 1 3.1. In.d|V|duaI Splitting Measurements o -
V03C 36.021 121.236 14 7 0 4 [13] Figure 3a presents the whole set of individual split-
vo4C 35636 120870 15 7 0 7 ting measurements that we performed in central California,
xgzc gg-giz ﬁg-ggg 2 ‘2‘ g i plotted at each respective station. Figure 3b plots the back
WENL 37622 121757 22 11 0 3 azimuth of the events that produced null splitting measure-

ments. At large scale, fast axis directions show a regional
®Good, fair, and poor are quality indicators assigned to measuremepigckwise rotation between values approximately—SW
where splitting is observed; wheseaulls are measurements where n - .
splitting is apparent. fo EW in th.‘:t Sierra Nevada and values more N8E-close _
to the Pacific coast. In the northern part of the map in
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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 alwv orientations (dashed line, fast component;

solid line, shifted slow component). (c) Anisotropgrrected 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-8 tEending fast anisotropic direction
(NO87°E) and by a 2.0 s delay time.

Figure 3a, three stations (0O02C, MIN, and O04C (s&. Spatial Variations of Anisotropic Measurements
Figure 1a for locations)) show a different trend with fast[,) As in previous studies, our observations indicate that
polarization directions going approximately\ in the central California seems to be characterized by two different
Sierra to clear NESW in the west. Null back azimuths argegions regarding the degree of scatter of the anisotropic
consistent with those observations: most nulls are ObserYJ%ﬁiameters. Stations in the vicinity of the SAF system are
along azimuths subparallel or perpendicular to the fg${aracterized by strong scatter in both the fast polarization
polarizations (see Figure 3). The splitting directions for thgections and delay times, whereas stations located in the
south of the studied area show strong variations of anisotropictern and northern areas are characterized by much more
parameters with a few measurements that can be pagdmogeneous splitting directions, with values ranging be-
explained by a lower signab noise ratio at those stations. yyeen NESW and EW. In order to illustrate this different

[14] The general pattern is consistent with thaPolet apjsotropic behavior, we present the individual anisotropic
and Kanamori[2002], who also observed an apparefarameters in Figure 4 as a function of event back azimuth
clockwise rotation between eastern and western Califorfygstation CMB in the Sierra Nevada and at station BKS on
The present study, however, presents many more splittig saF (see Figure 1 for locations).
measurements and fills sev_eral gaps ofsplitting observatio $s] Our observations at CMB do not show strong and
that existed in central California, especially in the Greggnsistent variations in the splitting parameters with back
Valley area. A difference, with respect Rolet and azimuth. Even though back azimuthal coverage is not
Kanamori[2002], is that we observe strong variations fofomplete, we observe a rather good coherence of the fast
bpth and dt values at stations close to the SAF. Th'ﬁolarization directions (Figure 4a) and delay times
difference may be due to the fact that we processed m@tgyure 4b) over the different azimuths. The absence of back
data. than in their study. The _dlrectlons of fast polarizatigfyimuthal variation of the anisotropic parameters suggests a
obtained for the northern stations seem to be lesStNan ather simple singléayer anisotropic structure beneath this
in our study, doubtless caused by a smaller number Qftion and allows us to determine the averagas dt
measurements. values for station CMB. These are well defined and NO84°E
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parameters that evidenc@/2 periodicity for both anddt,

a) 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 Savagfl994], Ozalaybey and
Savage[1994, 1995],Barruol and Hoffmann[1999], or
Hartog and Schwart32001], we suggest that such back
azimuthal variation could result from the presence of two
anisotropic layers beneath these stations. This is motivated
by the welldevelopedp/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.

236° 23g° 240° 242° 244°

‘ [19] A shear wave propagating successively through two
N anisotropic layers is split twice and should generate four
/B ! b) quasishear waves that should be observed at the receiver.
40°1 o A = a7 \\ Because the signal period typically ranges from 8 to 30 s
a2 % § and the amplitude of the delay times is around 1 s, the split
&/ ,,\/;% /\k\ waves are not individualized but overlapping each other;
NS q H\\ therefore, only apparent splitting parameters can be deduced
3g° =/ g\ from the waveform analysis. As described &ifver and
, 0 > y \ Savage[1994], one can, however, calculate the theoretical
\\\ A apparent anddt variations as a function of the event back
\ jx \l\\ azimuth by direct modeling, keeping in mind that it is the-
36° - \ k\ oretically not possible to determine a unique model from
N - = observations of apparent splitting parameters without inde-
> N T pendent constraints [e.d¢dartog and Schwartz2001].
236° 238° 240° 242° 244° [20] Thanks to the large number of higjuality mea-

surements and the clear back azimuthal variationsafd
we decided to search for the four best model parameters
fower layer,dt lower layer, upper layer, andit upper

Figure 3. (a) Individual splitting measurements plotted

each station; the azimuth of each segment represents
direction of the fast split shear wave and the length of the sgg- : : :
ment the delay time. Black dot represents station whi er) using the approach described fiyntaine et al

\ J 07]. Following the scheme described 8itver and
yielded no splitting measurement. (b) Null measureme SV ge[1994] and for a dominant signal frequency of

observed at each station; directions of each segment represen Byt :
the back azimuth of the events that produced nulls. Black deg%iati)’nvﬁoioerggﬁtﬁéggrarﬂggg%tys\f)alllrtgi?]% ?nag;;z;ggr al
are stations where no nulls were observed. 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
and 1.77 s, respectively. Such an averaging has been pgfween the observations and the theoretical apparent var-
formed at every station where no coherent back azimuti@|ons of the anisotropic parameters allows one to sort the
variation of and dt was observed; these values arfodels and to find the best fitting solutions characterized by
reported in Table 2. Interestingly, all the stations charape |argest fitting parametd®; (adjusted standard misfit
terized by a weak scatter in the splitting parameters give fagjyction) Walker et al. 2005; Fontaine et al. 2007].
polarization directions ranging from NOGO°E teV and  [51] Figures 4c and 4d present the observed splitting
delay times in the range 1.0 to 2.0 s, with an average closgiameters together with the best tager model com-
1.5 s. All these stations are within and to the east of tifted for station BKS. This best fitting model is character-
Great Valley, and they define a zone in the Sierra whgs@q by an upper layer; = 30°E anddt,; = 0.6 s and a
splitting parameters values seem homogeljeous. lower layer , = 78°E anddt, = 1.6 s. This particular
[17] Station BKS is close_ to the SAF and is representatiygodel slightly differs from the one proposed ®yalaybey
of the western stations. Figures 4c and 4d present the clga Savage[1994] but falls within its uncertainties. It
and strong back azimuthal variations ofin the range should be better constrained by the almost 15 years of
60°E to 10°E and ofdt in the range 0.8 to 3.2 s. Theseypplementary recordings. The thayer models were cal-
back azimuthal variations are clearly not random but we{jated for each station where consistent azimuthal varia-
organized. Because of the large number of data, we obigihs where detected. In order to ensure that this
well constrained back azimuthal variations of the anisotropﬂ‘ethodobgy is not too influenced by the quality of the
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Figure 4. Individual splitting parameter values, (i) with respect to event back azimuths. (a) Fast direc-
tions (in degrees) and (b) delay timatgin 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: ; = 30°E,dt; = 0.6 s; , = 78°E,dt, = 1.6 s. Errors bars correspond to the 95% con-
fidence region.

splitting measurements, we systematically search for thesrage splitting parameters for the stations with no back
best fitting twolayer model by using (1) all the splittingazimuthal variations, i.e., those underlain by a single
data, (2) only the good and fair splitting measurements, antsotropic layer and the best thayer models found at the
(3) only good splitting measurements. Such an approasther stations. The black dots represent stations without
allows us to only keep models that ha@,j > 0.5, which enough available data and where no reasonable average or
indicates that at least 50% of the anisotropic signal candmuble layer model could be performed without including
explained by two layers of anisotropy. strong bias. These are mostly USArray stations that provided
[22] Figure 5 presents the results determined in this studgly 2 years of data and often produced a limited number of
at the stations where twlayer models provide a better sowell constrained splitting measurements.
lution than a single layer (see Table 3). These two mapf4 The map in Figure 6 shows a clear homogeneity of
clearly show that the stations requiring two anisotropic layere fast polarization directions and delay times for most of
to explain the back azimuthal variations of the anisotroptite stations at which we did not find evidence of two
parameters are clearly located close to the SAF systemaisotropic layers. We observe averagalues in the range
observed byDzalaybey and Savad#995] andHartog and NOG60°E to 90° and averagi close to 1.5 s. Interestingly,
Schwartz[2001]. Our direct modeling concludes that théhe E-W trending anisotropic directions are also detected
polarization directions within the upper layers (Figure 5ah the western side of California beneath the SAF system
show a good correlation with the strike of the main faultlgr the deeper anisotropic layer, suggesting that such an
whereas the orientation of the fast azimuths within the lowamisotropic pattern could result from a single anisotropic
layers (Figure 5b) are more or lessV¥, i.e., similar to the structure and process, extending from the Pacific coast in

trend of the fast directions observed farther east. the west to the Sierras in the east. These observations are
) indeed consistent with those ©zalaybey and Savage
3.4. Synthesis [1995], Hartog and Schwartf2000, 2001], andPolet and

[23] Figure 6 presents the final map of anisotropic paranamori [2002], which evidenced the existence of a
meters for central California. It includes all the (weightedg@gional layer beneath California, but also with lasgale
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Table 2. Averaged Splitting Parameters Values for Statiorabservations of upper mantle azimuthal anisotropy from

Where No Back Azimuthal Variation Is Observed surface wave tomography [e.@ebayle et al. 2005]. On
the other hand, our findings show that the doubieer
Number of . . LI .
Latitude Longitude Measurements €Xtent is geographically limited to the neighborhood of
Station  (deg) (deg) (deg) dt (s) Averaged the SAF system, particularly in the south where results
CMB 38035 120387 85+1 18201 102 ohbta;neld gt statlonhs Iocat%d at ap?rgwaatel_y 50h klm frqm
FARB 37698 123000 68+3 1.9+0.1 19 the fault do not show evidence of back azimuthal varia-
GASB  39.655 122.716 78+18 0.9+ 0.6 1 tions of the splitting parameters and therefore do not re-
HAST  36.389 121551 82+4 1401 9 quire two layers of anisotropy. Interestingly, close to the
:"S'i'-'- gg-ggg ﬁg-%i 23 fi 1i23i+0611 1110 San Francisco Bay, the double anisotropic layer models
KCC 37324 119319 83+2 15401 74 seem to extgnd to a wider zone (a}bout 100 km from the
LAVA 38755 120.739 80+3 1.1+0.1 11 SAF in a strict sensg), corresponding more or less to the
MIN 40.346 121.607 498 13204 3 extent of active faulting at the surface.
MLAC 37.630 118836 583 1.4zx0.1 14
002C  40.177 122788 36+9 16%0.2 5
004C  40.320 121.086 68+4 1.1+0.1 11 . .
005C  39.962 120918 87+7 19%0.3 8 4. Discussion
ORV 395555 121500 76+5 1.1%0.1 34 i
POIC 30400 123938 6846 15400 3 4.1. Lateral_ Extent of the Amsotropy
PO5C  39.303 120.608 61+6 0902 6 [25] In section 3, we show that stations located on or close
RO4C 38257 120936 82+3 15£0.1 20 to the plate boundary are characterized by the presence of
Eggg gg-ggg ﬁg-%? g% * i 1‘5‘ : 8-1 g two anisotropic layers and that the upper anisotropic layer is
RO7G 38089 119047 51+3 14+o01 11 likely .rela_ted. to plate poyndary deformatlon_ (see Figure 6).
RCT 36.305 119244 81+10 20+05 1 By using individual splitting measurements instead of mean
S04C 37505 121.328 805 1.4+0.2 11 splitting values, we try in this section to provide more accu-
S05C  37.346 120.330 79+3 15501 16 rate evidence for the lateral extent of the plate boundary
S06C  37.882 119849 676 1501 ! deformation. In order to approach the question of the location
S08C  37.499 118171 70+3 15z%01 14 ; S .
SAVY 37389 121486 81+9 15+01 7 of the deformatlon at depth, and conslder!ng that the litho-
SMM 35314 119.996 678 1.3#0.1 11 sphere thickness beneath western California is close to 70 km
SUTB  39.229 121.786 81+9 11%0.3 2 [e.g., Melbourne and Helmberger2001; Li, 2007], we
1?,\?(3 3?77335()} ﬂg-;gg 3451 * g‘ i-g : 8-% %g project the splitting parameters along the seismic ray down to
UOSC 36336 120121 86+8 15402 6 th_e 70 km depth piercing point (as schematically presented_ln
VO3C  36.021 121236 86+4 13+0.1 9 Figure 7). Such an a_ppr(_)ach a_lllows us to determine the dis-
VO5C  35.867 119903 86+6 1.6+0.3 4 tanced between the piercing point of t&&Sray at that depth
VES 35.841 119.085 66+10 1202 2 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

\ a)
39°1
\_\\\ AN
\\
\\\“\ E

38°1
37°1

Upper layer
36°1 1s 1s

, , : , , , \
236° 237° 238° 239° 240° 236° 237° 238° 239° 240°

Figure 5. Anisotropic parameters of the best tlayer models obtained at stations where two layers are
required to explain th&KSsplitting: (a) upper layers and (b) lower layers.
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Table 3. Splitting Parameter Values of the Best Thayer Model§

Station Latitude (deg) Longitude (deg) up (deg) dtyp (s) low (deg) Atiow (S) Rgdj
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 16 0.5
FERN 37.153 121.812 58 1.0 76 0.8 0.81
HOPS 38.994 123.072 8 0.4 66 14 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 14 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 14 0.68
SCz 36.598 121.403 30 0.8 80 14 0.88
uo4c 36.363 120.782 60 0.8 80 1.6 0.63

aR;ﬁd,- indicates the values of the correlation coefficient obtained between the models and the observations.

close to the fault itself may recoBKSphases crossing an(Calaveras, Hayward, Greefgifaults, etc.), Figure 8c
unperturbed mantle if the ray arrives from the e&{S shows the variations of with respect to the distance to
wave 1), and alternatively, a station installed east of the S&ie closest fault (and not specifically the SAF in a strict
may record seismic rays crossing the deep structure of slease). The pattern is different in the sense that the scattered
fault itself if the event arrives from the weSiKSwave 2). values are now grouped more closely to 0 km. The average
The width of the Fresnel zone obviously imposes a limit olirve decays more quickly with distance, suggesting not
resolution for that comparison. To go below that limit, onenly that the San Andreas Fault is a source of anisotropy at
would need to apply finitédrequency techniques [e.g.,depth but that the other strilgtip faults of the system also
Favier and Chevrqt2003]. produce back azimuthal variations of the anisotropic para-

[26] Figure 8 presents the variations of splitting paraneters and hence two anisotropic layers. This implies that
meters and df measured from individual events as #hose other faults are likely lithospheric faults and not
function of distance from the SAF in a strict sense (Figuresi@stricted to the crust. This analysis provides a simple (but
and 8b) or to the closest fault within the SAF systewertainly oversimplified) view of the plate boundary that
(Figure 8c). This allows us to estimate the lateral extentawnsists of a set of faults, each extending throughout the
the anisotropy at depth related to this fault, i.e., to locate theatire lithosphere and that each of these faults is about
boundary between the region characterized by two anig@® km wide in the lithospheric mantle. At this level of
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 difare globally con-
stant and close to 1.5 s. A distance dependence is g
apparent because of uncertainties of this parameter. Th
behavior of fast directions presented in Figure 8b appears
to be rather different though: at large distance to the SAH
fault (>100 km), the black curve is in the range 80° to 90°
(consistent with the BN Sierras directions), whereas close
to the fault, the average is close to N120°E, illustrated by tHig
large scatter observed in this region and explained by the
strong back azimuthal variations related to the presence o
two anisotropic layers. Figure 8b suggests that this two
layered domain extends relatively widely, between at leas!

50 (west) and 80 km (east) from the surface trace of the
SAF. There is perhaps an asymmetry, which may possifiiy
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 SMelpourne and a6 oag"

Helmbergey 2001]. The lithosphere might thus be more
deformable there than on the western side, leading to strfaigure 6. Anisotropy map of central California presenting
and formation of anisotropy preferentially in the eastern pdfte averaged splitting measurements together with the best

[28] In order to take into account not only the deformatiofo layer models. Red bars are upper layers of thelayer
induced by the SAF itself but also the other faults that m&yodels. Black dots indicate stations where neither averaging
together accommodate the striéle deformation at depth nor two layer modeling could be performed.
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d d tion in natural peridotites, like basalt xenoliths [eRgra et

Fault trace '} -Receiver al., 2003], kimberlite nodules [e.g3en Ismail et a].2001],
= 4 orogenic peridotite bodies [e.dReselnick et al.1974], or

i ophiolite massifs [e.g.Jousselin and Mainprice1998].

n  Fresnel's zones

From a seismological point of view, analyses of the sensi-
tivity kernels suggest that th8KS waves are primarily
sensitive to anisotropy in the uppermost 300 to 400 km of
the Earth $ieminski et al.2007], i.e., in the uppermost
lithospheric and asthenospheric mantle. This is consistent
with the largescale global correlation between the anisot-
ropy patterns derived from surface waves [Dgbayle et

al., 2005] andSKSsplitting observationsWustefeld 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-
) o S _sical analyses of mantle rocks. Such discussion has to take
Figure 7. Cartoon explaining the way the individual splitinto account the geological settings (lithosphere thickness,
ting measurements are projected in Figure 8 in order|§gations, and orientations of the geologic structures).
evaluate the actual distance between the fault and the 7041 Regional E-W” Anisotropy
(i.e., the assumed bottom of the lithosphere) depth piercings;] This work presents evidence for a regional aniso-
point. Horizontal distance between the 70 km piercing poidgpic layer beneath the entire study area that is character-
of the SKSwave to the surface trace of the fault(s) is rgzeq by a NO60°E to B fast directions and by high and
presented byl. Note that for a station close to the fa8KS constant delay times around 1.5 s (see Figure 6). Consid-
waves may sample the upper mantle from each side of g that the lithosphere beneath central California is only
fault depending on the wave back azimuth. The shaded aygakm thick [e.g.Melbourne and HelmbergeR001;Li,
illustrates the width of the Fresnel zone for e&&Swave, 2007, including a crustal thickness of 25 km close to the
calculated for a dominant period of 10 s. SAF and 50 km beneath the Sierras [eMaoney and

Weaver 1989], one has to admit that the anisotropic sig-

inference, the deformation appears to be more or less is likely acquired in the sublithospheric mantle, i.e.,
symmetric across the faults, and the entire SAF syst&rithin the asthenosphere.
appears to be about 130 km wide (Figure 8c). One hagzz In the Sierras, where the crust is relatively thick, the
however, to notice that these observations do not take intdy 20 km thick mantle lid of the lithosphere is likely not
account the width of the Fresnel zone of 8Swaves at thick enough to explain the 1.5 s observed delay times in
70 km depth (close to 100 km). The proposed width of therms of lithospheric deformation alone. Petrophysical data
deformation zone associated with stritip faults in Cali- indeed suggest that the crust is able to produce maximum
fornia is therefore a minimum value. delay times in the range of 0.1 to 0.2 s per 10 km of path,

) ) i depending on the overall mineralogy, fabric strengths, and
4.2. Vertical Location and Extent of the Anisotropy orientations Barruol and Mainprice 1993b]. One could

[29] The major limitation in interpretinGKSsplitting is therefore expect a maximum of 0.5 s of crustal delay time,
that there is no direct constraint on the vertical location siill requiring at least 1.0 s supplementary splitting to be
the anisotropy. Theoretically, becauBéSwaves are gen- explained within the upper mantle. The presence of such
erated at the cormantle boundary, the splitting could bdarge amounts of anisotropic signal in the crust is, however,
acquired everywhere along its 2900 km long path to tlhwlikely since seismological measurements of the whole
Earths surface. There is, however, a large consensusstal shear wave splitting, using MolRs converted
concerning the overall isotropy of the lower mantle [e.gohases in the neighboring Basin and RamgeNamara and
Meade et al. 1995] although seismic anisotropy has bedgdwens 1993], have shown a total crustal delay time around
described in its lowermost part in the Begion for hori- 0.2 s, implying an upper mantle delay time of about 1.3 s
zontally propagating waves [e.g.Kendall and Silver, thatwould require very high intrinsic anisotropy to be located
1998] and although anisotropy may be also locally presemtthe 20 to 45 km thick lithospheric mantle lid.
beneath the transition zone in some subduction environss] Typical values of anisotropy magnitudes of upper
ments [e.g.Wookey et al.2002]. Petrophysical investiga-mantle rocks are in the range of 4% to 5% for shear waves
tion of the transition zone suggests that it may be wealdyopagating parallel to théstructural direction, i.e., normal
anisotropic due to the small intrinsic anisotropies of the the lineation within the foliation, and in the range of 2%
constituting mineral phases [e.@Jainprice et al. 2000; to 3% for waves propagating along tHestructural direc-
Mainprice et al, 2008]. The analysis of olivine slip systemsion, i.e., normal to the foliationMainprice and Silver
at upper mantle depths finally suggests that most preferi@®3; Ben Ismail and Mainpricel998; Mainprice 2000].
orientations are likely concentrated in the uppermost 300 Hraking into account that the foliation within the astheno-
of the Earth Mainprice et al, 2005], which is confirmed by sphere deformed by the overlying plate drag is expected to
the systematic presence of olivine lattfmeferred orienta- be horizontal and that theKSwaves propagate along the
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& 35 - - - - - - - Mojave Desert in southern Californi&gedjatmiko and
= 3 : : : Christensen 2000] indicate 4% to 5% of maximum
& 25¢ anisotropy for shear waves and therefore do not favor such a
8 2t hypothesis. All the arguments above converge to the con-
o 15 clusion that the lithosphere in the eastern part of California
£ 1} can hardly explain the whole anisotropic signal. This is also
%_ 0.5¢ confirmed by other geophysical observables, such as global
N o surface wave tomographic models [e[@ebayle et al.
100 2005] that show clear-&V trending fast direction beneath
the western United States at a depth between 150 (if 5%
- 180t anisotropy magnitude) and 250 km (if 3% anisotropy
Q magnitude), favoring an asthenospheric location for the
S 150} : i ;
o E-W trending anisotropic layer.
3 10l 4.2.2. San Andreas Fault System
= [35] In the SAF area, we have shown that anisotropy is
S 90 characterized by a twiayer structure. The deeper layer
S 60 clearly has the same characteristics as the regional anisot-
& ropy discussed in section 4.2.1 and is probably located in the
@ 30 asthenosphere as a 150 to 250 km thick deformed layer. This
S ; section will thus focus on the upper layer that we relate to
0,00 B0 0 50 100 150 200 250 300 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
3 180 generally smaller than 1.0 s, with an average around 0.7 s.
Q 50l Such delay times may result from a relatively thin aniso-
o tropic layer in the range 50 to 100 km thick (Figure 9),
T 120} which is consistent with the lithospheric thickness in this
= 90 | area (<70 km thick), especially to the east of the SAF [e.g.,
g Melbourne and Helmbergef001;Li, 2007], including a
‘N 60 | 25 km thick crust [e.g.Mooney and Weavefi989]. Con-
f trary to the Sierras, this region is crosscut by numerous
@ 30r vertical strikeslip faults that may have produced pervasive
L w i fia i i i E vertical foliations and horizontal lineations in the middle
-100 -50 0 50 100 150 200 and the lower crust, which is the most efficient orientation

Distance from the fault(s) (km) of the pervasive structures relative to the vertically propa-
. . - _gating SKSwaves to generate higit. In such geometry,
Figure 8. Diagram of the splitting parameter values W'tgelay times of 0.1 to 0.2 s per tens of kilometers of strained
respect to distance to the faults (as defined in Figure 7)cryst could be therefore producehfruol and Mainprice
(a) Delay times and (b) fast directions, with distance frofg3p] and may reasonably explain 0.2 to 0.4 s. Aligned
the San Andre_as Fault in a strict sense. (c) Fast _d'reCt'On%ﬁcsrocracks in the uppermost crust can also potentially
a function of distance from the closest fault within the SAkroquce anisotropy and therefore shear wave splitting.
system. However, studies at San Andreas Fault Observatory at
Depth (SAFOD) site, near Parkfield, showed from local
vertical direction, i.e., normal to the foliation, we deducgeismicity that cracknduced delays are smaller than 0.1 s
from the relatior = (dtV)/A, linking delay timedt, velocity for 15 km long raypaths [e.gLiu et al, 1997;Liu et al,
of the shear wave considered (here SKS)anisotropy 2008] and that crackduced fast polarization directions
magnitude?, and length of the anisotropic patigFigure 9), N the vicinity of the fault are trend!ng NO10°E, i.e., parallel
that the thickness of the regional anisotropic layer may d2-the maximum horizontal stress in California and thus at a
plain that the observed regional delay times must be in {gg€ angle to the fault. Although their signature is likely,
range 150 to 250 km. upper and lower crustal anisotropies are therefore too low to
[34 Obviously, the absence of stronger constraints on tR¥Plain the entire observed delay times close to the SAF but
anisotropy magnitude allows envisaging various altéf@n Possibly produce 0.2 to 0.4 s of splitting delay, i.e.,
natives. Anisotropy magnitudes smaller than 4% (0.04) approximately 50% of the observed upper layer anisotropic
will require a longer anisotropic path to explain the 1.5 s gtgnal. This is of interest in light of the debate over the last
delay time (for instance, about 300 km for 2% anisotropyf€@rs as to whether the faults are merely crustal features [e.g.,
but alternatively, stronger anisotropy should result in B{ocher et al.1994;Parsons and Hart1999].
thinner anisotropic layer. For instand®zalaybey and = [37 The upper mantle anisotropy beneath the SAF can be
Savagd1995] proposed stronger values ®fvave anisot- locally constrained by direct peridotite sampling brought up
ropy (8%) in order to explain all the splitting by lithospheri@t the Eartks surface by recent volcanisfhitus et al

anisotropy. However, studies of xenoliths of lithospherl@007] showed, by studying xenoliths sampled near the
origin sampled close to the SAFi{us et al, 2007] or in the SAF between Parkfield and San Francisco, that a rather

strong fabric (inducing 5% @ wave anisotropy) is present
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Figure 9. Thickness () of the anisotropic layer crossed 8iXSwaves with respect to anisotropy mag-
nitude @) for various delay timed). L = (dtV)/A. On the horizontal axi3,Anisotropy corresponds to
A x 100.

at lithospheric mantle depth beneath the SAF. Such anistd the uppermost lithospheric mantli et al [2009] also
ropy magnitude suggests that the missing 0.5 s of delay tinmnstrain the lateral extent of this faphrallel fast direction
can be easily acquired in a 50 km thick lithospheric manfiem the Pacific coast to the western border of the Great
(Figure 9). The lithosphere beneath the SAF systemMalley, compatible with the deformation broadness
therefore sufficient to explain the entire delay timevidenced by ouEKSmeasurements.

corresponding to the upper layer at the various layer

stations. Interestingly, in the case of a stiskip fault, both 4.3, Geodynamic Interpretation

the crustal and upper mantle Igyer WI|! add thelr effect t "3.1. SAF System Anisotropic Layer

gether and will be seen as a single anisotropic layer. In t£

crust. foliations are expected to be steeplv dipoind a 39] As mentioned in section 4.2.2, in the case of large
' p ; : Ply dipping ale strikeslip faults, the associated strain likely extends
parallel to the fault, and the lineations are expected to

; o . Sm the ductile crust down to the lithospheric mantle. The
horizontal, providing fast split shear waves parallel to e, odation of the deformation may develop pervasive
fault, whereas in the mantle, such a system should align

. . ctures such as vertical foliation and horizontal lineation
olivine a axes horizontal and parallel to the fault [e.g

. . . arallel to the fault strike. The modest scatter of the fast
Tommasi et 8.1999], also producing fast split shear Wave}(jﬁrections in the upper layer, and the good fit with the faults

parallel to the fault. Seismic waves crossing this area alongr ntations, agree with such structures. Such a sshile

vertical path should therefore see the lithospheric mantle ?Q%onic reéim?a is ideal to produce str.oﬁgs splitting

the overlying crust as a single anisotropic .Iayer. . response Tommasi et al.1999] and agrees with the fact
[28] Interestingly, independent seismological observatlowat a thin lithosphere, even with little mantle lithosphere

e e e ates pravde simiar conclisons A obsenved hre) can be suffctent o explin our observe
P Py. jons, i.e., 0.5to 1.0 s of splitting delays (see Figure 9). Those

variations ofPn waves that propagate horizontally benea ; ;
the Moho show a NWSE fast trend beneath central Westergcservatlons favor a deep extent of the SAF system, i.e,

o ; | , . ross the whole lithosphere, and thus bring important
]%?rl]'{g;n'fgh Ifggg:ﬁ'bliggg]h _}_T]?S Ssttril'ée ?r': dtizgterga('?) %ﬂk’nformation in the debate on the possible mantle extension
: n- . wdy of the San Andreas FauBifocher et al. 1994;Teyssier and

there is no EW trending anisotropic layer that affects th

: %ikoff, 1998; Parsons and Hart, 1999]. The poor vertical
upper part .Of 'the lithosphere anq ) th.at. t.he Selted esolution of theSKSwaves does not allow constraining the
anisotropy is likely concentrated in the vicinity of the faulty ;o ca of a decoupling zone at the base of the upper crust
3dee séh?w from t_hSKISspI;ttmg. AZ|mutthaI anlsotr:op%/ Bokelmann and Beroza, 2000]. Another interesting obser-

educed Trom regional surtace waves tomograpny Qs is the northward decay of the splitting delay toward
ambient noise correlatiotip et al, 2009] also clearly in-

dicates fast polarization directions correlated with the fa he Mendocino Triple Junction, which is coherent with
Ic poiarization direct Hed wi IR plate boundary related deformation, since the strain is
strike at periods of 24 s and also at periods of 12 s, in i

X . : ected to go to zero at the triple junction; the relation
cating a possible coherence of anisotropy between the crust 9 pie ] ’
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