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1 Préambule

« Et alors, les séismes on peut toujours pas les prévoir ? Mais a quoi vous servez ! »

Cette question reléve presque de la bréve de comptoir et pourtant peu de géologues et
encore moins de sismologues y ont échappé au cours de leur carriére. Alors, ne peut-on
vraiment rien dire ? Au cours des 20 derniéres années, la sismotectonique et la néotectonique
sont venues bouleverser notre savoir en matieére de failles actives et de séismes et, profitant
des progres technologiques, de nouvelles méthodes ont été inventées qui nous ont permis de
cartographier les failles, d’estimer les vitesses de glissement et de comprendre les sources
sismiques avec toujours plus de précision. A un certain niveau, cela nous permet déja de faire
beaucoup de prévisions ; par exemple, les séismes d’Izmit et Diizce en 1999 avaient été
prédits et le séisme qui se produira dans la Mer de Marmara d’ici la fin de ce siécle est prédit.
De la méme fagon, cela n’est pas forcément s’avancer beaucoup que de prédire qu’un grand
séisme se produira sur la partie sud de la faille de San Andreas dans les 100 ans a venir.
Cependant on le sent bien, ces prédictions ne sont pas suffisantes, notamment face a la
demande sociétale, car elles ne sont pas assez précises et ne permettent pas d’anticiper les
séismes a court terme. Le réve de tout un chacun serait naturellement de pouvoir disposer
d’un bulletin sismologique comme 1’on dispose d’un bulletin météorologique.

Ce qui me semble clair, c’est qu’avec les seuls outils de la sismotectonique et de la
néotectonique on ne pourra pas répondre a cette question et qu’il est nécessaire de développer
de nouvelles techniques qui nous permettent d’acquérir les données pertinentes pour
comprendre comment s’organise ’activité sismique au cours du temps et de ’espace, de
facon détaillée. Brievement il s’agit de savoir si le cycle sismique existe et, dans I’affirmative,
de savoir comment il s’organise, premier pas vers une possible prédiction a plus court terme.
La majeure partie du travail présenté dans ce mémoire est tournée vers cet objectif. D’une
part, directement aux travers d’études paléosismologiques qui nous permettent de mieux
comprendre DI’activité sismique passée de certaines failles en particulier. D’autre part, au
travers de 1’étude d’un trés grand séisme instrumental qui nous permet de mieux comprendre
les processus mis en jeu lors d’un séisme, processus dont nous n’avons forcément qu’une vue
treés partielle quand il s’agit d’étudier les séismes anciens.

Ce manuscrit est organisé en trois parties. Dans une premicre partie je fais un rapide
inventaire des principaux modéles de cycle sismique qui ont été proposés ainsi que des
principales hypothéses et conditions qui sont derriéres. Je rappelle aussi quelques
observations clefs qui ont marquées les études sur le cycle sismique et les séismes anciens. La
deuxiéme partie est directement consacrée a mes propres travaux dans cette thématique. Dans
une troisiéme partie j’indique quelques pistes que j’envisage de suivre pour prolonger ce
travail, certaines étant déja engagées et d’autres simplement a 1’état de projet.



2 Cycle sismique : modéles et données existants

2.1 De la néotectonique au cycle sismique, une transition naturelle

La fin des années 70, au sortir de 1’ébullition créée par 1’avénement nouveau de la
tectonique des plaques, est I’époque d’une compréhension nouvelle des grands systémes
tectoniques actifs, comme par exemple la Méditerranée ou 1’Asie [Tapponnier, 1977; Molnar
and Tapponnier, 1978; Garfunkel, et al, 1981]. En effet, a cette époque, avec le
développement permanent des réseaux de sismomeétres, notamment le réseau WWSSN, le
nombre de mécanismes au foyer disponibles augmente rapidement, qui permettent de
différentier les séismes suivant le type de déformation qu’ils accommodent et de les
interpréter dans un schéma cohérent de déformation a I’échelle continentale [McKenzie,
1972; Jackson and McKenzie, 1984]. Parallélement des progreés considérables sont fait dans
I’utilisation nouvelle de 1’imagerie satellitaire qui permet de ne plus se concentrer uniquement
sur un petit bout d’affleurement spécifique mais d’embrasser les structures géologiques dans
leur ensemble. Ces images, et notamment les images satellites Landsat, permettaient, grace a
cette vue d’ensemble, de percevoir la cohérence du systéme tectonique et du méme coup d’en
comprendre le fonctionnement mécanique [Tapponnier and Molnar, 1977; Armijo, et al.,
1986]. Cette appropriation de ce nouvel outil par des disciplines qui étaient elle-méme en
train de naitre, la néotectonique et la sismotectonique, était en soit une révolution et a permis
des avancées majeures. La limitation principale de ce travail était la trés grande difficulté de
dater précisément les structures Quaternaires récentes affectées par ces failles nouvellement
identifiées, afin de déterminer les taux de déformation récents. La seule possibilité était
d’utiliser, dans le cas par exemple d’un décrochement, I’age géologique des formations
décalées par les failles, ce qui ne donnait accés le plus souvent qu’a une borne inférieure du
taux de déformation, au mieux a moyen terme, le plus souvent a long terme [Quennell, 1958;
Freund, et al., 1968].

La deuxiéme révolution de la néotectonique s’est déroulée au début des années 90.
Elle concerne les progreés important en matiere de datation des formations géologiques
Quaternaires récentes. D’une part, les datations '*C furent considérablement améliorées grace
aux mesures faites avec des accélérateurs de particules et a la calibration des ages '*C [Bard,
et al., 1990]. D’autre part, les années 90 ont vu I’apparition d’autres méthodes de datation qui

utilisent les isotopes cosmogéniques '"Be, *°Al et *°Cl pour mesurer le temps d’exposition au



bombardement par des particules a d’échantillons collectés sur les surfaces que I’on souhaite
dater [Gosse and Phillips, 2001]. Ces méthodes non seulement permettent de dater des
formations ne contenant pas de restes organiques, ¢léments nécessaires pour le '*C, mais elles
permettent aussi de dépasser largement la limite des 45000 ans a 50000 ans qui est
intrinséquement liée aux datations '*C. L’application de ces méthodes de datation, associée a
une utilisation intensive de I’imagerie satellitaire, a permis, grace aussi a une meilleure
compréhension des processus de morphogenése, de déterminer le taux de glissement
Quaternaire pour de nombreuses failles actives de la planéte, notamment en Asie [Lasserre, et
al., 2002; Van Der Woerd, et al., 2002; Ritz, et al., 2003; Chevalier, et al., 2005; Meriaux, et
al., 2005], en domaine méditerranéen [Klinger, ef al., 2000a; Benedetti, et al., 2002; Daéron,
et al., 2004; Palumbo, et al., 2004] ou en Amérique du Nord [Matmon, et al., 2005; Matmon,
et al., 2006; Van der Woerd, et al., 2006].
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Figure 1 : reconstruction de la géométrie initiale du cone alluvial d’Indio. La vignette du haut
montre la géométrie actuelle, avec les branches actives de la faille de San Andreas ainsi que
les différentes surfaces de dépot qui sont identifiables. Les vignettes du bas montrent une
reconstruction possible de la surface T2 dans sa géométrie de dépdt. La datation de la surface
T2 nous a permis d’estimer une vitesse moyennée sur ~36ka de 16mm/an pour cette branche
de la faille de San Andreas. D’aprés [Van der Woerd, ef al., 2006].

La figure 1 illustre le principe d’une telle mesure dans le cas d’une faille décrochante. Elle
illustre aussi certaines difficultés qui sont associées a ce type de mesure : La géométrie de la
faille peut étre complexe et rendre impossible une reconstruction univoque de la forme initiale
de ’objet décalé. L’identification de surfaces alluviales d’age identique de part et d’autre de

la faille peut étre difficile du fait d’une érosion différente des surfaces. Enfin les stratégies




d’échantillonnage et I’interprétation méme des ages d’exposition restent encore aprement

discutés [Brown, ef al., 2005; Chevalier, et al., 2005].

Parallélement aux progres trés importants de la géochronologie, une autre fagon de
mesurer le déplacement en travers des failles s’est trés largement répandue au cours des
années 90 avec le développement de la géodésie spatiale. Deux techniques importantes ont
émergé qui sont I’interférométrie radar (I'INSAR) et les mesures GPS (Global Positioning
System). Contrairement aux taux de déformation donnés par la néotectonique, qui sont des
taux intégrés au minimum sur quelques milliers d’années, les taux de déformation mesurés
grace a ces techniques sont des taux instantanés. Jusqu’a récemment les applications INSAR
concernaient essentiellement les déformations ayant une amplitude importante sur un temps
court, typiquement les déformations co- et post-sismiques ou les subsidences rapides. Le
manque d’archive et les différents problémes liés a la perte de cohérence entre deux sceénes
avec le temps limitaient la mesure de déformation intersismique. Des résultats récents
[Burgmann, et al., 1998; Peltzer, et al., 2001; Wright, et al., 2001] montrent qu’avec
I’accumulation des données et les progrés importants réalisés dans le traitement de 1’image
une part de ces difficultés peut étre contournée, et qu’il devient possible de mesurer la
déformation intersismique sur un intervalle de temps de quelques années. Le principe du GPS
est de mesurer régulierement la géométrie d’un réseau géodésique qui se déforme, par
exemple a cause d’une faille active. La couverture spatiale est bien évidement beaucoup plus
faible qu’avec I’'INSAR mais par contre le probléme de perte de cohérence du signal entre
deux campagnes de mesure n’existe pas. Une difficulté importante de la mesure GPS est de
trouver des points qui soient stables sur de longues périodes de temps. La différence entre les
différentes campagnes de mesures permet de connaitre la déformation d’un réseau GPS avec
une trés grande précision. Tout comme pour I'INSAR la différence de temps entre les
différentes campagnes ne peut pas excéder la durée de vie de la technique, soit une dizaine
d’années a I’heure actuelle. De trés nombreuses mesures ont été effectuées au cours des 15
derni¢res années et des vitesses instantanées de déformation ont été déterminées pour de
nombreuses structures tectoniques actives [Bennett, et al, 1996; Vernant, et al, 2004;
Socquet, et al., 2006]. La figure 2 montre un profil typique de déplacement en travers d’une

faille entre deux campagnes de mesures GPS espacées de Sans.
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Figure 2 : mesures GPS en travers de la faille du Levant. Les données de campagne
permettent de retrouver une courbe en arctangente typique d’une faille en phase de
chargement intersismique dans un milieu élastique. D’apres [Lebeon, ef al., 2006]

La multiplication des mesures de vitesse de déformation en travers des failles, dans
des contextes géologiques variés et sur des échelles de temps trés différentes, a rapidement
posé de nouvelles questions. En effet, il est apparu que les vitesses mesurées par différentes
méthodes au travers de mémes structures pouvaient étre tres différentes, comme par exemple
le long de la faille de I’Altyn Tag ou la vitesse déterminée a partir de mesures
géomorphologiques est de ~17.8 mm/an alors que la vitesse mesurée a partir de données GPS
est de ~9 mm/an [Bendick, et al., 2000; Meriaux, et al., 2005]. Probablement a cause d’un
aspect instrumental faussement rassurant, les mesures GPS ont largement bénéficié d’un a
priori favorable face aux mesures néotectoniques, sous le prétexte que I’analyse géologique
d’un site impliquerait de 1’opérateur une part plus importante de subjectivité que le traitement
de données GPS. Quiconque s’est déja essayé a la mise en place d’un réseau GPS, aux
mesures proprement dites, puis a leur analyse détaillée sait que cette vision est en grande
partie inexacte. La mesure et I’interprétation de données GPS, comme pour toutes autres
données, comprend sa part de « bricolage » et de subjectivité dans le choix des stratégies de

mesure puis de calcul des résultats.



Malgré tout, devant la persistance insolente de variations importantes entre les vitesses
mesurées par différentes méthodes pour les mémes sites, 1’idée a fait son chemin que cette
différence pourrait étre réelle et significative [Chery and Vernant, 2006] + Perfettini et
Avouac. Il est en fait possible qu’il y ait 1a un message sur le fonctionnement des failles a
moyen et long terme et la facon dont la déformation est accommodée au cours du cycle
sismique. Dans la perspective de pouvoir un jour prédire les séismes, les phases transitoires
pré-sismiques sont de premiére importance et essayer de décrypter ce message est un objectif

de premier ordre pour la communauté des sciences de la Terre.

Pour pouvoir avancer sur cette question il est nécessaire de mieux comprendre ce que
représente la notion de cycle sismique. En effet, cette notion est souvent utilisée dans des
contextes tres différents et pour des échelles de temps et d’espace variées. Si ’on veut
pouvoir comprendre comment s’organise 1’activité sismique au sein d’un systéme tectonique,
il est nécessaire de hiérarchiser les structures afin de pouvoir emboiter les échelles.

Le segment de faille peut étre compris comme I’¢lément de base de cette hiérarchie. 11
est donc nécessaire de bien comprendre quel est son role dans le fonctionnement de la faille ;
D’une part, il s’agit d’estimer jusqu’a quel point la déformation co-sismique est localisée sur
le segment, et éventuellement si une part de déformation asismique y est aussi accommodée.
D’autre part, il est important d’interroger la maniere dont les séismes se répétent, ou non, sur
un segment en particulier. En fait il est essentiel de bien identifier la relation structurelle qui
le lie avec la faille lithosphérique plus profonde dont il est I’'image en surface.

Au niveau supérieur, on retrouve la faille, constituée par un ensemble de segments.
Parmi les points clefs que 1’on peut identifier si 1’on s’intéresse aux séismes, et plus
généralement au cycle sismique, il y a la géométrie dans laquelle s’enchainent les segments
pour former une faille. Savoir jusqu’a quel point cette géométrie a un sens, sur quelles
¢chelles de temps elle peut étre considérée comme stable et comment elle peut influer sur le
déclenchement, la propagation et 1’arrét d’une rupture sismique sont autant de questions
critiques pour la compréhension de I’histoire sismique de la faille [King and Nabelek, 1985;
Sibson, 1985; Wesnousky, 2006]. Par ailleurs, parce que c’est justement cette histoire
sismique de la faille qui va nous intéresser pour essayer de comprendre le cycle sismique, il
est important d’accumuler le plus d’information possible sur I’histoire sismologique présente
et passée de la faille dans son ensemble. Clairement, si une faille est constituée de segments,
il est trés probable que ces segments interagissent au cours du temps pour former une

séquence sismique qui accommode la déformation en champs lointain appliquée le long de



I’ensemble de la faille [Stein, et al, 1997]. Cette échelle est typiquement 1’échelle qui
intéressera la communauté travaillant sur les problémes liés au risque sismique.

Enfin une faille est rarement unique sur une terre infinie et homogéne. Elle fait
généralement partie d’un systéme tectonique plus ou moins complexe, comme par exemple
I’East California Shear Zone ou le Tibet. A cette échelle, certaines failles se propagent et
d’autres sont abandonnées ; la question de 1’échelle de temps pertinente se pose a nouveau.
Par ailleurs, parce que le systéme tectonique est formé par un ensemble de failles qui
interagissent, le taux de déformation de chaque structure individuelle n’est pas indépendant,
en tous cas pas a toutes les échelles de temps, de ce qui se passe dans le reste du systéme.
Pour la méme raison, on peut penser qu’il existe une certaine organisation de I’activité
sismique au sein du systéme. Il ne s’agit donc plus de collecter seulement les informations les
plus précises quant a I’histoire sismique d’une faille particuliére mais plutot 1’information
concernant chaque faille formant le systéme. Il n’y a qu’en passant par cette étape trés longue
et ardue que l’on pourra espérer, peut-étre, avoir une vue globale du fonctionnement

mécanique d’un systéme tectonique.

Au cours de mon travail, j’ai largement utilisé certaines des techniques de la
néotectonique décrites précédemment, notamment au Proche-Orient, le long de la faille du
Levant [Klinger, et al., 2000a; Klinger, et al., 2003a; Lebeon, et al., 2006], et de fagon plus
ponctuelle le long de la faille de San Andreas, [Van der Woerd, ef al., 2006]. Une partie du
travail de thése de Maryline Lebéon (2004-2007) repose d’ailleurs sur I’analyse conjointe de
données géologiques et géodésiques pour un site donné. Ce n’est cependant pas 1’objet
particulier de ce mémoire et ces travaux ne sont donc pas décrits plus avant ici. La suite de ce
mémoire est plus spécifiquement consacrée a des études récentes concernant le cycle sismique

et la segmentation des failles.

2.2 Cycle sismique, de nombreux modéles

Depuis que I’on observe des séismes, un des objectifs est la prédiction. Si la
communauté scientifique n’a pas encore atteint ce but, et rien ne permet aujourd’hui de
garantir qu’elle y arrivera un jour, elle n’a de cesse d’essayer. Dans ce cadre, plusieurs
modeles conceptuels de cycle sismique ont été développés que je vais rappeler briévement

dans les paragraphes qui suivent. Comme dans toute discipline, la validation des mod¢les
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passe par la confrontation avec des données réelles. Dans le cas des séismes, comme je vais le

montrer, cela n’est pas facile car les données sont encore (trop) rares.

Les modeles de cycle sismique ne peuvent pas tous étre comparés les uns aux autres.
En fait on peut distinguer deux classes de modéles : d’une part les modeles qui considérent la
faille comme une entit¢é mécanique gouvernée par les contraintes dans la croiite, dont on
regarde essentiellement le comportement au cours du temps et éventuellement I’interaction
avec les failles voisines, sans vraiment se préoccuper du détail du glissement le long de la
faille. D’autre part, les modeles qui, au contraire, regardent plus en détail ce qui se passe le
long de la faille, et plus précisément le long des segments de cette faille, quand des séismes
successifs se produisent. Les données pour contraindre ces modéles ne sont donc pas tout a
fait les mémes ; dans le premier cas I’important est surtout de disposer de longues séries
temporelles, les dates des séismes. Dans le second cas, en plus de 1’aspect temporel, il est non
seulement crucial d’avoir une vision la plus précise possible de la distribution de glissement et
de la taille des séismes anciens, mais aussi une information détaillée quant a la géométrie de

la rupture.

2.2.1 Le modéle périodique et ses variations

La figure 3 montre le modele le plus simple auquel on puisse penser en terme de
comportement mécanique, le modeéle purement périodique, ainsi que deux variations a partir
de ce modele, le modele prédictible en temps et le modele prédictible en déplacement

[Shimazaki and Nakata, 1980].

Cum.
Coseismic

Time

Figure 3 : mode¢les de cycle sismique (A) purement périodique, (B) prédictible en temps et
(C) prédictible en déplacement. D’apres [Scholz, 1990]
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Le modéle purement périodique postule que la crotite terrestre, dans des conditions
normales, se déforme ¢€lastiquement quand elle est soumise a des contraintes extérieures, par
exemple celles résultant du mouvement a grande échelle des plaques tectoniques. La
déformation élastique de la crofite est cependant limitée et au-dela d’un certain seuil la crolte
atteint une limite maximale de chargement et rompt, relachant au cours d’un séisme tout ou
une partie de la contrainte accumulée. Dans le cadre du modéle périodique, la chute de
contrainte associée aux grands séismes est constante, et donc on peut déterminer un niveau
inférieur de contrainte dans lequel se retrouve la crolte terrestre juste aprés un séisme. Une
fois définie la limite supérieure et inférieure des variations du niveau de contrainte au niveau
de la faille, en faisant 1’hypothése que le taux de chargement en contrainte du systéme
tectonique est constant a I’échelle de temps qui nous intéresse (c’est-a-dire que le mouvement
des plaques varie peu, ou pas du tout, pendant la période d’observation), il est alors possible
de prédire le temps de récurrence des grands séismes sur la faille. Il apparait clairement
qu’avec un tel modele on génére toujours des séismes de la méme magnitude. Sauf a
considérer que les propriétés de la croiite varient grandement suivant le segment de faille que
I’on considére a I’intérieur d’un méme systéme tectonique, ce qui semble peu probable, il est
donc difficile de générer une sismicité qui respecterait une distribution de Gutenberg-Richter
avec un tel modele. Il y a donc 1a une contradiction flagrante entre modele et observations.

Le modele prédictible en temps correspond a une variation du modéle précédent. Dans
ce cas, on ne fixe qu’une borne supérieure qui est la contrainte maximale que peut supporter
la crotte élastique avant de rompre. Aucune hypothése n’est faite sur la chute de contrainte
associée au séisme. Par ailleurs, comme précédemment on considére que le taux de
chargement du systéme tectonique est constant au cours du temps. Dans ce cas, si I’on connait
le déplacement associé au dernier s€isme, on peut alors prédire combien de temps il est
nécessaire d’attendre avant que le tremblement de terre suivant ne se produise.

Le modéle prédictible en déplacement, a I’inverse, utilise la borne inférieure qui
correspond au niveau inférieur acceptable pour la contrainte sur la faille. Dans ce cas, chaque
séisme a pour effet de redescendre le niveau de contrainte sur la faille a ce niveau plancher.
Comme précédemment, en utilisant I’hypothése d’un taux de chargement élastique constant,
lié aux conditions aux limites lointaines, on peut alors prédire I’ampleur du déplacement
attendu lors du prochain séisme en fonction du temps qui s’est écoulé depuis le précédent.

Contrairement au modele purement périodique, les modéles prédictibles en temps ou

en déplacement permettent de générer une large gamme de magnitude qui respecte la
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distribution de Gutenberg-Richter, classiquement observée pour les grands systémes
tectoniques.

Ces trois modéles reposent sur une hypothése forte qui n’est cependant que rarement
explicitée, a savoir que le chargement en contrainte de la faille est constant au cours du temps.
Si tel n’est pas le cas, aucun de ces 3 modeles ne fonctionne. La véracit¢ d’une telle
hypothése reste a démontrer. Il est possible que loin des frontiéres de plaque la vitesse des
plaques tectoniques soit constante sur de longues périodes de temps. Mais la différence entre
les vitesses mesurées a différentes échelles de temps au niveau des failles elles-mémes
pourrait bien nous indiquer qu’au niveau des failles cela n’est pas vrai, et que la vitesse peut
changer au cours du cycle sismique [Perfettini, ef al., 2005]. Continuer a mesurer ces vitesses,
a toutes les échelles de temps, est donc crucial car non seulement cela nous renseignera sur le
déroulement du cycle sismique en général mais cela pourrait aussi nous permettre de savoir
ou nous nous positionnons dans le cycle sismique, pour une faille donnée, ce qui est de
premiere importance en terme de prévision des séismes.

Existe-t-il des données qui puissent étre confrontées a ces modeles ? La répétition de
plusieurs séismes sur une méme faille au cours de la période dite instrumentale (~1 siécle), si
I’on ne considére que les séismes d’une taille significative, magnitude = ~6, reste
exceptionnelle. Le meilleur exemple connu a ce jour reste I’exemple de la série de séismes qui
se sont produits a Parkfield, le long de la faille de San Andréas (Figure 4).

Sur ce site 6 séismes se sont produits entre 1857 et 1966, avec un temps de récurrence
de ~22ans. La magnitude de ces différents séismes €tait comparable, autour de 6. Cette série a
¢té présentée comme 1’exemple type prouvant qu'un modele prédictible en temps pouvait
fonctionner [Bakun and Lindh, 1985]. Le 7°™ séisme, prédit pour 1988 = 5ans, ne s’est
produit que bien plus tard, en 2004, remettant en cause la validité de ce mod¢ele [Murray and
Segall, 2002]. 1l est intéressant de noter que bien que ce type de modele ait failli face aux
observations, il reste encore de nos jours a la base de nombreux modeles probabilistes d’aléa
sismique pour des zones ou le risque sismique est trés grand, comme par exemple la
Californie [Working Group for California Earthquake Probabilities, 1995; Cramer, et al.,
20001].
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Figure 4 : la série des séismes de Parkfield constitue I'une des plus belles séquences
sismiques connue a ce jour. Le dernier séisme qui s’est produit en 2004 (pas représenté sur
cette figure) vient cependant contredire 1’hypothése que ce systéme puisse étre simplement
prédictible en temps. D’aprés [Bakun and Lindh, 1985]
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2.2.2 sismique et géométrie de la faille

Une deuxiéme classe de modeéle aborde le probléme du cycle sismique différemment.
Cette fois-ci il ne s’agit plus de considérer la faille comme un objet ponctuel cassant plus ou
moins régulierement en fonction de la contrainte qui est appliquée aux limites du systéme,
mais de considérer ce qui se passe en chaque point le long de la faille. C’est une approche
plus locale dont I’intérét est évident en ce qui concerne 1’évaluation du risque sismique en un
point donné. La figure 5 illustre les 3 principaux modéles que 1’on peut regrouper dans cette

catégorie.
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Figure S : distribution du glissement le long d’un faille pour des séismes successifs dans le
cas (A) ou le glissement est purement aléatoire lors de chaque séisme, dans le cas (B) d’un
modele de glissement caractéristique et dans le cas (C) d’un modéle de séisme caractéristique.
D’aprés [Sieh, 1978b; Schwartz and Coppersmith, 1984]

Le premier modele est un modele complétement aléatoire. Dans une certaine mesure
ce modele n’est pas typique de cette catégorie et pourrait aussi étre rattaché aux modéles
décrits précédemment. Nous 1’incluons dans cette catégorie car la fagon dont on le décrit ici
permet une comparaison directe avec les autres modeles. Dans ce modele, des séismes de
toutes magnitudes se produisent le long de la faille (on entend ici pour faille un ensemble de

plusieurs segments, par exemple la faille Nord Anatolienne ou la faille de San Andréas), qui
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affectent différentes sections de la faille. Le déplacement co-sismique en un point particulier
de la rupture, ainsi que I’extension latérale de la rupture, sont aléatoires. Les seules limites
imposées a un tel modele sont les grandes lois d’échelle liant longueur de rupture, dislocation
et moment sismique associ¢ [Wells and Coppersmith, 1994]. Un tel mode¢le, s’il sonne le glas
de toute cohérence interne dans le fonctionnement du systéme tectonique, ne peut cependant
pas étre rejeté, du moins pour le moment, car il peut reproduire deux observations
importantes, a savoir une distribution de sismicité conforme a la loi de Gutenberg-Richter, et
un taux de glissement qui, en moyenne, est constant tout au long de la faille. Seul un plus
grand nombre de données concernant la distribution temporelle des séismes sur les failles
pourrait permettre de tester réellement ce modele.

Le deuxiéme modéle est appelé modele de séisme caractéristique. Présenté pour la
premicre fois en 1981 puis repris et développé en 1984, il est construit a partir d’observations
faites sur les failles normales du front des Wasatch, a I’est du Basin and Range dans 1’ouest
des Etats-Unis [Schwartz and Coppersmith, 1984]. Utilisant des données collectées dans des
tranchées paléosismologiques creusées en travers de plusieurs segments de failles normales
qui forment le front des Wasatch, [Schwartz and Coppersmith, 1984] ont montré que les
ruptures historiques, et préhistoriques, étaient identiques d’un séisme a ’autre : chaque partie
de la faille rompait toujours de la méme fagon, lors d’un séisme de magnitude prévisible, en
provoquant un glissement prévisible. La question de la récurrence temporelle n’est pas
réellement abordée dans ce modele. Naturellement, du point de vue de 1’estimation du risque
sismique, ce modele est trés intéressant car il permet de contraindre des paramétres importants
de la rupture, notamment ’amplitude de la dislocation co-sismique attendue en un point
donné. Ce mod¢le se heurte cependant a deux difficultés : d’une part un tel modele ne permet
pas de retrouver une distribution de sismicité conforme a la loi de Gutenberg-Richter. Ce
point est évoqué des les premicres lignes du papier présentant le modele de séisme
caractéristique et les auteurs montrent que si I’on extrapole brutalement le nombre de séismes
de faible magnitude vers les grandes magnitudes, on sous-estime grandement le nombre de
séismes de grandes magnitudes par rapport a ce qui est observé dans les tranchées, sous-
estimant par 1a méme le risque associé [Schwartz and Coppersmith, 1984]. La difficulté ici est
de savoir comment I’on définit la zone sur laquelle on établit la distribution de sismicité, la
relation de Gutenberg-Richter étant censée s’appliquer sur un systéme tectonique alors que le
modele de séisme caractéristique ne concerne qu’une portion de faille donnée. L’autre
difficulté, de taille, de ce modele est qu’il implique que le taux de déformation le long de la

faille ne soit pas constant. Il est clair sur la figure 5 qu’au cours du temps certaines régions
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vont accumuler plus de déplacement que d’autres, ce qui ne semble pas viable a I’échelle des
temps géologiques. Les auteurs du modéle, conscients de cette difficulté, proposent que la
variabilité du taux de déformation ne soit qu’apparente et qu’elle doive étre directement reliée
a la complexité de la zone de faille : La ou la faille se complexifie, le taux de déformation
pour une branche donnée de la faille décroit en proportion de la quantité de déformation
accommodée par les structures secondaires. Cette vision est clairement inspirée par les
travaux sur les failles normales du front des Wasatch. En effet, le long du front, comme
souvent dans les contextes de failles normales, les segments de faille sont discontinus et les
terminaisons des différents segments peuvent dédoubler localement la faille, ce qui
permettrait éventuellement un taux de déformation uniforme.

De facon indépendante, et a peu prés en méme temps qu’était développé le modéle de
séisme caractéristique, a été proposé un modele dit « modele de glissement caractéristique »
[Sieh, 1981]. Sous un vocable qui peut paraitre semblable au premier abord, ce modéle est en
fait fondamentalement différent. Alors que le modele de s€isme caractéristique est construit a
partir d’observations faites le long de failles normales, ce modele-ci s’appuie essentiellement
sur des observations faites le long de la faille de San Andréas, en contexte décrochant. Dans
ce modele, I’idée de segments caractéristiques n’existe pas, peut étre en partie parce que cette
segmentation est moins évidente sur le terrain le long de la faille de San Andréas que le long
des grandes facettes triangulaires du front des Wasatch. L’observation qui domine ici est le
fait que localement la dislocation co-sismique est similaire d’un sé¢isme a 1’autre. L’ existence
de segments implique en revanche que ces segments peuvent s’associer de fagon différente
lors de séismes successifs, provocant des événements de magnitudes différentes. Parce que la
géométrie de la rupture n’est pas figée, il est tout a fait possible dans un tel modele d’avoir
des zones avec des glissements co-sismiques différents le long d’une méme rupture, la
différence de glissement entre les zones étant compensée par un nombre de séismes plus
important dans les zones ou le glissement par séisme est plus faible. Ce modele permet donc
non seulement de retrouver une distribution de sismicité qui est conforme a la distribution de
Gutenberg-Richter, mais aussi d’obtenir un taux moyen de déformation uniforme le long de la

faille (figure 5).

Comme on le voit, différents modéles de cycle sismique existent. Se font-ils
concurrence pour autant ? Cela n’est pas évident. Ces modeles ont généralement été établis
dans des contextes tectoniques particuliers dont ils gardent la marque de fabrique. L’existence

méme d’un seul modeéle qui permettrait d’expliquer I’ensemble des observations pour toutes
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les failles n’a d’ailleurs pas forcément de raison d’étre. Bien au contraire, il est probable
qu’une zone de subduction ne fonctionne pas comme une zone de cisaillement continentale.
Les géométries de ruptures sont différentes, les interactions entre segments de faille aussi,
pourquoi donc le fonctionnement d’ensemble devrait-il étre identique ?

La problématique actuelle réside essentiellement dans la capacité a tester ces différents
modeles. En effet, ce n’est pas de modeles dont nous manquons a I’heure actuelle mais de
données réellement discriminantes. D’autre part, le pas entre la collecte des données et leur
intégration dans des modéles de cycle sismique est souvent difficile a franchir et chacun, le

plus souvent, préfére rester cantonné dans sa propre spécialité.

2.3 Cycle sismique, de trop rares données

Comme cela a déja été mentionné auparavant, les données disponibles pour tester et
calibrer les modéles de cycle sismique sont rares. Quelques pistes ont cependant été
explorées, souvent de fagon opportuniste, qui sont brievement rappelées dans les paragraphes

qui suivent.

2.3.1 Données instrumentales

Les données instrumentales disponibles sont trés peu nombreuses. En effet, il existe
extrémement peu de failles pour lesquelles on dispose d’un jeu de données bien documenté
décrivant plusieurs séismes successifs sur la méme faille. De plus, méme pour ce petit jeu de
données, une partie importante correspond a des séismes qui se produisent en zone de
subduction, ou la déformation ne peut étre mesurée que de facon indirecte. Les zones de
Parkfield et d’Imperial Valley, le long de la faille de San Andréas, sont probablement les
seules zones continentales pour lesquelles il existe des données sismologiques pour au moins
deux séismes successifs. Nous rappelons ici brievement I’observation clef que constitue la
séquence sismique d’Impérial Valley, la séquence de Parkfield ayant déja été décrite
précédemment.

Le segment de faille d’Impérial Valley correspond a ’extrémité sud de la partie
californienne de la faille de San Andréas, a la frontiére mexicaine. Deux séismes se sont
produits sur ce segment, en 1940 et en 1979, de magnitude respective 7,1 et 6,6, qui ont en

partie rompu la méme zone de faille. Ces deux séismes, accompagnés de ruptures de surface,
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ont ¢ét¢ documentés rapidement apres les séismes, ce qui permit de construire des courbes de
glissement précises pour chacun des séismes. Ceci est en soit remarquable car ce n’est
malheureusement qu’assez récemment que la communauté des sciences de la terre a
pleinement réalisé I’importance de ce type de relevé. La figure 6 montre les deux distributions
de glissements. Ce qu’il faut remarquer ici, au-dela de la différence de longueur des ruptures,

c’est la similitude des distributions de glissement pour la partie commune aux deux ruptures.
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Figure 6 : distribution du déplacement en fonction de la distance le long de la faille pour les
séismes de 1940 et 1979 le long d’Imperial Fault. Sur la section qui a rompu lors des deux
séismes, la similitude des distributions de glissement est frappante. D’aprés [Ward, 1997]

De fagon évidente, la partie nord de la faille, qui a rompu en 1940 et en 1979, a rompu
exactement de la méme fagon les deux fois. Si I’on interpréte cette observation a ’aune du
modele de glissement caractéristique (Fig. 7), on peut alors suggérer que cette partie de la
faille est constituée de deux segments qui rompent ensemble de temps a autre. La partie nord
ayant un glissement co-sismique plus faible, elle glisse aussi de fagon additionnelle,
indépendamment du segment sud, ce qui permet sur le long terme de combler le déficit de
glissement de cette partie de la faille. La figure 7 montre une mod¢lisation de ce
comportement avec un catalogue de sismicité synthétique de 2000 ans qui reproduit ce

schéma de fonctionnement [Ward, 1997].
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Figure 7 : schématisation de la séquence sismique d’Imperial Valley d’apres [Sieh, 1996] et
catalogue synthétique reproduisant les caractéristiques de cette séquence, d’aprés [Ward,
1997].

2.3.2 Données sismologiques historiques

Les données sismologiques historiques sont difficiles a utiliser pour plusieurs raisons.

D’une part, les régions du monde ou 1’on conserve des documents historiques assez
anciens pour que cela soit compatible avec le temps de retour des sé€ismes sont rares.
L’exemple caricatural d’une telle difficulté est la Californie, pour laquelle les temps de retour
des grands séismes sont évalués a ~250 a 300 ans, donc assez courts, mais pour laquelle on ne
possede pas réellement de documents plus vieux que ~150ans. De fagon intéressante, mais qui
reste anecdotique, une corrélation a pu étre établie entre des récits oraux d’amérindiens de la
cote nord-ouest et ’occurrence de séismes dans la zone des Cascades (C. Goldfinger, com.
pers.). Les zones les plus favorables pour ce qui est de I’exploitation des données historiques
sont le bassin méditerranéen au sens large et une partie de 1’Asie, notamment la Chine et le
Japon.

D’autre part, la nature méme de ces données complique leur interprétation. En effet,
les textes historiques qui mentionnent des séismes ne le font quasiment jamais dans une
perspective d’étude scientifique mais plutdt en décrivant les effets secondaires des séismes,
qui touchent plus directement la vie quotidienne (nombre de victimes, destructions, trouble de
I’ordre public...). Dans certains cas, les documents peuvent contenir des descriptifs détaillés

de destructions qui permettent de reconstruire a posteriori des cartes d’isoséistes comme pour
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les séismes historiques en Turquie ou en Perse [Ambraseys and Finkel, 1987; Ambraseys, et
al., 1994]. Plus rarement, ils permettent d’identifier des ruptures co-sismiques comme dans le
cas du séisme de Calabre en 1783 [Dolomieu, 1784]. Malheureusement, ce type de donnée
reste souvent sujet a caution et de nombreux désaccords subsistent entre les différents auteurs
sur la traduction et I’interprétation des textes anciens pour un méme événement, limitant par
la méme leur utilisation.

Dans tous les cas, méme si le bassin méditerranéen n’est pas équivalent a la cote ouest
américaine, les possibilités de retour dans le temps restent limitées. La figure 8§ montre les
limites de I’exercice sur un exemple au Proche-Orient. Dans ce cas grace aux nombreux
textes historiques disponibles, qui couvrent environ 2000ans, nous avons pu compléter les
données paléosismologiques que nous avions acquises dans le bassin de Yammotneh pour
associer de fagon univoque les différents séismes historiques aux différentes failles. Les
données historiques ont notamment été cruciales pour localiser le séisme d’AD551 sur les
chevauchements localisés en mer, au large de Beyrouth [Elias, ef al., accepted]. Par contre,
¢tant donné les temps de retour longs de ces séismes, ~1000ans sur la faille de Yammotneh
[Daéron, et al., in-press], les données historiques ne permettent que trés difficilement de

remonter au dela de la derniére séquence sismique.
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Figure 8 : sismicité historique de la faille du Levant au niveau du coude libanais. Un travail
sur les textes historiques décrivant les dégats occasionnés par les différents séismes, associé a
des études géomorphologiques et paléosismologiques détaillées, permet d’assigner sans
ambiguité une faille source a chacun des grands séismes historiques connus dans la région.
D’aprés [Daéron, et al., 2005] et [Elias, ef al., accepted].

2.3.3 Données géomorphologiques et paléosismologiques

Dans certaines conditions, une observation fine des formes géologiques Quaternaires
et des dépdts qui y sont associés permet de retrouver les cicatrices laissées par des séismes
anciens. Utiliser ces indices pour ¢tablir la chronologie de ces séismes passés est
probablement I"'une des méthodes les plus efficaces a ce jour pour tester les différents modeles
de cycle sismique car c’est la seule fagon d’obtenir de relativement longues séries

temporelles, avec dans quelques cas une estimation du déplacement associé a chaque

22




événement. Ces études sont généralement regroupées sous le vocable de géomorphologie et
paléosismologie. Laissant la paléosismologie proprement dite de coté, car elle est plus
largement abordée dans la seconde partie de ce mémoire, je décrirai rapidement ci-dessous
trois observations, une en domaine continental et deux en domaine marin mer, faites ces
derniéres années qui me semblent significatives, tant en regard de la technique, que de notre
compréhension des processus liés au cycle sismique.

En domaine continental, le séisme de Superstition Hill (Mw6.6, 1987), Californie, est
probablement I’un des premiers exemples ou il a été possible d’établir un lien clair entre la
derniére rupture co-sismique et des déplacements plus anciens (figure 9). Lors de la
cartographie de la rupture faite sur le terrain, les observateurs ont remarqué que non
seulement il était possible de mesurer le décalage horizontal di au dernier séisme, mais qu’en
plus il était possible de mesurer des décalages cumulés plus grands. En ordonnant 1’ensemble
des mesures, il est apparu que les valeurs de décalage cumulé correspondaient a des multiples
de la valeur unitaire mesurée a 1’occasion du dernier séisme [Lindvall, et al., 1989], montrant
que localement la dislocation co-sismique se répete d’un séisme a I’autre, comme cela est
proposé dans le modéle de glissement caractéristique [Sieh, 1981, 1996]. Bien que ce type
d’observation ne soit pas totalement unique [Klinger, et al., 2000b; Kondo, et al., 2005; Li, et
al., 2005], c’est la premicre fois que I’on dispose réellement d’une rupture « fraiche »
permettant de calibrer I’ensemble des observations, avec un nombre d’observations important

tant en ce qui concerne la derniére rupture que les ruptures passées..
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Figure 9 : mesures des déplacements dus au séisme de Superstition Hill, en 1987. La mesure
de décalages cumulés montre que les séismes précédents avaient une distribution de
glissement semblable au séisme de 1987. D’apres [Lindvall, et al., 1989]
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En domaine marin, les zones de subduction sont intéressantes quand on s’intéresse au
cycle sismique car les vitesses de glissement peuvent étre trés rapides (jusqu’a 8 cm/an) avec
des temps de récurrence plus courts, permettant de fait d’avoir des séries temporelles de
séisme plus longues. Par contre, les zones de subduction, du point de vue de la déformation
co-sismique, sont particulierement difficiles a étudier car une grande partie de la zone ou se
déroule la déformation se trouve sous l’eau. Autant 1’utilisation de méthodes géodésiques
(radar et GPS) permettent en partie de circonvenir ce probléme pour ce qui est des séismes
modernes, autant ce n’est pas le cas pour les séismes anciens. Deux zones ont été¢ plus
spécialement étudiées en ce qui concerne les séismes anciens, la zone des Cascades le long de
la cote ouest américaine et la subduction de Sumatra, le long de I’arc indonésien.

L’idée que 1’on puisse reconstruire 1’histoire sismologique de la zone des Cascades
n’est pas récente. Des 1987, [ Atwater, 1987] identifient une premicre série de 6 paléoséismes
a partir de I’empilement des paléosols visibles dans des carottages faits dans les estuaires de
rivieres cotiéres. En effet, chaque grand séisme de subduction provoque une subsidence de
certaines zones cotieres qui sont brutalement envahies par 1’eau de mer, tuant du méme coup
toute la végétation. Si en plus un tsunami est associé au séisme, une couche de sable tres
caractéristique se dépose dans ces zones nouvellement submergées. Avec le temps, de
nouveaux dépdts d’estuaires vont se déposer qui enfouiront la surface précédente et petit a
petit une nouvelle plateforme cotiere, émergée, se remettra en place avec un nouveau couvert
végétal, jusqu’au séisme suivant. Plus récemment, pour prolonger cette série [Goldfinger, et
al., 2003] ont analysé des effondrements turbiditiques provoqués dans les canyons sous-
marins de la cote lorsqu’un grand séisme se produit. A partir d’une centaine de carottes
environs, il a été possible de montrer que dans la région des Cascades les dépots turbiditiques
majeurs €taient corrélés temporellement, et ce sur plus de 200km de cote, excluant de facto
les tempétes comme possible élément déclenchant pour les glissements sous-marin. Utilisant
la signature sédimentaire de ces turbidites, ainsi que quelques points de repére temporels
indépendants (datations '*C), 18 séismes ont pu étre identifiés pour les derniers ~10000 ans.
L’analyse préliminaire de cette série temporelle montre que 1’activité sismique semble
structurée avec une variation du temps de retour entre deux séismes qui respecte une séquence
(2 ou 3 événements séparés par un temps plutot court, suivis d’un séisme avec un temps de
retour beaucoup plus long) se répetant trois fois dans la série des séismes documentés (figure
10). En faisant une hypothése sur la surface rompue par chaque séisme a partir des
corrélations entre carottes puis sur le déplacement moyen a partir des lois d’échelles reliant la

taille de la surface cassée au déplacement, C. Goldfinger a pu montrer qu’en premicre
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approximation cette série de séismes semblait respecter un modele de type prédictible en

temps (C. Goldfinfer, séminaire IPGP, 2006).
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Figure 10 : évolution de la durée entre deux séismes successifs pour la série d’événements
identifiés dans la zone de subduction des Cascades (lignes pleines). Les données en pointillée
correspondent aux données recueillies a terre. Bien que les deux ensembles de données soient
un peu décalés dans le temps, on identifie clairement une structure temporelle qui se répéte.
D’aprés [Goldfinger, et al., 2003]

Un deuxiéme travail important concernant les séismes anciens en zone de subduction
doit étre mentionné ici, qui concerne la zone de subduction indonésienne. Dans ce cas, ce ne
sont pas les dépdts turbiditiques qui ont été exploités, mais la croissance de massifs coralliens
localisés sur la plaque chevauchante. En effet, certains types de coraux sont trés sensibles a la
profondeur et ne peuvent se développer que dans une épaisseur d’eau tres précise. En utilisant
cette particularité et le fait que les coraux croissent de fagon concentrique, de la méme fagon
qu’un arbre, il est donc possible de déterminer la variation du niveau de I’eau au cours du
temps avec une grande précision. A condition de tenir compte des variations eustatiques
d’origine climatique, les coraux enregistrent donc directement les épisodes successifs de

submergence et d’émergence liés a I’activité de la subduction (Figure 11a).
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Figure 1l1a: la vignette du haut montre une tranche de corail. Les points rouges
correspondent a des datations U/Th absolues qui sont utilisées pour caler le calendrier formé
par les bandes concentriques annuelles du corail. Le corail ne pouvant se développer que dans
une hauteur d’eau trés spécifique, les variations de la géométrie du corail nous renseignent
directement sur les hauteurs d’eau (vignette du bas), variation que I’on peut associer a
I’activité de la subduction, une fois corrigée des variations d’eustatime. D’aprés (Sieh,
séminaire [PGP 2005)

En échantillonnant de nombreux massifs coralliens le long de la cote, il a ainsi été
possible de reconstruire 1’histoire sismique des derniers si¢cles, montrant d’une part que
certaines sections de la subduction pouvaient rompre lors de séismes importants trés proches
dans le temps et, d’autre part, que des glissements asismiques de grande amplitude se
produisent sur certaines sections de la subduction. Par ailleurs, ces mesures montrent que le
taux de déformation au niveau de la subduction est trés variable dans le temps et peut
s’écarter de fagon considérable du taux moyen mesuré loin de la fosse [Natawidjaja, et al.,
2004; Natawidjaja, et al., 2006]. De fagon intéressante, de nouvelles données acquises au
niveau de I’fle de Pagai dans la zone sud de la subduction, celle qui a rompu en 1833,
permettent de montrer que des séismes importants s’y seraient aussi produits en 1346 et 1592.
En utilisant la quantité de déformation verticale associ¢e a ces deux événements mesurée a
partir des coraux et le temps écoulé entre les séismes, il semble que I’on puisse mettre en
avant un comportement de type prédictible en temps, avec un temps de retour de 1’ordre de
240ans (Fig. 11b).

Une telle observation, si elle est confirmée par les études en cours sur les massifs

coralliens des iles voisines, serait primordiale. En effet, il serait alors tentant de rapprocher
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cette observation des observations faites pour la zone des Cascades, et aussi dans une moindre
mesure dans les zones de subduction de Nankai (Japon) [Kumagai, 1996] et des Aléoutiennes
(Russies) [Wyss and Wiemer, 1999], ou les données recueillies semblent aussi compatibles
avec un modele prédictible en temps, et de s’interroger sur de possibles raisons mécaniques

qui ameneraient les systémes en subduction a suivre un tel comportement.
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Figure 11b : Ensemble des données disponibles pour le site de Bulasaf sur 1’1lle de Pagai,
Indonésie. On voit tres clairement les différents épisodes de surrection des massifs coralliens
qui s’interrompent brutalement a chaque fois qu’un séisme se produit. On a I’impression de
voir deux cycles de ~240ans. (D’aprés Sieh, séminaire IPGP 2005).
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3 Résumé de quelques travaux personnels récents
concernant la problématique du cycle sismique

Le rapide panorama brossé au fil des paragraphes précédents présente les différents
modeles de cycle sismique qui ont été proposés au cours des dernieéres décennies, ainsi que
quelques études marquantes en ce qui concerne ’acquisition de données pertinentes pour
progresser dans ce domaine. Il montre surtout trés largement les limites actuelles de
I’exercice, du fait d’un manque flagrant de données. Une large partie de mon travail, au cours
des 6 derniéres années, a donc été tournée vers la collecte et I’analyse de ces données
manquantes afin d’essayer de progresser dans la compréhension du cycle sismique. En marge
de ce travail, j’ai bien sur continué a travailler sur des problémes relatifs aux taux de
glissement des failles a différentes échelles de temps, et dans différents contextes
géologiques, mais cela n’est pas présent dans ce mémoire.

L’objectif principal, comme j’ai tenté¢ de le montrer précédemment, c’est de pouvoir
reconstruire des séries temporelles de séismes et, si possible, de quantifier la déformation qui
est associée a chaque séisme. Il est évident que plus on cherche a remonter dans le temps, plus
il est difficile de décrypter les informations géologiques. Pour essayer de palier a cette
difficulté, il est essentiel, parallélement a la quéte des séismes anciens, de s’intéresser aux
ruptures modernes. Parce que tout y est plus évident, que rien n’est encore estompé par le
temps, ces ruptures constituent une sorte d’alphabet de la déformation co-sismique qui nous
aide par la suite a déchiffrer les fragments de textes anciens que sont les séismes
préhistoriques.

De nombreuses techniques peuvent permettre de quantifier les déformations co-
sismiques pour des tremblements de terre modernes ou anciens. Je me suis personnellement
investi plus spécifiquement dans 1’utilisation de deux techniques, la paléosismologie et
I’imagerie spatiale, avec lesquelles j’ai obtenu quelques résultats qui sont présentés dans les
paragraphes qui suivent. Certains articles correspondant a ces résultats sont joints dans la
derniére partie du mémoire. La présentation de mes travaux récents s’ordonne de la fagon
suivante : la premiére partie est consacrée a 1’é¢tude des paléoséismes, d’une part pour 1’aspect
série temporelle et d’autre part pour I’aspect déplacement par événement. La seconde partie
est consacrée a 1’étude de divers aspects de la rupture co-sismique moderne, notamment en
utilisant de nouveaux outils d’imagerie spatiale, dans le cas du séisme en décrochement de

Kokoxili, de magnitude 7.8.
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L’ensemble de ces travaux concerne des zones géographiques assez variées. Sans nier
que cela soit di en partie au contexte professionnel dans lequel je me trouvais au moment ou
ces ¢tudes ont été réalisées, cela souligne aussi I’importance qu’il y a a aller chercher les
données pertinentes ou qu’elles se trouvent, pour pouvoir réellement s’atteler a 1’étude des

processus physiques mis en jeu, au-dela du cadre ponctuel d’une étude particulicre.

3.1 Séismes anciens

La paléosismologie s’intéresse a la recherche des séismes préhistoriques. Cette
discipline a commencé a se développer au cours des années 70.

En utilisant le principe de la diffusion des particules sur une pente comme processus
d’érosion, il a été possible d’estimer 1’age d’escarpements sismiques préhistoriques [Wallace,
1977]. La précision des ages obtenus reste cependant limitée et la technique devient difficile a
mettre en oeuvre quand les escarpements ne représentent non plus un seul événement, mais la
déformation cumulée due a de nombreux séismes.

C’est aussi a cette période que furent réalisés les premiers travaux importants de
tranchées qui permirent un regard nouveau sur I’activité sismique au cours du temps, grace a
I’allongement des catalogues de sismicité [Sieh, 1978a; Schwartz and Coppersmith, 1984].
Les progrés réalisés en matiére de datation du '*C au cours des années 90, qui nous permettent
de dater des échantillons toujours plus petits, notamment grace aux mesures en accélérateur,
ont permis un développement récent important des études paléosismologiques en augmentant
considérablement le champ des investigations possibles.

Les travaux sur les séismes anciens présentés ici s’appuient essentiellement sur 1’étude
de tranchées creusées en travers et parallelement a la faille, afin de cartographier les
perturbations des dépots sédimentaires dues aux ruptures sismiques. Le principe, trés simple,
est illustré par la figure 12. La difficulté majeure de mise en oeuvre de cette technique réside
dans le choix d’un site favorable. En effet tout repose sur un enregistrement sédimentaire le
plus complet possible, avec une granulométrie adaptée, qui permette d’identifier les ruptures
successives. C’est souvent au choix pertinent du site que 1’on reconnait un bon trancheur. Une
autre difficulté, sur laquelle I’opérateur a moins de prise, est la possibilité, ou non, de dater les
dépdts mis a jour dans la tranchée. La méthode de datations utilisant le '*C étant la méthode

principale utilisée, le potentiel de datation est trés dépendant de la quantité de débris
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organiques que 1’on peut trouver dans la tranchée. Les différentes études présentées ci-

dessous illustrent ces difficultés.
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Figure 12 : principe de base de paléosismologie. A) Les unités sédimentaires se déposent a
plat, formant une série de couches paralléles. B) Une rupture sismique se produit et décale
verticalement un compartiment par rapport a I'autre. C) Les sédiments continuent a se
déposer, comblant d’abord I’espace supplémentaire crée puis revenant progressivement a des
dépots complétement plats. Si plusieurs sé€ismes se produisent, la méme séquence va se
répéter, les unités anciennes présentant un décalage cumulé de plus en plus important.

3.1.1 Séries temporelles

Les deux études résumées ici ont comme objectif commun d’établir des séries
temporelles pour des grandes failles décrochantes continentales. La premiere étude concerne

la faille d’Haiyuan, en Chine, et la seconde la faille de Yammouneh, au Liban.

3.1.1.1 Paléosismicité de la faille de Haiyuan, Chine

La faille d’Haiyuan est I'une des grandes failles décrochantes senestres qui participent
a I’extrusion du Tibet vers 1’Est. La vitesse de glissement estimée sur la faille varie de 4 a 12
mm/an suivant les auteurs, avec un décalage cumulé estimé entre 20 et 100km. La faille

d’Haiyuan, qui passe a environ 150km des villes de Lanzouh et Xining (toutes deux dépassent
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le million d’habitants, avec de nombreux immeubles ¢levés), a connu deux séismes
importants au cours des derniers 100 ans. Un premier séisme de magnitude M~8.5 a rompu
I’est de la faille en 1920. Un deuxieéme sé€isme a rompu une autre partie du systeme de faille
en 1927, beaucoup plus a I’Ouest, lors d’un séisme de magnitude M~8. Entre les deux se
trouve une section de la faille d’environ 200km, une lacune, pour laquelle on ne connait pas
de rupture historique. Au-dela de I’aspect purement fondamental, I’enjeu pour I’évaluation du
risque sismique est donc important, la région étant fortement peuplée.

La région est en grande partie couverte d’épaisses unités de leess largement
dépourvues de stratigraphie. Notre choix pour le site de tranchée s’est porté sur un petit bassin
en pull-apart, dans lequel les traces de la faille sont bien visibles, et pour lequel on pouvait
espérer une stratigraphie correcte du fait du réseau de drainage aboutissant dans le bassin.
Cela s’est effectivement vérifi¢ dans les deux tranchées creusée. Dans la tranchée sud, la plus
¢loignée du front montagneux, les dépots sont majoritairement loessiques. Cependant, une
alternance bien marquée de couleurs, due au degré de formation du sol lors du dépdt de
chaque nouvel horizon, permet d’avoir une description stratigraphique détaillée des murs de
chaque tranchée. Les déformations co-sismiques y sont bien visibles (figure 13). La deuxiéme
tranchée, au nord, a la base du relief, est caractérisée par des alternances de dépdts silteux et
de dépots comprenant des galets. A titre illustratif, il est intéressant de noter qu’une autre
tranchée ouverte a quelques kilométres de 1a, dans un contexte de dép6t moins favorable, ne
nous a méme pas permis de localiser la faille en coupe, du fait de ’homogénéité absolue des

sédiments de loess, alors que son expression en surface €tait toute aussi claire.
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Figure 13 : tranchée d’Haiyuan. La vignette du haut montre une mosaique photo d’un des
murs de la tranchée. Les différentes unités sont bien visibles. La vignette du bas montre le log
interprété associé¢ a ce mur, qui permet de séparer les différents événements. D’aprées [Liu-
Zeng, et al., 2007]

Ces tranchées nous ont permis d’identifier 6 paléoséismes dont 4, au vue des déformations
verticales visibles dans les tranchées, semblent avoir été des événements de forte magnitude.
Les deux autres se manifestent uniquement par de petites fissures et doivent avoir été des
séismes de magnitude faible a modérée. C’est notamment le cas du séisme le plus récent.
Nous pensons que nous voyons dans la tranchée le séisme de magnitude Mw5.8 qui s’est
produit en 1990. Cela n’est possible que parce que notre tranchée est localisée quasiment a
I’épicentre, d’apres les données instrumentales, et donne une idée assez précise du niveau de
détection, M~6, que I’on peut espérer des études paléosismologiques.

La matiére organique est abondante dans la région et les drainages qui aboutissent
dans le bassin sont trés courts. Cela a permis de dater 13 échantillons de '*C sans rencontrer
de difficult¢é majeure liée a des échantillons anormalement vieux, du fait de transports
multiples. On a pu ainsi montrer que les 6 événements se sont produits en 3500ans a 3900ans.

Si ’on laisse de coté les deux séismes les plus récents qui semblent clairement plus petits que
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les 4 autres, cela nous conduit a un temps de récurrence de ~1000 ans. Naturellement, nous ne
pouvons pas exclure que d’autres séismes du type 1990 se soient produits entre temps, que
nous n’aurions pas identifié dans nos tranchées car masqués par des séismes postérieurs plus
importants. Cependant leur impact dans le bilan de déformation resterait faible et n’affecte
donc pas grandement la vision générale que 1’on peut avoir de la fagon dont la déformation est
accommodée le long de la faille d’Haiyuan. La chronologie des séismes établie dans cette
¢tude indique que pour ce qui est des séismes majeurs, le dernier séisme sur cette section de la
faille correspond au séisme historique de AD 1092. Le taux de récurrence étant de ~1000ans,

il est donc tres probable que cette section de la faille soit proche de la rupture.

3.1.1.2 Paléosismicité de la faille de Yammouneh, Liban

La faille de Yammouneh est 1’une des branches de la faille du Levant, au niveau du
coude transpressif libanais. La faille du Levant, longue d’environ 1200km, est une faille
décrochante senestre, qui accommode le mouvement différentiel entre la plaque Arabie, a
I’est, et une petite plaque aux limites mal identifiées, la plaque Sinai, a I’ouest. La vitesse de
glissement est estimée entre Smm/an et 7mm/an. Cette faille, qui connecte la zone extensive
de la mer Rouge, au sud, a la zone décrochante compressive du Taurus, au nord, est
globalement orientée N-S. Cependant, au niveau du Liban, sur environ 150km, la faille fait un
coude significatif vers I’est, de ~20°, transformant une partie du mouvement horizontal en
déformation verticale, a 1’origine des monts Liban et Antiliban. Il apparait que la déformation
est bien partitionnée entre mouvement vertical, essentiellement accommodé par des
chevauchements localisés off-shore Liban, et mouvement horizontal, accommodé¢ par deux
failles, la faille principale de Yammouneh, et une faille secondaire, la faille de Serghaya
(figure 14). Toute cette région est densément peuplée, les villes de Beyrouth et Damas se
trouvant @ moins de 50km des structures majeures. Encore une fois, il y a donc ici un enjeu

humain important qui se superpose aux enjeux de recherche fondamentale.
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Figure 14 : carte des structures actives au niveau du coude libanais de la faille du Levant. Le
site de Yammouneh est indiqué par le numéro 1. D’apres [Daéron, et al., 2004]

Le Liban, comme une large partie du bassin méditerranéen, peut s’enorgueillir d’une
histoire particuliérement longue et riche, qui constitue une mine de renseignements en ce qui
concerne I’histoire des séismes anciens. Pour la zone libanaise, plusieurs séismes tres
importants sont rapportés dans les écrits historiques, en 551 AD, en 1202 AD et en novembre
1759. Ces séismes ont provoqué des destructions majeures et ont été ressentis dans une large
part du bassin est méditerranéen. Cependant, jusqu’aux travaux présentés ici, il avait été
impossible d’assigner clairement ces séismes a des structures spécifiques, les descriptions
n’étant pas assez précises. Tout au plus, les descriptions du séisme de 551 AD laissaient
pressentir que ce séisme avait été plutot cotier, ce qui a depuis été confirmé dans le cadre des
travaux de thése d’A. Elias (IPGP, 2006). Le travail sur la faille de Yammouneh visait donc
d’une part a identifier la faille responsable de chaque événement, et si possible, a construire
une série temporelle longue pour pouvoir dire quelque chose sur le temps de retour des

séismes sur la faille de Yammouneh.
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Le site retenu est situé dans un ancien lac asséché en 1930. Le site du lac correspond
en fait a un ancien bassin en pull-apart qui est maintenant court-circuité par la faille qui le
traverse en diagonale. La faille recoupe une série composée de sédiments lacustres finement
laminés qui fournissent un enregistrement sédimentaire d’une qualité exceptionnelle (figure
15a). Par ailleurs, 1’environnement s’est avéré particuliérement favorable en ce qui concerne

le stockage de débris organiques, permettant des datations '“C nombreuses et de qualité.

AD 1220 - 1387

AD 1270 - 1410
AD 860 - 1000

200 BC - AD 240
350 BC - AD 240

.

Figure 15a : tranchée dans le bassin de Yammouneh. La tranchée est creusée dans le fond
d’un ancien lac asséché, mettant a jour une stratigraphie trés détaillée qui permet de bien
différencier les événements succéssifs. L.’abondance des carbones permet d’avoir une bonne
contrainte d’age pour un certain nombre des événements identifiés. D’apres [Daéron, et al.,
2005]
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Une cartographie précise de plusieurs murs dans plusieurs tranchées nous a permis de
constater que 1’ensemble de la déformation co-sismique récente se concentre dans une bande
de ~2m de large. Au-dela les unités sédimentaires sont déposées de fagon parfaitement
horizontale ou tres légerement pentées a proximité de la zone de faille. La succession rapide
des unités sédimentaires caractérisées par de petites variations de couleur permet de
déterminer avec précision ou se propagent et s’arrétent les différents cracks qui correspondent
aux séismes successifs. Au final, il nous a été possible d’identifier 10 a 14 séismes (une
incertitude sur quelques séismes explique cette fourchette), dont 7 événements avec une
contrainte d’age acceptable, sur un laps de temps total de 12000ans (Figure 15b). L’ampleur
des déformations de surface visible dans les tranchées, si on les compare aux déformations de
surface pour des séismes contemporains, indique que ces séismes sont des séismes de forte

magnitude, M = 7.
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Figure 15b: Récapitulatif des séismes historiques identifiés dans les tranchées
paléosismologiques du bassin de Yammotneh. Les événements sont représentés différemment
selon le degré de confiance que I’on attribue a I’existence du séisme. Les échantillons utilisés
pour la datation sont aussi indiqués, indiquant le niveau de contrainte temporelle pour chaque
séisme. Les vitesses indiquées correspondent au taux de sédimentation, qui n’est pas constant
a I’échelle de 15 ka. Le diagramme du bas, qui représente juste la distribution temporelle des
séismes, montre le peu de variation du temps de retour entre deux événements. D’apres
[Daéron, et al., in-press].

Nous avons pu établir sans ambiguité que le dernier séisme qui s’est produit sur la
faille de Yammouneh est le sé¢isme de 1202, ce qui, de facto, localise le sé¢isme de novembre
1759 sur la faille de Serghaya. Par ailleurs, en se fondant sur quelques documents historiques,
il est aussi possible d’associer le pénultiéme séisme sur la faille de Yammouneh avec le
séisme historique de 350 AD. Enfin, en utilisant I’information temporelle sur I’ensemble de la

série documentée, il semble possible de proposer un temps de retour pour les séismes de la
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faille de Yammouneh de 1’ordre de 1000ans. Le dernier séisme sur la faille de Yammouneh
ayant eu lieu en 1202, la faille de Yammouneh n’est donc probablement plus tres loin de son
seuil de rupture. L’intégration de ’ensemble des données paléosismologiques le long de la
faille du Levant pourrait apporter un élément supplémentaire dans ce sens, bien que plus
spéculatif. En effet, si ’on considere les grands séismes sur la faille du Levant, il semble que
I’ensemble de la faille rompe dans un laps de temps assez court, de un a deux siécles, encadré
par des périodes de quiescence sismique de 1’ordre du millénaire. Le dernier épisode sismique
ayant mobilisé I’ensemble de la faille du Levant serait donc autour du XI®™ — XII°™ siecle,
avec notamment le séisme de 1202 en fin de séquence, il y a presque 1000ans. Dans ce
contexte, le sé¢isme de magnitude 7.3 qui s’est produit dans le Golfe d’Aqgaba en 1995, a
I’extrémité sud de la faille du Levant, pourrait étre le signe d’une prochaine reprise de

I’activité sismique le long de cette faille au cours des un a deux siecles a venir.

3.1.2 Déplacement co-sismique pour les paléoséismes

Contrairement aux deux études présentées ci-dessus, ou 1’objectif principal était
clairement de déterminer quand avait eu lieu le dernier séisme sur ces failles et ce que 1’on
pouvait dire sur la série temporelle, les deux études présentées dans les paragraphes qui
suivent ont pour but principal de comparer le glissement co-sismique, en un endroit donné,

pour des séismes successifs.

3.1.2.1 La faille Nord Anatolienne et le séisme d’Izmit, Turquie

En 1999 se sont produits coup sur coup, en Aolt puis en Novembre, deux séismes de
magnitude supérieure a 7 dans la région d’lzmit, & proximité d’Istanbul. Ces séismes ont
rompu deux sections voisines de la faille Nord Anatolienne. Cette structure, bien identifiée,
accommode le déplacement de la micro-plaque Anatolie vers 1’Ouest par rapport a I’Eurasie
fixe. Suivant les méthodes et les échelles de temps considérées, la vitesse de glissement
estimée varie entre 18 mm/an et 24 mm/an. La faille Nord Anatolienne, du point de vue
sismotectonique, présente une particularité remarquable du fait qu’elle a rompu sur presque
I’enti¢reté de sa longueur, soit environ 1000km, au cours des derniers 100ans. De la méme
facon, bien que les dates soient un peu moins certaines, il semblerait que la faille Nord

Anatolienne ait déja rompu entierement en I’espace d’une centaine d’année au cours du
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XVIIT™ siécle. Cette faille serait donc I’archétype de la faille décrochante qui rompt par
saccades, séparées par des périodes sans activité sismique notable.

De notre point de vue, le séisme d’Izmit nous donnait 1’opportunité de pouvoir ouvrir
une tranchée paléosismologique tout en connaissant la déformation due au dernier événement
sismique, que I’on peut du coup utiliser comme calibration. Nous avons donc sélectionné un
site le long de la rupture de 1999, au niveau du segment de Golciik. Ce segment est orienté un
peu différemment du reste de la rupture, ce qui se traduit localement par une déformation
quasi-purement verticale avec une tres faible composante en décrochement. Au niveau du site
choisi, le rejet vertical co-sismique associ¢ au séisme de 1999 est de 1.6m. La topographie
indique clairement qu’un escarpement cumulé existait déja avant 1999, dont la hauteur
avoisine au minimum les 4m, qui atteste de 1’activité sismique de ce site au moins sur
quelques cycles sismiques.

Deux tranchées ont été ouvertes en travers de I’escarpement vertical. Dans les deux
cas, elles montrent une déformation trés localisée sur une zone de faille large de 10cm a
20cm, avec un pendage de ~70° vers le NE. Les unités stratigraphiques sont bien
différenciées, avec des unités de graviers et de sables plus ou moins grossiers alternant pour
former un environnement typique de cone alluvial avec des facies alluviaux (figure 16). Les
mémes unités sédimentaires ne se retrouvent pas de part et d’autre de la zone de faille,
indiquant que le rejet cumulé réel est considérable, et dans tous les cas est supérieur a 4m. Le

milieu est riche en matiére organique et 16 échantillons ont été datés au '*C.
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Figure 16 : trenchlog de la tranchée faite en travers de 1’escarpement co-sismique associé au
séisme de 1999. La superposition de séries typiquement fluviales, intercroisées avec des
sédiments plus fins, permet d’identifier deux wedges colluviaux caractéristiques de séismes
anciens. D’apres [Klinger, ef al., 2003b]
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L’observation principale dans ces tranchées est 1’existence de deux coins formés par
des colluvions (par la suite appelés « wedges »), témoins de ruptures anciennes. Ces wedges
apparaissent clairement en carte (figure 16), avec des limites définies par un changement
brutal de faci¢s traduisant bien leur mode de mise en place, qui débute par des effondrements
au pied de I’escarpement, juste apres le séisme. Dans un modéle de formation de wedge, une
fois cette premiere phase rapide d’effondrement partielle de 1’escarpement due a la gravité
finie, une phase plus longue de diffusion des sédiments le long de la pente de I’escarpement
va se mettre en place, lissant I’escarpement (figure 17). En utilisant ce mod¢le, extrémement
simpliste naturellement, qui reproduit les observations au premier ordre, on peut alors faire
une hypothése sur la taille totale de la dislocation co-sismique en ne mesurant que la partie
inférieure du wedge, qui est enfouie au fur et a mesure que les sé¢ismes se répetent. Dans le
cas de nos tranchées a Golciik, chacun des deux wedges, si on les prolonge jusqu’a la faille,
fait ~80cm de coté, ce qui d’apres notre modele correspond a un rejet vertical de ~1.6m, tout a

fait comparable au rejet vertical du séisme de 1999.

Figure 17 : schéma de formation des wedges colluviaux observés en Turquie. A) Formation
de DI’escarpement co-sismique. B) Aprés une phase courte d’é¢boulement gravitaire de
I’escarpement, les processus de diffusions vont lisser 1’escarpement. C) En renouvelant ce
processus trois fois, on se retrouve dans la configuration observée en Turquie. D’apres
[Klinger, et al., 2003b]
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Dans le cas du séisme d’Izmit, tout au moins sur le segment de Golciik, on peut donc
mettre en évidence trois séismes consécutifs qui présentent un rejet co-sismique, vertical dans
ce cas, quasi-identique. Cette observation vient s’ajouter au corpus de données qui appuie le
modele de glissement caractéristique dans le cadre des failles décrochantes. Par ailleurs, a
partir des datations obtenues, on peut trés probablement associer les deux paléoséismes
identifiés aux deux séismes documentés historiquement que sont les séismes de 1509 et 1719.
Cette corrélation semble en bon accord avec les autres données paléosismologiques
disponibles le long des segments ouest de la faille Nord Anatolienne. Dans ce cas, le temps de
retour pour ces deux séismes serait respectivement de 210ans et 280ans, des durées quasi-
identiques, aux barres d’erreur pres, ce qui ferait de la faille Nord Anatolienne une faille tres

réguliére, du moins au cours des derniers cycles sismiques.

3.1.2.2 Glissement caractéristique sur la faille de San Andreas, Californie

La faille de San Andreas (SAF) est probablement 1’'une des failles décrochantes les
plus étudiées au monde. Elle marque la bordure ouest de la plaque Amérique. Bien que sa
vitesse fasse 1’objet de quelques discussions, d’une maniére générale la communauté
scientifique s’accorde sur une vitesse de décrochement dextre de ~34mm/an, en accord avec
les mesures géodésiques instantanées et avec les mesures morphologiques qui couvrent
quelques milliers d’années. Dans sa partie centrale, comprise entre le Big Bend juste au nord
de Los Angeles et la partie en fluage a Parkfield, la SAF présente une géométrie
particulierement simple. Elle est constituée de segments trés linéaires séparés par quelques
relais qui se traduisent le plus souvent par de petits bassins en pull-apart. Par ailleurs, le long
de cette section, contrairement a la partie sud de la SAF, il n’existe pas d’autres failles
importantes, paralleles a la SAF, pour compliquer les séquences sismiques, du fait
d’interactions encore mal comprises entre les différents segments.

Le site choisi est caractérisé par un segment de faille unique et trés linéaire (figure 18).
Celui-ci est traversé par une série de riviéres qui sont en eau de facon éphémere, lors des
grosses précipitations qui se produisent quelques fois par décennie. A cette occasion, il arrive
que ces rivieres se transforment en torrents de boue trés violents, capables d’incision et/ou de
dépdts importants et rapides. Un des intérét du site choisi est d’étre fortement asymétrique par
rapport a la faille ; la surface située a I’est de la faille (appelée partie amont par la suite) est

soulevée et concentre 1’eau ruisselant en surface dans de petits réseaux drainants trés incisés
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qui débouchent au niveau de I’escarpement de faille. Au niveau de 1’escarpement de faille,
suivant le régime de la riviére et sa capacité de transport des sédiments, soit un petit cone
alluvial se met en place, situation peu intéressante pour nous, soit la riviére est capable de
continuer a inciser son lit dans la surface localisée a 1’ouest de la faille (appelée partie avale
par la suite). L’idée exploitée dans cette étude est que lors de séismes décrochants de forte
magnitude, le décalage horizontal co-sismique est suffisamment important pour déconnecter
la partie amont de la partie avale du chenal. A partir de ce moment, 1’alimentation en eau des
chenaux étant concentrée dans quelques drainages distants de plusieurs dizaines de meétres
(fig. site), la partie avale du chenal devient complétement passive et finie par étre comblée en
surface par les sédiments fins transportés par le lessivage de surface ou le vent. En face de la
partie amont, d’ou débouche le chenal actif, un nouveau chenal sera incis¢ lors de la
précipitation importante suivante. Comme cela est bien visible sur la figure 18, un tel
mécanisme permet de mettre en place, puis de préserver, toute une série de chenaux qui sont

successivement abandonnés au fur et a mesure du fonctionnement de la faille.

Figure 18 : dans la partie amont de la riviére le court est concentré dans une petite vallée.
Dans la partie avale, au fur et & mesure que les séismes se produisent le lit du chenal est
déconnecté de son alimentation et abandonné, le chenal actif creusant un nouveau lit en face
du débouché amont.
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La technique utilisée ici, pompeusement appelée paléosismologie 3D, est un peu

différente de ce qui a été présenté précédemment et est résumé dans la figure 19.
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Figure 19 : schéma de principe de la tranchée 3D qui montre la position des différents
chenaux actifs et abandonnés, ainsi que la position des différentes tranchées.

L’idée n’est plus de déterminer ou est la faille et quand se sont produits les derniers séismes,
mais d’estimer le décalage horizontal di a chaque séisme de fagon aussi précise que possible.
Pour cela des tranchées sont ouvertes de part et d’autre de la faille, paralléles a la faille, a
environs 5m de la faille. Ces tranchées permettent de voir les chenaux en coupe.
Typiquement, dans la tranchée amont (Figure 20) on voit une série de chenaux emboités qui
correspondent aux épisodes d’incision successifs. On remarque aussi de grandes lentilles d’un
matériau plus fin, présentant par endroits de fines lamines. Ces lentilles se forment aprés un
séisme, quand le déplacement co-sismique a barré le drainage et que la riviére, pas assez
puissante, n’a pas encore réussi a réinciser la partie avale. A ce moment, 1’eau débouchant du
chenal se retrouve piégée et stagne, déposant les sédiments fins qu’elle transporte. La base de
ces lentilles constitue donc un excellent marqueur de ’instant ou s’est produit le séisme. De la

méme fagon, du coté aval une longue tranchée paralléle a la faille est ouverte a quelques
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meétres de la faille. Cette tranchée, dont la lecture est beaucoup plus simple, montre une série
de chenaux caractérisés par un remplissage alluvial, assez rythmé¢, comprenant des facies
sableux et de graviers plus ou moins roulés (figure 20). Ces chenaux sont incisés dans un

substratum Pléistocéne induré, trés distinct.

Figure 20 : exemple de cartographie pour les murs amonts (en haut) et avals (en bas). On voit
clairement sur ces deux exemples que le chenal amont présente une complexité importante
reflétant I’histoire des incisions et des remplissages successifs du chenal, en fonction des
modifications morphologiques dues au jeu de la faille.

Par la suite, ces tranchées, des deux cotés de la faille, sont progressivement étendues par
coupe successive dont 1’épaisseur varie entre 30cm et 60cm, jusqu’a intercepter la faille. Ces
coupes sériées nous ont permis de reconstruire avec une trés grande précision la géométrie
exacte des différents chenaux, et notamment leur point d’intersection avec la zone de faille.
Par ailleurs, du coté amont, la multiplication des cartes nous permet de compenser les

épisodes successifs de remplissages et d’incisions qui ont pu localement oblitérer une partie
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de I’enregistrement sédimentaire. L’association des parties avale et amont des chenaux,
nécessaire pour la mesure du décalage co-sismique, s’est faite sur quelques critéres simples
assez robustes : la position relative des chenaux, les continuités de forme et de stratigraphie au
travers de la faille, et quand cela a été possible, quelques datations '*C. Finalement, nous
avons été capable d’identifier sans ambiguité 6 paires de chenaux pour lesquelles nous avons
pu mesurer le décalage horizontal et vertical avec une trés grande précision (figure 21). Le
décalage vertical cumulé est nul pour ces 6 événements. Le décalage horizontal par contre
présente une distribution assez particuliére, qui avait déja été subodorée a partir des
observations de morphologie de surface : Sur les 6 événements clairement identifiés pour
lesquels nous sommes capables de mesurer le décalage horizontal, 3 présentent un décalage
de I’ordre de 7.5m a 8m, c’est-a-dire quasiment identique. Pour le dernier événement de la
série, du fait de la géométrie particuliere du chenal, nous n’avons pu déterminer qu’un
décalage minimal de 5.4m mais il nous semble trés probable que le décalage total pour ce
chenal puisse aussi étre de 1’ordre de 7.5m a 8m. Deux chenaux, au milieu de la série,
présentent des décalages nettement plus petits, respectivement de 5.2m et 1.4m, qui sont
associés a des séismes distincts. Il est cependant remarquable que la somme de ces deux
événements nous ramene a un décalage de 1’ordre de 7m, compatible avec les décalages
mesurés pour les autres événements. La possibilité que ces deux chenaux correspondent en
fait a un seul séisme qui aurait une relation rupture / distribution de chenal plus compliquée
que les autres, méme si elle ne peut étre totalement exclue, semble cependant peu probable au
vu de la bonne corrélation que 1’on peut établir entre les séismes identifiés sur ce site et ceux
identifiés dans d’autres tranchées, sur des sites trés voisins. Au premier ordre, nous avons
donc une série de séismes présentant un décalage horizontal trés similaire de 7.5m a 8m, plus
deux séismes dont le décalage cumulé est lui aussi proche de la valeur de 7.5m a 8m. Sans
étre une preuve définitive, ces données appuient clairement une description de type

« glissement caractéristique » pour ce segment de faille.
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Figure 21 : offset horizontal et vertical pour chaque séisme identifié sur le site de Carrizo
Plain. En moyenne 1’offset vertical est nul. Le décalage horizontal montre que trois séismes
ont une valeur trés proche de 8m, valeur qui semble caractéristique pour le site. D’apres [Liu,
et al., 2004]
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En ce qui concerne les aspects temporels, cette étude illustre bien le type de difficultés
que I’on peut rencontrer dans les études paléosismologiques. Globalement les échantillons de
matiére organique que nous avons pu collecter sont trés petits, souvent a la limite des
capacités instrumentales actuelles. De plus, aprés datation, il s’est avéré qu’une partie
importante des échantillons correspond a des échantillons remobilisés, dont [’ordre
stratigraphique et chronologique n’était pas cohérent, rendant inexploitable ces datations. Au
final, en utilisant les quelques dates qui nous paraissaient avoir un sens et les corrélations que
I’on peut établir avec les sites voisins, il est possible de proposer la série de dates suivantes
pour les 6 événements identifiés, du plus récent au plus ancien : 1857, 1540, 1360, (?), 1240
et (?), le signe (?) dénotant I’impossibilité de donner une date raisonnablement contrainte. En
utilisant cette chronologie et les valeurs de décalage obtenues, nous avons pu proposer le
scénario représenté sur la figure 22 qui illustre bien I’idée de « glissement caractéristique »

appliquée au segment de faille de Carrizo Plain.
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Figure 22 : scénario de rupture le long de la faille de San Andreas construit a partir des
données paléosismologiques disponibles. D’aprées [Liu-Zeng, et al., 2006]

3.2 Séismes récents

Au cours de mon activité de recherche, j’ai eu de nombreuses occasions d’observer
des ruptures co-sismiques, plus ou moins longtemps aprés que le sé¢isme se soit produit. J’ai
notamment eu la chance de travailler sur trois séismes contemporains de facon plus détaillée,
le séisme d’Aqgaba (Mw?7.3, 1995), le sé¢isme d’Izmit (Mw7.4, 1999) et le séisme de Kokoxili

(Mw7.8, 2001). Dans les trois cas, il s’agit de séismes en décrochement. Cela m’a convaincu
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que les problématiques liées aux séismes anciens et aux séismes récents €taient trés proche et
que travailler sur les deux échelles de temps en paralléle est en fait trés naturel, méme si les
méthodes utilisées ne sont pas toujours exactement les mémes. Dans la partie qui suit, je
présenterai une partie des études réalisées sur le séisme de Kokoxili, qui est représentative de
mon activité la plus récente dans ce domaine.

L’étude d’un séisme peut s’envisager a plusieurs échelles. On peut proposer une vision
locale trés détaillée de la rupture qui permet d’appréhender les différents modes de
déformation et de faire la relation entre la derniére rupture et ce qui a pu se passer avant. En
utilisant la masse de donnée amassée lors de cette premicre étape, on peut prendre un peu de
recul et voir ce qui se passe au niveau d’un segment de la rupture. Dans le cas du sé¢isme de
Kokoxili, la partie centrale de la rupture présente un fonctionnement mécanique un peu
particulier de partitionnement, qui peut étre modélisé. Enfin, une vision plus générale de la
rupture permet de voir comment les différentes parties de la rupture s’organisent et a quel
point la géométrie est prépondérante dans le déroulement de la rupture, ce qui permet, in fine,
de proposer un modele de structuration de la faille que nous pensons pérenne sur plusieurs

cycles sismiques.

3.2.1 Le séisme de Kokoxili, une rupture majeure pour un séisme majeur

Le séisme de Kokoxili s’est produit sur la terminaison ouest de la faille du Kunlun, au
nord du plateau tibétain. Cette grande faille décrochante fait partie d’un systéme tectonique a
grande échelle qui permet ’extrusion du plateau tibétain sous la pression de I’Inde qui
remonte vers le nord, en emboutissant I’Eurasie. La vitesse de glissement le long de la faille
du Kunlun est de ~lcm/an, quelles que soient les méthodes et les durées de temps que I’on
considere. Une des particularités de la faille du Kunlun par rapport aux autres grandes failles
de ce systéme, qui la rend spécialement intéressante dans le cadre de ma thématique de
recherche, est qu’elle a presque rompu sur I’entiéreté de sa longueur au cours du dernier
siécle. A ce titre, elle fait partie de ces quelques rares failles décrochantes pour lesquelles on
peut essayer de dire quelque chose sur les possibles interactions entre différents segments
d’une méme faille et pour lesquelles on posséde une base de séismes instrumentaux (plus ou
moins bien documentés) auxquels comparer les données paléosismologiques.

Le sé¢isme de Kokoxili s’est produit sur la section ouest de la faille, le long d’une zone

pour laquelle I’on n’a pas d’informations sur 1’activité sismique passée. Ce séisme, de
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magnitude 7.8, fait partie des plus grands séismes continentaux connus a ce jour, et a ce titre
méritait une étude approfondie des mécanismes mis en jeu. La rupture de surface fait 450km
de long, dans un environnement peu accueillant. L’altitude moyenne a laquelle se trouve la
rupture est de 4000m, avec plusieurs sections au dessus de 4500m. Il n’existe qu’une route
qui croise la rupture, proche de son extrémité est, mais aucun cheminement facile le long de la

rupture (figure 23).
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Figure 23 : cartographie d’ensemble de la rupture du séisme de Kokoxili, Mw7.8, 2001. Sont
aussi représentés le centroid et les principales répliques (en rouge). D’aprés [Klinger, et al.,
2005]

Cartographier I’ensemble de la rupture sur le terrain est donc trés difficile et demanderait un
investissement en temps trop important pour étre réaliste. Nous avons donc développé une
stratégie un peu différente afin de réussir quand méme a avoir une idée aussi précise que
possible des différents aspects de la rupture : deux campagnes de terrain ont été menées, a
chaque fois d’environ ~15j, permettant d’observer et de faire des mesures sur un ensemble de
points clefs de la rupture. En complément de ces mesures ponctuelles, nous avons saisi
I’opportunité offerte par les nouvelles images satellitaires optiques a haute résolution qui
commengaient tout juste a €tre disponibles a ce moment la. Ces images, d’une résolution
légeérement inférieure ou égale au métre, se sont révélées étre un outil extraordinaire pour
cartographier la rupture avec un trés grand degré de détail, sur de grandes distances (figure
24). Au total, a I’aide de cet outil nous avons été capables de cartographier environ 1/3 de la

rupture.
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Figure 24 : exemple de cartographie détaillée de la rupture. Des terrasses d’age différent sont
identifiées ainsi que les différents segments de la rupture. Le long de cette section on peut
clairement voir deux branches de la rupture, I’une accommodant uniquement le déplacement
horizontal et I’autre seulement le déplacement vertical. C’est le partitionnement de la rupture.

Au niveau des résultats principaux, cela a permis d’établir clairement ou se terminait
la rupture a I’Ouest, et de quelle ampleur était les déplacements dans cette zone peu propice
aux autres techniques d’imagerie. De la méme facon, nous avons clairement identifi¢ et
document¢ la terminaison est de la rupture pour laquelle la composante compressive, en plus
du décrochement, devient importante, sinon dominante. Une des conséquences directes de
cette compression est la surrection du massif directement situ¢ au nord de cette terminaison
est de la faille. Cette composante compressive est liée au changement d’azimut de la rupture,
au niveau de la terminaison est de la section centrale, ou la rupture, au lieu de continuer vers
I’est le long de la trace principale de la faille du Kunlun, oblique vers le sud-est le long de la
faille dite « du Kunlun Pass ». Ce branchement vers le Sud, le long d’un segment a premiére
vue secondaire, ne correspond pas forcément a ce que ’on aurait prédit a priori et apporte
donc un éclairage intéressant sur la fagon dont les ruptures s’enchainent le long de la faille du
Kunlun. Notamment, il semble que des aspects liés a la dynamique de la rupture soient en jeu
au niveau de ce branchement, sur lesquels nous sommes encore en train de travailler en
collaboration avec le groupe de dynamique de la rupture de J. Rice (Harvard Univ.). Nos
¢tudes ont aussi porté sur le couloir extensif qui se situe directement a I’est de 1’épicentre
(figure 23). La encore, les techniques classiques d’imagerie n’ont pas pu donner de résultats
trés satisfaisant. Les études sismologiques indiquent clairement une composante extensive

mais elles ne peuvent la quantifier précisément car 1’énergie correspondant a cette partie de la
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source est en grande partie masquée par le reste de la rupture. Nous avons pu visiter et
cartographier une grande partie de cette zone et montrer que pour une bonne partie, la rupture
ne semble pas arriver en surface. Si c’est le cas, elle est alors tres distribuée et peu visible sur
le terrain, méme si de grandes facettes triangulaires attestent d’une activité extensive a long
terme le long de cette section. Enfin, le long de la section centrale, sur un site ou la rupture est
d’une extréme simplicité, il a été possible de mesurer sur le terrain et sur les images de
nombreux décalages co-sismiques associ€s sans ambiguité au sé¢isme de 2001. Il a aussi été
possible de mesurer des chenaux décalés montrant des décalages cumulés résultant de
plusieurs séismes. La comparaison de ces deux jeux de données montre que les décalages
cumulés correspondent a des multiples du dernier décalage co-sismique, en 2001, appuyant de

fait le schéma de « glissement caractéristique », au moins pour cette portion de faille.

3.2.2 De la cartographie a la mécanique

Documenter dans le détail une rupture sismique et produire une carte précise
constituent les briques de base dans I’étude d’un séisme. Il est cependant essentiel de ne pas
s’arréter 1la. Dans le cas du séisme de Kokoxili, le travail de terrain, associé a 1’utilisation
extensive des images haute résolution, nous a permis de mettre en évidence un comportement
mécanique original de la rupture sur la partie centrale de la rupture. En effet, le long de cette
section la rupture se scinde en deux branches qui restent quasiment paralléles sur ~80km,
avant de se rejoindre pour continuer le long d’une trace unique. La distance qui sépare les
deux branches n’excéde jamais 2km. L’¢tude détaillée de cette section de la rupture révele
que chaque branche accommode uniquement un seul type de déformation, au nord le
mouvement vertical en faille normale, au sud le mouvement décrochant. Ce comportement est
appelé partitionnement de la rupture. En regardant les variations d’azimut moyen de la
rupture, on s’apercoit qu’il est associé a une déflection de I’azimut de la rupture de ~3°, qui
localement provoque un peu d’extension. Si le partitionnement de la déformation avait déja
été observé, notamment au niveau de la déformation cumulée ou, dans un tout autre contexte,
dans certaines zones de subduction, il n’avait cependant jamais été mis en évidence lors d’une
rupture sismique, montrant que les deux types de déformation peuvent se propager en méme
temps.

L’utilisation des données cartographiques nous a permis de construire un modéle

cinématique de la déformation dans lequel on peut ajuster deux parameétres afin de reproduire
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la géométrie observée (figure 25). Ce modele prédit pour chaque point de la grille quel est le
type de déformation le plus probable en fonction de la déformation que ’on se donne a une
certaine profondeur. Le premier parametre du modele correspond a la profondeur a laquelle
I’on passe d’un déplacement sur un plan de faille unique, ou sont combinés les composantes
horizontales et verticales, a une déformation partitionnée entre deux zones de rupture
distinctes. Bien que 1’on puisse imaginer d’autres possibilités, la raison qui apparait comme la
plus probable pour une telle transition est le passage de la rupture du socle vers les sédiments
plus meubles de la surface. Cette interprétation est cohérente avec le fait que le comportement
en partitionnement implique une propagation en profondeur de la rupture plus rapide qu’en
surface. Le second paramétre du modéle correspond au rapport d’amplitude entre la
composante verticale et horizontale du glissement. En réalité ce deuxiéme paramétre est
largement contraint par les observations de terrain, ne laissant comme paramétre réellement
libre que la profondeur de transition. La figure 25 montre bien qu’avec un tel modele d’une
grande simplicité nous sommes capable de reproduire la géométrie des ruptures de surface, y
compris pour la zone située entre les deux branches principales ou de petites ruptures
normales, obliques a la branche en décrochement sont observées avec la direction prédite par
le modéle. L’observation de la morphologie le long de cette section, avec de grandes facettes
triangulaires typiques de failles normales et des déplacements horizontaux cumulés indique
clairement que ces deux branches parall¢les de la faille sont régulierement activées et que le
partitionnement observé pendant le séisme de Kokoxili est probablement plutdt la régle que

I’exception.
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Figure 25 : modéle de partitionnement de la rupture pour le séisme de Kokoxili. (A) Principe
du mod¢le avec un glissement oblique en profondeur dont les deux composantes, horizontale
et verticale, se séparent a une certaine profondeur. (B) Rapport d’amplitude des deux
composantes, déterminé a partir d’observation de terrain. (C) Observation et direction
modélisée des ruptures (décrochement en rouge et déplacement vertical en bleu). (D)
Profondeur de I’interface glissement oblique / glissement partitionné. D’aprés [King, et al.,
2005]

3.2.3 Segmentation de la rupture

Regarder ce qui se passe au niveau d’un segment en particulier, comme cela a été fait
dans le paragraphe précédent, induit implicitement que 1’on considére que la rupture peut étre
discrétisée en segments individuels. Dans le cas de la rupture de Kokoxili, nous avons pu
montrer sans ambiguité 1’existence de cette segmentation. La technique utilisée,
complémentaire de 1’imagerie radar classique, fait appel a des images satellitaires optiques
acquises avant et aprés la rupture. En corrélant les deux images, si I’on est capable de prendre
en compte un certain nombre de paramétres concernant I’image (géométrie des capteurs,
trajectoire des capteurs, correction de topographie, etc...), il devient possible de mesurer le
déplacement des pixels correspondant au méme « objet » entre les deux images, et cela méme
si le gradient de déformation est trés grand. L’un des intérét de cette méthode est qu’en
utilisant des images acquises avec une visée trés proche de la verticale, il est possible de
mesurer les deux composantes du déplacement horizontal, ce qui n’est généralement pas le
cas pour I’Insar, et qui est critique dans le cas de séismes en décrochement. Typiquement, le
oéme

seuil de détection en déplacement pour ce type de méthode est de 1’ordre du 1/1 de pixel.
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Dans notre cas, nous avons utilisé des images acquises par la famille de satellites Spot qui ont
une résolution de 10m, ce qui nous a permis d‘abaisser notre seuil de détection des
déplacements a Im.

A partir des cartes du déplacement parallele et perpendiculaire a la faille, en faisant
des profils en travers de la faille il est possible de mesurer la distribution de glissement co-
sismique suivant les deux composantes avec une grande densité de mesure. Dans le cas de
Kokoxili, nous avons sommé les profils dans des boites d’un kilométre de coté afin de réduire
le bruit sur la mesure pour les ~300km ou la corrélation donnait des résultats acceptables, ce
qui nous donne un jeu de 300 mesures de glissement indépendantes réparties uniformément.
Les données montrent un bon accord avec les mesures faites par d’autres méthodes (Insar ou
terrain), validant ainsi cette méthode qui était utilisée ici pour la premiére fois dans un
exercice d’une telle ampleur.

L’observation de la distribution du glissement pour la composante parallele a la faille
montre une oscillation avec des minima de glissement, typiquement tous les ~15km. La
densité exceptionnelle des mesures nous permet d’écarter sans aucun doute tout effet di a un
probléme d’échantillonnage irrégulier. La mise en relation de la distribution de glissement
avec les observations morphologiques de terrain montre que chacun de ces minima de la
courbe de glissement peut étre associ¢ sur le terrain a une irrégularité géométrique, par
exemple une zone de relais, un changement d’azimut, ou le branchement d’une faille
secondaire (figure 26). Il existe donc clairement une relation entre distribution du glissement
et géométrie de la rupture. Si I’on considére la distribution du glissement sur la composante
perpendiculaire a la faille, qui est nulle en moyenne, on constate qu’elle est anti-corrélée avec
la distribution de glissement parall¢le a la faille. Ceci montre que les minima de glissement ne
correspondent pas a un déficit du glissement mais plutot a un transfert du glissement d’une
composante parallele bien localisée vers un mode de déformation plus diffus qui peut
comporter une part de déformation verticale importante, par exemple dans les zones de relais,
déformation qui est imagée sur la composante transverse. Dans le cas du séisme de Kokoxili,
ces irrégularités géométriques, que 1’on peut aussi nommer barrieres, sont bien marquées. La
longueur des segments que 1’on peut ainsi définir est de ~15km, une longueur qui nous

renvoie typiquement a 1’épaisseur de la crolite sismogénique.
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Figure 26 : distribution détaillée de la courbe de glissement liée au sé¢isme de Kokoxili pour
la composante parallele a la faille, déduite de la corrélation d’images satellitaires optiques.
L’association d’un minimum local de glissement a une aspérité¢ géométrique de la rupture est
systématique. D’apres [Klinger, et al., 2006]
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4 Discussion et Perspectives

Les quelques études présentées dans les paragraphes précédents donnent une idée des
directions dans lesquelles j’ai essayé de progresser au cours de ces derniéres années. Il me
semble qu’elles illustrent bien le fait que sans données de qualité il n’y aura pas de progres
possible dans le domaine du cycle sismique, mais que ces données ne sont pas faciles a
acquérir. Comme j’ai essayé de le montrer dans la premiére partie de ce mémoire, en ce qui
concerne le type de données que I’on peut utiliser, rien n’est écrit et il sera nécessaire de faire

preuve d’inventivité pour essayer de tirer parti au maximum de chaque contexte particulier.

Etude du cycle sismique et paléosismologie. Un point qui reste essentiel & mes yeux
est d’accumuler plus de données car cela reste la limitation majeure a toute avancée
conceptuelle significative. En effet, dans chacun des cas présenté, nous avons eu la chance de
travailler sur un site qui nous a permis d’obtenir un enregistrement paléosismologique de tres
bonne qualité, voir exceptionnel dans le cas du bassin de Yammotuneh (Liban) ou de Carrizo
Plain (Californie). Peut-on pour autant considérer que les données acquises sont
contraignantes par rapport aux questions initialement posées qui sont ou et a quelle fréquence
se produisent les séismes ? Oui, jusqu’a un certain niveau ces données sont contraignantes car
elles montrent bien qu’a I’échelle de quelques milliers d’années le déroulement temporel des
séismes n’apparait pas comme aléatoire (Liban, Turquie, Chine) et elles semblent donc
exclure un modele de cycle sismique purement chaotique. De la méme fagon, la maniére dont
la déformation est accommodée par les s€ismes successifs semble étre organisée avec la
répétition d’un motif de déformation spécifique pour un endroit donné de la faille, au moins
dans un contexte de faille décrochante (Turquie, Californie), qui nous renvoie directement au
modele de glissement caractéristique. Il semble donc au vue de ces travaux que tout n’est plus
possible en terme de mod¢le.

Les données acquises ne sont cependant pas suffisantes. Il nous est toujours tres
difficile, ne serait ce que pour un seul systéme de faille sur la planéte, de décrire précisément
le déroulement de 1’histoire sismologique passé et de dire quelque chose de solide quant a son
activité future. En effet, pour la majorité des failles le nombre de sites d’étude reste trop faible
et la qualit¢ méme des sites étudiés ne permet pas toujours de remonter loin dans le passé. 1l
reste donc difficile d’avoir une vision d’ensemble de ce qui se passe pour une faille. Partant

de cette constatation, mais sachant au vu de mes travaux précédents que cela n’est pas
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irrémédiable, je souhaite donc poursuivre un travail de paléosismologie intensif. Chaque
nouvelle tranchée est 1’occasion de prolonger un peu plus les séries temporelles, de compléter
I’histoire de I’extension latérale des ruptures le long de la faille et donc de comprendre sa
segmentation et enfin, quand cela est possible, d’en savoir plus sur les mouvements co-
sismiques passés. La clef de volite de ce travail est la continuation du programme de
paléosismologie que j’ai engagé depuis trois ans sur les grandes failles du plateau tibetain et
qui commence a donner ses premiers résultats. L’objectif & terme est non seulement de
pouvoir décrire 1’histoire sismologique de I’ensemble de ces failles, au moins pour le passé
récent mais aussi de pouvoir comprendre comment ces différentes failles interagissent au
niveau de I’ensemble du systéme tectonique. En effet, comme 1’a montré [Rockwell, ef al.,
2000] dans un travail du méme type sur les failles du désert de Mojave, Californie, quand on
dispose de I’information temporelle sur la sismicité d’un ensemble tectonique, on s’apercoit
alors qu’il peut exister un niveau d’organisation supérieur qui structure I’activité¢ sismique a
I’échelle du systéme entier (figure 27). Il me semble qu’il s’agit 1a d’une piste de recherche
importante qui consiste a faire sauter le concept de cycle sismique du niveau de la faille au
niveau du systéme tectonique tout entier, et dont le corollaire directe est qu’il faut acquérir

des données dans le systéme entier et non plus sur une seule faille.
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Figure 27 : Chaque courbe de couleur représente 1’estimation de 1’énergie libérée par les
paléoséismes identifiés sur les différentes failles de 1’ouest du désert de Mojave, Californie,
en fonction du temps. La courbe noire représente la somme. On voit clairement qu’il existe
une structure temporelle a I’échelle du systéme entier avec des périodes d’activité séparées
par des périodes de quiescence, et que 1I’approche considérant uniquement les failles de fagon
individuelle n’est probablement pas pertinente. D’apres [Rockwell, et al., 2000].
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Bien que dans un futur proche, ce programme de paléosismologie sur les grandes
failles du Tibet reste prioritaire car ces failles représentent un systéme tectonique exemplaire,
je ne congois cependant pas ce travail comme géographiquement exclusif et je souhaite bien
saisir toutes les opportunités de collecter de bonnes données pour faire avancer cette
réflexion, ou que cela se présente, et notamment au Proche-Orient dés que cela sera a nouveau

possible.

Segmentation des failles et géométrie. Comme je 1’ai décrit dans les paragraphes précédents,
notre méconnaissance de 1’histoire sismologique ancienne des failles tient en grande partie au
fait que le long des failles le nombre de sites d’étude reste réduit, nous donnant de fait qu’une
vision limitée de ce qui se passe latéralement. Cependant, méme si un effort important doit
étre fourni pour augmenter le nombre de sites, d’une part cela n’est pas toujours possible car
il n’existe pas de sites appropriés partout, et d’autre part, quand bien méme cela est possible
cela ne permet pas forcement de lever toute les ambiguités sur I’extension latérale des
paléoséismes. Parall¢lement aux investigations paléosismologiques il est donc nécessaire de
réfléchir a d’autres indicateurs pouvant nous guider dans la compréhension de la fagcon dont se
localisent dans le temps et I’espace les séismes sur un systeme donné de failles. La géométrie
méme du systéme tectonique et des différentes failles qui le compose me semble étre 1’un de
ces indicateurs. Typiquement, dans le cas de la partie sud de la faille de San Andreas (illustré
par la figure 28), si I’on est capable d’identifier avec précision les différents segments qui
composent la faille, de montrer que ces segments ont une durée de vie au moins égale a
quelques cycles sismiques, et qu’ils ont une réelle influence sur le déroulement des ruptures
sismiques (en terme d’initiation et d’arrét de la rupture), il est alors possible de choisir entre
les scénarios A et B de la figure 28. Cela est un pas important en terme de compréhension de
I’organisation des séismes sur ce systéme car le scénario A implique une certaine organisation
de la sismicité avec une alternance des séismes sur les segments sud et nord alors que le
scénario B ne montre aucune cohérence. Ils sont donc diamétralement opposés et pouvoir
montrer que c’est le scénario A qui s’applique aurait des conséquences directes non seulement
sur la compréhension fondamentale des mécanismes régissant la sismicité mais aussi pour
tous ce qui concerne les aspects d’évaluation du risque sismique, notamment les approches

probabilistes.
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Figure 28 : Ces deux figures montrent pour le sud de la faille de San Andreas les dates
possibles de séismes (la longueur des barrettes verticales est proportionnelle a I’incertitude sur
les ages) reconnus sur les différents sites paléosismologiques (en abscisse). Les barres
colorées horizontales correspondent a de possibles corrélations latérales entre les sites,
indiquant 1’extension latérale de la rupture quand on pense qu’il s’agit du méme séisme
observé a plusieurs endroits, basé sur les datations. Dans le scénario A, les observations
paléosismologiques ont été corrélées en utilisant aussi ce que 1’on sait sur la segmentation de
premier ordre de la faille. Le scénario B montre une autre corrélation possible des
observations, sans tenir compte des connaissances a priori sur la géométrie de la faille.
D’aprés [Weldon, et al., 2004].

Travailler sur ces aspects concernant la géométrie des failles et le role qu’elle peut
avoir dans la propagation des ruptures est donc aussi I’'un de mes objectifs. Faire ce travail sur
les séismes anciens est extrémement difficile car en reégle générale nous ne savons rien sur les
aspects liés a la propagation de la paléorupture. L’étude des séismes instrumentaux pour
lesquels nous avons ces informations est donc assez naturelle et j’espére a terme obtenir un
degré de compréhension suffisant de la relation géométrie/propagation pour ces séismes afin
de pouvoir repasser aux séismes anciens et proposer des scénarios de propagation a partir de
la géométrie observée aujourd’hui. Cette étape est essentielle pour pouvoir comprendre les
interactions possibles entre les différentes failles composant un systéme tectonique et le

déroulement de séquences sismiques dans ce systéme.
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J’ai donc débuté un travail de collecte et d’analyse des données décrivant des ruptures
sismiques, pour essayer de déterminer s’il existe quelques paramétres génériques importants,
indépendants des particularismes de chaque rupture, qui puissent nous permettre de
comprendre comment la faille se structure a différentes échelles de temps et d’espace. Les
premiers résultats pour les failles décrochantes montrent que cela semble étre le cas, et qu’en
ce qui concerne la segmentation spatiale, la taille des segments semble étre assez comparable
d’une rupture a ’autre, et ce indépendamment du contexte tectonique, avec une longueur
moyenne oscillant autour de 20 km (figure 29), ce qui nous renvoie directement a 1’épaisseur

de la croiite sismogénique comme élément de controle de la géométrie de la faille.

slope = 18.3km

Length of rupture considered
to define segments (km)

1 4 L 1
5 10 15
Number of segments measured

Figure 29 : Pour 7 séismes décrochants de magnitude = 6.6 pour lesquels on peut avoir une
carte détaillée de la rupture de surface, on représente le nombre de segments que I’on peut
individualiser en fonction de la longueur de la rupture. Les segments sont définis avec des
arguments géométriques trés simples tels qu’un coude ou un saut de la rupture. Les
observations peuvent étre approximées de fagon satisfaisante par une droite, ce qui indique
que la longueur moyenne des segments (donnée par la pente) est la méme dans tous les cas.
Cela indique clairement que la structuration en segment est indépendante, au premier ordre,
du contexte tectonique, et est contrdlée par un facteur extérieur que je suggere étre 1’épaisseur
de la crolite sismogénique. Ko : Kokoxili 2001, Gaf : Gobi Altay 1957, Hf : Haiyuan 1920,
Lu: Luzon 1990, Zi: Zirkuh 1997, Ow : Owens valley 1872, La : Landers 1992, Korizan
1979.

Le nombre d’événement pouvant servir a ce type d’analyse reste cependant restreint a
ce jour et je vois plusieurs pistes pour essayer de 1’augmenter. D’une part en faisant preuve
d’une réactivité forte, sur un mode opportuniste, quand un grand séisme se produit pour
pouvoir récolter un maximum de données concernant la rupture, et cela grace a toutes les

méthodes dont nous pouvons disposer, comme nous 1’avons fait pour le séisme de Kokoxili
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par exemple. D’autre part, pour compléter ces données Il est nécessaire de mener un
inventaire systématique des archives d’images satellitaires car il existe un certain nombre de
séismes pour lesquels les techniques de corrélation d’images pourraient étre utilisées pour
obtenir des distributions de glissement précises et denses supplémentaires. J’ai d’ailleurs déja
engagé ce travail sur les deux derniers séismes de Californie du sud, Landers et Hector Mines,
a partir de photographies aériennes. Les résultats préliminaires montrent que cette méthode de
mesure nous permet de résoudre le glissement avec une grande finesse et notamment
d’étudier les variations du glissement avec la géométrie de la rupture. Enfin, il est aussi
possible, grace a I’utilisation de I’imagerie optique haute résolution, quand les conditions
climatiques sont favorables, de retrouver la trace de séismes anciens. Cela mérite une
exploration plus approfondie afin de pouvoir reconstruire le plus grand nombre possible de
cartes de rupture, et quand cela est possible la distribution du glissement associé. A titre de
test j’ai entamé cette exploration sur le cas du séisme historique du Fuyun (M~8, Chine,
1931) et 1a encore les premiers résultats sont encourageant, montrant qu’il est possible de
cartographier des ruptures avec une grande finesse, plus de 70 ans apres I’événement.

Au final, I’ensemble de ces données doit me permettre de construire un corpus de
données plus étendu et mieux résolu que ce qui existe a I’heure actuelle. Cela constituera une
base solide permettant ensuite de faire le lien entre ces observations et les modeles théoriques
de croissance de failles, et de ruptures sismiques, qui sont développés par les mécaniciens de
la fracture, piste que j’ai commencé a explorer au travers d’une collaboration avec le groupe

de mécanique de la rupture de Harvard, dirigé par J. Rice.

Cycle sismique et signaux transitoires pour un décrochement, approche instrumentale. A
I’exception du segment de Parkfield, le long de la faille de San Andreas, la majeure partie de
I’effort fourni pour étudier le cycle sismique de fagon instrumental a été concentrée sur
I’étude des zones de subduction. En effet, d’'une part ces zones représentent la majorité des
trés grandes failles actives et d’autre part, pour un certain nombre, elles accommodent une
déformation treés rapide, pluri-centimétrique, qui assure un temps de retour des grands séismes
relativement court. Ces zones présentent cependant deux inconvénients majeurs : la structure
active n’est pas directement visible car elle arrive en surface au fond de la mer. On doit donc
toujours se limiter a une vision indirecte de la faille. D’autre part, a quelques exceptions pres
quand il existe des iles sur la plaque subductante, I’étude de ces failles reste pour le moment
asymétrique avec I’impossibilité d’instrumenter la partie marine de la subduction. Les failles

décrochantes continentales ne présentent pas ces inconvénients. Elles sont bien visibles et 1’on
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peut instrumenter les deux cotés de la structure. Nous avons donc entamé un programme de
recherche instrumental consistant a déployer un réseau dense de GPS en travers du segment
de Xidatan, le long de la faille décrochante du Kunlun. Notre choix s’est porté sur ce segment
car c’est le dernier segment de cette grande faille a n’avoir pas rompu au cours du dernier
siécle. Il représente donc une lacune sismique évidente. Nos objectifs sont multiples : bien sur
nous allons pouvoir déterminer avec précision le taux de glissement de ce segment de faille,
ce qui apportera de I’eau au moulin de la controverse actuelle sur le mode de déformation du
Tibet. Cependant avec le type de réseau que nous sommes en train de déployer, une station
environ tous les 12km, nous espérons surtout pouvoir directement mesurer les déformations
liées aux différentes phases du cycle sismique, notamment d’éventuels signes précurseurs
d’un séisme de grande magnitude que 1’on est en droit d’attendre le long de ce segment de
faille. Dans I’hypothése ou ce séisme se produirait dans un laps de temps compatible avec la
durée de vie de notre réseau, nous avons configuré notre réseau (fréquence d’échantillonnage
et géométrie) de telle sorte qu’il puisse « voir » le déroulement temporel de la rupture, de la
méme fagcon qu’un sismometre large-bande mais sans les problémes de saturation. Enfin, la
configuration de ce réseau a aussi été pensée de fagon a pouvoir détecter d’éventuels signaux
transitoires de déformation liés a des séismes lents ou silencieux, similaires a ceux identifiés
dans les zones de subduction. L’existence de tels processus dans les zones de décrochement
continentaux n’est pas encore totalement avérée pour le moment, mais de fortes présomptions
existent, fondée sur des observations le long de la faille de San Andreas [Nadeau and
McEvilly, 2004]. La mise en place de ce réseau, le premier réseau GPS permanent installé en

Chine par une équipe étrangere, représente un volume de travail important.
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Millennial Recurrence of Large Earthquakes on the Haiyuan Fault near

Songshan, Gansu Province, China

by Jing Liu-Zeng, Yann Klinger, Xiwei Xu, Cécile Lasserre, Guihua Chen, Wenbing Chen,

Paul Tapponnier, and Biao Zhang

Abstract The Haiyuan fault is a major active left-lateral fault along the northeast
edge of the Tibet-Qinghai Plateau. Studying this fault is important in understanding
current deformation of the plateau and the mechanics of continental deformation in
general. Previous studies have mostly focused on the slip rate of the fault. Paleo-
seismic investigations on the fault are sparse, and have been targeted mostly at the
stretch of the fault that ruptured in the 1920 M ~8.6 earthquake in Ningxia Province.
To investigate the millennial seismic history of the western Haiyuan fault, we opened
two trenches in a small pull-apart basin near Songshan, in Gansu Province. The
excavation exposes sedimentary layers of alternating colors: dark brown silty to
clayey deposit and light yellowish brown layers of coarser-grained sandy deposit.
The main fault zone is readily recognizable by the disruption and tilting of the layers.
Six paleoseismic events are identified and named SS1 through SS6, from youngest
to oldest. Charcoal is abundant, yet generally tiny in the shallowest parts of the trench
exposures. Thirteen samples were dated to constrain the ages of paleoseismic events.
All six events have occurred during the past 3500-3900 years. The horizontal offsets
associated with these events are poorly known. However, events SS3 to SS6 appear
to be large ones, judging from comparison of vertical separations and widths of fault
zones. The youngest event SS1 instead seems to be a minor one, probably the 1990
M,, 5.8 earthquake. Thus, four large events in 3500-3900 years would imply a re-
currence interval of about 1000 years. Three events SS2 to SS4 prior to 1990 occurred
sometime during 1440-1640 A.D., shortly after 890-1000 A.D. and 0—410 A.D., re-
spectively. We tentatively associate them with the 1514 A.D., 1092 A.D., and 143 or
374 A.D. historical earthquakes. Taking 10 = 2 m of slip for large events (SS3 and
SS4), comparable to the 1920 M >8 Haiyuan earthquake, their occurrence times
would be consistent with the long-term 12 *+ 4 mm/yr estimate of Lasserre et al.
(1999). However, a more realistic evaluation of slip rate and its possible change with
time requires a more rigorous determination of coseismic slip amounts of past earth-
quakes.

Online material: Trench photos with interpretation.

Introduction

®

The Haiyuan, Altyn Tagh, and Kunlun faults are three
large, active left-lateral strike-slip faults in northern Tibet
(Fig. 1a, inset). How fast these faults move is a diagnostic
test of modes of deformation of the Tibet Plateau (e.g., En-
gland and Houseman, 1986; Peltzer and Tapponnier, 1988;
Avouac and Tapponnier, 1993; Houseman and England,
1993; Tapponnier et al., 2001). Therefore much effort has
been devoted to the determination of geological slip rates
during the late Pleistocene-Holocene (e.g., Zhang et al.,
1988; Working group on the Altyn Tagh active fault, 1992;

14

He et al., 1994, 1996; Gaudemer et al., 1995; Yuan et al.,
1998; Lasserre et al., 1999, 2002; van der Woerd et al.,
2000, 2002; Mériaux et al., 2004, 2005) and of current
Global Positioning System (GPS) geodetic rates (e.g., Ben-
dick et al., 2000; Shen et al., 2001; Wang et al., 2001; Chen
et al., 2004; Zhang et al., 2004; Wallace et al., 2005).
GPS-derived rates are not systematically consistent with
geologic rates. For example, the 6—-9 mm/yr GPS rates (Ben-
dick et al., 2000; Shen et al., 2001; Zhang et al., 2004;
Wallace et al., 2005) and the 18-27 mm/yr geologic rates
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Tectonic setting of the Haiyuan fault. (a) Major active faults and historical

earthquakes (M; =4.5) in the region adjacent to the Haiyuan fault. Surface ruptures
associated with the 1920 and 1927 earthquakes are shown in orange. Tianzhu seismic
gap is highlighted in red (after Lasserre et al., 2001). (b) Surface traces of the Haiyuan
fault system near Tianzhu and Songshan, superimposed on Shuttle Radar Topography
Mission (SRTM) Digital Elevation Models (DEMs). Elevation contour interval is 250 m.

(Mériaux et al., 2004, 2005) determined near 90° E along
the Altyn Tagh fault differ by a factor of two. The GPS and
Holocene rates of the Kunlun fault (11 = 2 mm/yr), on the
other hand, are now consistent within uncertainties (van der
Woerd et al., 2000, 2002; Wang et al., 2001; Chen et al.,
2004; Zhang et al., 2004). No definitive GPS results across
the Haiyuan fault are available yet; GPS points from large-
scale GPS studies in Tibet (e.g., Wang et al., 2001; Zhang
et al., 2004) are too sparse to adequately constrain the pres-
ent rate. Preliminary results from two campaign GPS profiles
east and west of Songshan (Lasserre, 2000) seem to indicate

a lower rate than the 8—16 mm/yr Holocene rate determined
by Gaudemer ef al. (1995) and Lasserre et al. (1999, 2002).

Discrepancies between GPS and geomorphic rates on
active faults are not unique to Tibet. They are also found,
for instance, on the Blackwater fault in southern California,
the geodetic rate being four times higher than geologic rates
(Dokka and Travis, 1990; Miller et al., 2001; Peltzer et al.,
2001; Oskin and Iriondo, 2004). Understanding the relation-
ship between GPS and geological rates is a fundamental is-
sue. Possible reasons for such discrepancy could be in-
completeness of the paleoseismologic/geologic record or
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assumptions about rheologic properties of the crust and fault
geometry used to model GPS data. However, the most prob-
able reason for discrepancy may be the difference in the
duration of the observational period. Present GPS measure-
ments record motions for at most a couple of decades of
elastic strain accumulation, a period much shorter than the
seismic cycle, whereas Quaternary geologic rates derived
from dated geomorphic offset markers yield values averaged
over periods of thousands of years (10-100 ka). How short-
term elastic deformation is converted with time into long-
term permanent unrecoverable strain is not fully understood.
Short-term fault-loading rates may vary with time because
of interaction between conjugate or adjacent faults (Peltzer
et al., 2001; Hubert-Ferrari et al., 2003), prior fault-rupture
history and postseismic relaxation (Stein et al., 1997; Dixon
et al., 2000, 2003), or the rheology of the crust and mantle
below the seismogenic zone (e.g., Segall, 2002; Perfettini
and Avouac, 2004). Without quantitative knowledge of mul-
tiple deformation cycles, it remains difficult to understand
the present-day motions and recent tectonic evolutions of
most fault systems.

Because paleoseismology addresses the issue of how
frequently large earthquakes occur on a fault, it provides
information on repeated fault motion during several earth-
quake cycles, in time windows of hundreds to thousand of
years. Thus, it has adequate temporal resolution to fill the
gap between current GPS measurements and geomorphic
studies of active faults. For this reason, we have started a
multiyear project to systematically investigate the paleo-
seismic behavior of active faults in Tibet. As a step toward
this goal, this article presents our initial effort on the Hai-
yuan fault.

Seismotectonic Setting

Together with the Altyn Tagh, Kunlun, and Xianshuihe
faults, the ~1000-km-long, active left-lateral Haiyuan fault
accommodates part of the eastward component of movement
of Tibet relative to the Gobi-Ala Shan platform to the north
(e.g., Peltzer et al., 1988). It branches off the Altyn Tagh
fault in the Qilian Shan mountain range, and continues east-
ward, striking about N110°. It then veers to a N140° strike
east of the Yellow River, and to a ~north—south strike along
the edges of the Liupan Shan, and resumes a N100° strike
again before merging with the northern boundary of the
Qinling Shan. By dating offset lateral moraines at a site near
101.85° E, Lasserre ef al. (2002) determined that the Late
Pleistocene average slip rate on the westernmost Haiyuan
fault is 19 += 5 mm/yr. This rate decreases to 12 = 4 mm/
yr, constrained by dated offset alluvial terraces, east of the
junction between the Haiyuan and Gulang faults, with the
latter probably accommodating about 4 mm/yr (Gaudemer
et al., 1995; Lasserre et al., 1999). In less well-circulated
Chinese literature, however, the left-slip rate between 102° E
and 104° E is estimated to be less than 5 mm/yr using offset

river terraces (He ef al., 1994, 1996; Yuan et al., 1998). This
estimate, however, is not constrained by the dating of indi-
vidual offset terraces, but by using inferred ages based on
regional correlation of terraces and climatic events. East of
the Yellow river, Zhang ef al. (1988) derived a rate of 8 =+
2 mm/yr, a value intermediate between those mentioned pre-
viously. Though, strictly speaking, only lower bounds of the
rate were constrained at various sites, Zhang et al. (1988)
concluded that 8 = 2 mm/yr likely represented the possible
range of the slip rate.

No consensus exists on the total offset and inception
age of the Haiyuan fault. The Yellow River has an apparent
left-lateral deflection of ~90 km where it crosses the fault
(Fig. 1a). This has been inferred to represent the total left-
lateral displacement on the fault since ~8 Ma (Gaudemer et
al., 1989, 1995). Based on geologic mapping along a 60-km
stretch of the fault, Burchfiel et al. (1991) derived a total
displacement of only 10.5-15.5 km and inferred that the left-
lateral slip began near the end of Pliocene time (1.8 =+
0.3 Ma). Ding et al. (2004) used the development of pull-
apart basins along the fault to argue for a total offset of
~60 km since 10 Ma.

During the past century the Haiyuan fault system (sensu
lato) has produced two great earthquakes: the M 8.6 Haiyuan
earthquake in 1920, along the eastern Haiyuan fault, and the
M 8-8.3 Gulang earthquake in 1927, likely on a thrust-fault
system north of the western Haiyuan fault (Fig. 1). The
earthquake of 16 December 1920 produced a 237-km-long
rupture, now well mapped, with a maximum left-lateral slip
of 10-11 m, and claimed over 220,000 lives (Deng et al.,
1986; Zhang et al., 1987; Institute of Geology, China Earth-
quake Administration and Ninxia Bureau of China Earth-
quake Administration, 1990). The rupture, spanning several
fault segments, extended along the eastern part of the fault
east of the Yellow River. The western end of the rupture was
located just south of Jingtai, west of the bend of the Yellow
River (Fig. 1). The mainshock was followed a week later,
on 25 December 1920, by an aftershock with magnitude ~7
located less than 50 km east of the epicenter of the main-
shock (Institute of Geology, China Earthquake Administra-
tion and Ninxia Bureau of China Earthquake Administration,
1990). The slip curve of this earthquake is bell shaped, with
the maximum slip in the center, decreasing toward either end
(Institute of Geology, China Earthquake Administration and
Ninxia Bureau of China Earthquake Administration, 1990).
Seven years later, the earthquake of 23 May 1927 occurred
north of the Haiyuan fault, between 102° and 103°. It acti-
vated a south-dipping thrust, inferred to branch off from the
Haiyuan fault at depth (Fig. la) (Gaudemer et al., 1995;
Lasserre et al., 2001).

Several paleoseismic studies have been undertaken
along the 1920 rupture (Zhang et al., 1988; Institute of Ge-
ology, China Earthquake Administration and Ninxia Bureau
of China Earthquake Administration, 1990; Ran et al., 1997;
Xiang et al., 1998; Min et al., 2000) to better assess the long-
term hazard related to the occurrence of such a destructive
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earthquake. The earthquake history of the Haiyuan fault west
of Jingtai has raised much less interest.

The 260-km-long stretch of the Haiyuan fault (marked
red in Fig. 1b) is composed of four segments. Despite clear
evidence of Holocene activity in the field, this section of the
fault bears no historical record of a large earthquake in the
past several centuries. It has therefore been considered a ma-
jor seismic gap (the “Tianzhu gap”) with rather high poten-
tial seismic hazard (Gaudemer et al., 1995). The 1920-1927
sequence of great earthquakes has lead to speculation that
the Tianzhu gap would be the next section to break, in view
of growing evidence for temporal clustering of earthquakes,
in domino-type occurrence on single faults or fault systems
(e.g., Sykes et al., 1981; Barka et al., 1992, Stein et al.,
1997). Moreover, the pattern of modern seismicity along this
part of the fault is suggestive of concentrated loading along
this gap (Lasserre et al., 2001), and thus heightened seismic
hazard. Figure 1a shows that after 1985, M 5-6 earthquakes
cluster near the two ends of the gap region, and in the middle
(Tianzhu pull-apart basin, the largest geometrical complex-
ity on this stretch of the fault). This pattern is in sharp con-
trast with the diffuse and random modern seismicity along
the section that broke in 1920, where crustal stress was likely
relaxed for many decades after the great earthquake.

Site Description

To better assess the seismic hazard along the Tianzhu
gap, and to investigate the frequency of large-earthquake
occurrence on this fault, we have conducted paleoseismic
investigations at a site near 103.5° E, in a small pull-apart
basin, a few kilometers north of the village of Songshan
(Figs. 2 and 3). Near the Songshan site, the fault cuts through
a landscape of subdued topography, mantled by loess (Fig.
3). Because of the spectacular fault trace, clear geomorphic
records of cumulative offsets and the easy access, the area
had been targeted by Gaudemer et al. (1995) and Lasserre
et al. (1999) to determine the Holocene slip rate of the fault.
A detailed description of the geologic and geomorphic set-
ting of the site is given in Gaudemer et al. (1995).

The excavation site selected is located at the eastern end
of a left-stepping extensional jog, along the main fault trace.
Figure 3 shows a photo looking south toward the basin and
trench locations. The two fault strands that bound the basin
are clear in the field. The northern strand, in particular, trun-
cates alluvial fans, forming a south-facing scarp of upto 1 m
locally. At the base of the scarp, a spring currently supplies
water to a 3-m-deep river channel at the southeast corner of
the basin. Toward the west, however, the northern strand
disappears, possibly because it is covered by fast-depositing
fans, or due to diminished fault slip, or both. The southern
fault strand, associated with an upslope-facing scarp up to
0.5 m in places (Figs. 3 and 4), is geomorphically clearer
than the northern strand and can be continuously traced to-
ward the west.

Deposition in the basin originates from several small

catchments on the northern slope. These small drainages
build fans with toes extending into the basin. Although the
basin is currently drained by a stream, it could have once
been closed, judging from the smooth and flat basin floor
and vegetation characteristics.

Stratigraphy

We opened two trenches across the two bounding fault
strands. Trench 1, ~25 m long, 4 m wide, and 3 m deep,
was excavated across the southern strand. Trench 2, dug
across the northern strand, provided only limited exposure
due to the shallower depth of the water table, ~2.2 m below
ground surface. Each wall was systematically cleaned, grid-
ded in squares of 1 m by 1 m using a total station, and
photographed. The detailed field mapping of trench expo-
sures was performed on printouts of photos of individual
grid cells.

Figures 5a and 5b show an overview of the stratigraphy
exposed in trenches 1 and 2, respectively. The sediments in
trench 1 are mostly composed of fine-grained sand, silt, and
clay indicating a low-energy depositional facies. Pebbles and
coarser clasts are uncommon, likely because of the distal
position of the trench relative to feeding catchments. Based
on the similarity of facies, texture, and color, we divide the
stratigraphy into three sections: lower, middle, and upper
sections (Fig. 5).

The upper section, about 1 m thick, mainly consists of
massive homogeneous sandy silt, interpreted as loess or re-
worked loess (Table 1). A couple of organic-rich soil hori-
zons have developed. Bioturbation is extensive in this sec-
tion, as indicated by large burrows and deep-penetrating
roots of dry-land plants.

The middle section is mainly composed of two types of
layers: light yellowish brown sandy deposits and thin dark-
brown to black peatlike layers (Table 1). The preservation
of fine layers (5-10 cm) and the presence of dark layers
suggest that, at the time the middle section was emplaced,
the water table was close to the surface, preventing strong
bioturbation from burrowing and growth of dry-ground veg-
etation.

In contrast with the middle section, the lower section is
darker; alternation of dark- and light-color layers is less com-
mon. It consists of clayrich, fine deposits, and is thus more
coherent. The deposits may represent continuous marsh de-
posits, as exposed by trenching in similar environments,
which often show massive deposits of dark-gray clay with
few stratigraphic markers (Rockwell et al., 1986).

Figure 5c is a composite stratigraphic section illustrat-
ing the representative thickness of individual units and strati-
graphic locations of charcoal samples discussed later in the
text. We did not illustrate the grain size and texture of in-
dividual layers because most of the deposits are homogenous
sand and silt. Color contrast is the most significant differ-
ence. Most units, from 1 through 14, are laterally continuous
and can be mapped across the fault zone with confidence.
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Figure 2.  Map of the Haiyuan fault near Songshan, superimposed on aerial photos
(modified from Lasserre ef al., 1999). Thick black line in the middle indicates the trace
of the Haiyuan fault. Paleoseismic site described in this study (shown as a star) is
located in the pull-apart basin north of Songshan village. Small drainages north of
Songshan are highlighted in white, as is the Heimazhuang river, the major perennial
river in this area. The locations of Lasserre et al.’s (1999) slip-rate determinations are
indicated by white arrows. The location of a previous paleoseismic investigation site
by Liu et al. (1998) is shown by a square, just outside the map area on the left.
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Figure 3. Mosaic of south-looking photos of the Haiyuan fault north of Songshan
village and corresponding geomorphic interpretations. Locations of fault traces are
indicated by red arrows. The southern strand coincides with a vegetation transition line.
Trench 1 is located across the southern fault branch, and trench 2 is across the northern
fault branch.
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Figure 4.  Topographic map derived from total sta-
tion survey points (dots) near trench 1. The location
of trench 1 is indicated by the rectangle in the middle.
Logged portions of exposures are indicated by bold
lines. In the vicinity of trench 1, the fault forms a
north-facing scarp, about 0.5 m high in the east and
decreasing westward. At the location of trench 1, the
scarp is only about 10-15 cm high. Contour interval
is 10 cm.

Correlation of units from trench 1 to trench 2 is pri-
marily based on the identification of the three main sedi-
mentary packages (Fig. Sc and Table 1). The transition be-
tween the top and the middle section is sharp, denoting a
dramatic change from wet to dry climatic or hydrologic con-
ditions at this location. In trench 2, the stratigraphic transi-
tion from the upper to the middle section is as sharp as in
trench 1, confirming that the change from wet to dry was
recorded basinwide. The one-to-one correlation of individ-
ual units is more difficult. Only the correlation of unit 2 is
constrained by charcoal samples of similar age. Other unit
correlations are based on qualitative observations. We rea-
son that major gravel layers in trench 2, representing flood-
ing periods, must be correlated with the main lighter-colored
layers in trench 1. Thus, equivalents of units 5, 7, and 15 are
determined. Such correlation is probable, because alterna-
tion of black-and-white thin layers between units 7 and 15
would be in the same stratigraphic position in both trenches.

Evidence of Faulting Events

In this section, we present and discuss stratigraphic evi-
dence for six paleoearthquakes at the site. We name these
events SS1 through SS6 from the youngest to the oldest.

Among various indicators for recognizing paleoearth-
quakes in unconsolidated sediments in a strike-slip fault set-
ting, the best and clearest evidence of fault rupturing of the
ground surface includes scarp formation, scarp-derived col-
luvium, in-filled and void fissures, and sand blows (e.g.,
Sieh, 1978; Weldon et al., 1996; Fumal et al., 2002). Up-
ward fault terminations are most effective in identifying the
most recent faulting event, but may not be as reliable for
older events because subsequent ruptures sometimes follow

the same plane and may overprint the evidence of previous
events (Weldon et al., 1996).

Most Recent Event (SS1)

Event SS1 appears to be a minor cracking event that
probably ruptured the present ground surface (Figs. 6 and 7).

Multiple cracks on both walls of trench 1 can be traced
confidently up to about 20 cm below the ground surface.
The actual level of termination of these cracks, however,
remains ambiguous because of loose loam near the surface.
These cracks are not roots. They are not as straight and con-
tinuous as plant roots, but instead resemble en echelon
cracks in a vertical plane. Voids at corners (Fig. 7), where
the cracks change orientation, and visible clean shearing
planes devoid of roots also argue for a tectonic origin. These
cracks, however, show no offset in the underlying sedimen-
tary layers. This suggests that the event corresponds to a
small-magnitude earthquake, or was near the rupture ter-
mination of a somewhat larger one.

Analysis of the recent, local seismicity supports a tec-
tonic origin for the cracks. Probably they are associated with
the 20 October 1990 M,, 5.8 earthquake, whose reported
epicenter was located at ~37.1° N and 103.5° E (Gansu Bu-
reau of China Earthquake Administration, 1990; Committee
for Chinese Earthquake Bulletin, 1990). This earthquake
was the biggest event in Gansu province since the 1954
Shandan earthquake (M, ~7.3). It caused severe damage (in-
tensity VIII) in villages along a 27-km-long stretch of the
Haiyuan fault, from the Heima Zhuang river (Fig. 2) east-
ward. The long axis of the intensity distribution had the same
orientation as that of the Haiyuan fault, as did one plane of
the focal mechanism (Gansu Bureau of China Earthquake
Administration, 1990). Surface en echelon tensional cracks
with up to 10 cm of opening were reported in the highest-
damage area (intensity VIII), 7 km to the southeast of our
paleoseismic site (Fig. 8). No exhaustive investigation was
carried out to trace the extent of cracks shortly after the
earthquake. Although ground fissures were observed in
many places, only those in the maximum-intensity region
(intensity VIII) were believed to be of tectonic origin. In the
village of Songshan, which is quite close to the epicenter,
there were many accounts of building damage; pillars or
columns moved counterclockwise relative to the ground,
most likely indicating near-field ground motion rather than
far-field oscillation. The walls of the small ancient fortified
city (Songshan), erected sometime during the Ming Dynasty
(1368-1644 A.D.), which were mostly standing intact before
this earthquake, partially collapsed (Gansu Bureau of China
Earthquake Administration, 1990; Gaudemer et al., 1995).

Together, the consistent reports suggest that the October
1990 earthquake may have been large enough to produce
ground rupture extending several kilometers away from the
epicenter. As our excavation site is located closer to the in-
strumental epicenter than the reported tectonic cracks, it
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Photo mosaic of central section of the eastern walls of trench 1 (a) and

trench 2 (b) showing the general characteristics of the stratigraphy and the tilting
and warping of strata due to deformation. Stratigraphy is divided into upper, middle,
and lower sections. Photos were reversed as if looking toward the west. (c) Generalized
stratigraphic column of sedimentary deposits in trenches 1 and 2, and proposed cor-
relation between the two trenches. We label units in trench 1 from 1 to 21, from top
to bottom. Color coding corresponds to Figures 6 and 10. Stratigraphic position of

radiocarbon samples are shown by triangles.

Table 1

Unit Descriptions from Trench 1 and 2 Exposures

Unit No.

Trench 1

Trench 2

Upper section

Middle section

Lower section

1

8-14

15
16-21

Bioturbated silty loess and reworked loess. Subunit 1b is a distinctive
thin layer, better sorted and lighter in color than units above and
below. Subunit 1d is a darker organic-rich layer.

Gray organic-rich sand and silt, containing a discontinuous carbonate
layer.

Massive yellow to brownish yellow sand and silt.

Wedge-shaped deposit of gray clayey sand and silt

Sa: A thin layer of silt, on the up-thrown side of the fault. 5b: Pale-
yellow silty sand, on the down-thrown side of the fault.

Brownish sandy silt, locally containing dark organic-rich layers.

Pale-yellow silty sand.

Alternating dark peatlike layers (units 8, 10, 12, and 14) and light
yellowish brown coarser-grained silty sand (units 9, 11, and 13).

Gray sand and silt.
Alternating brown clayey sand and silt (units 16-20) and dark gray
finer-grained clay (units 17, 19, and 21).

Massive bioturbated light yellowish brown sand
and silt.

Dark-gray organic-rich sand and silt.

Massive yellow to brownish yellow sand and silt,
with multiple dark organic-rich soil horizons.

Clast-supported gravel layer of angular to
subangular pebbles.

Clast-supported pebbly to granular gravel in coarse
sand matrix.

Alternating thin, dark organic-rich layers and white
to light-gray clayey silt.

Relatively well-sorted coarse and medium sand.
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Figure 6.  Logs of portions of the east (a) and west (b) walls of trench 1. Sedimentary

units are indicated by different colors and are labeled numerically. Ruptures associated
with six events are identified and named SS1, SS2, SS3, SS4, SS5, and SS6, from the
youngest to oldest. See text for description of evidence of individual events.

seems likely that the cracks observed in the trench walls are
indeed tectonic cracks due to the 1990 event.

Penultimate Event (SS2)

Evidence for Event SS2 in Trench 1. The next youngest
deformation event we identify prior to event SS1 occurred
when unit 1b was at or near the surface. The clearest evi-
dence for event SS2 in trench 1 is the convex-upward, bulg-
ing out of unit 1b in the fault zone, between meters 3 and 4
in the western wall (Figs. 6b and 9). Unit 1b is a distinctive
5-cm-thick layer of silty fine sand that is continuously trace-
able on both walls of trench 1. It is lighter in color and better
sorted than the sediment layers below and above. It is likely
an aeolian deposit, or less likely a flood deposit. The convex-
upward shape of unit 1b near meter 4 is probably an indi-
cation of folding. Below unit 1b, faults exhibit a flowerlike
structure offsetting both the upper and lower surfaces of unit
2 and possibly unit 1d as well. The offset is not large, no

more than a couple of centimeters in a vertical plane. The
underlying layers (i.e., unit 5 and those below) also do not
display large vertical separation. This pattern is typical of en
echelon ground ruptures forming small pressure ridges at the
surface with only strike-slip motion at depth (e.g., Yeats et
al., 1997; Barka et al., 2002).

Unfortunately, we cannot be sure that the bulging of unit
1b is an indication of coseismic deformation because of the
bulging is quite small and subtle. Alternatively, unit 1b may
have been deposited after event SS2 and mantled the scarp.
In the eastern wall exposure, a few cracks seem to extend
through layer 1b, which would support the former interpre-
tation. But this is not conclusive because plants can take
advantage of pre-existing cracks. The key area in the east
wall was accidentally destroyed during excavation (Fig. 6a).

Evidence for SS2 in Trench 2. Stronger stratigraphic evi-
dence for SS2 is found in trench 2 (Fig. 10 and ® Fig. Ela
in the online edition of BSSA). Fissures cut through unit 2,
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Figure 7.  Enlarged photo of eastern wall of trench
1 showing that the crack associated with the youngest
event SS1 (outlined by black arrows) appears to ex-
tend to the ground surface. We believe this event is
the 1990 M,, 5.8 earthquake. See location in Figure 6.
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Figure 8. Map of intensity associated with the

1990 M,, 5.8 earthquake. Adapted from Gansu Bureau
of China Earthquake Administration (1990).

down-drop blocks from unit 2, and fissure fills are clearly
associated with this event. The organic-rich layer, unit 2, is
disrupted with a few centimeters of vertical separation. Sed-
iments from this layer form part of the colluvium that fell
into the fault zone. A cobble, about 6—7 cm in diameter,
located in the fault zone, does not correspond to any fine-
grain-sized unit characteristic of the upper section in trench
2, and has probably been dragged into the fault zone. The
fissure is filled with sediments lighter in color, most likely
from layers above unit 2. The fissure fill and colluvium sug-

gest that the event horizon is slightly above unit 2. There is
also indication of strike-slip motion along the fault in trench
2. The thickness of unit 2 changes across the fault zone,
being thicker on the northern side than on the southern side
(Fig. 10).

Event SS3

Evidence for Event SS3 in Trench 1. Unlike events SS1
and SS2, event SS3 is associated with a wide zone of de-
formation, 4 to 5 m in total, which suggests that event SS3
probably had larger offset than SS1 and SS2. Figure 6 shows
that event SS3 involves both shearing on the main fault zone
and offsets on multiple secondary faults between meters 1
and 4. Some of the best evidence for event SS3 is preserved
along the southern half of trench 1, outside the main fault
zone (denoted “3-1” on the west wall, Fig. 6b ® and Fig.
E1b in the online edition of BSSA). Unit 5a buries a dark
organic soil horizon on top of unit 6. The soil horizon is
easily traced in both the east and west walls. Unit 5a, to-
gether with the soil horizon beneath it, is sharply offset by
three secondary fissures, with about 7 cm of vertical sepa-
ration. Material from unit 3, a massive loess layer, usually
fills these fissures, delineating open cracks up to 1 m deep.
At approximately meter 2.5 on the west wall (Fig. 6b and ®
Fig. E1b in the online edition of BSSA), a secondary fault
limits chunky deposits that appear to be broken pieces of the
underlying layers. These blocks are probably coseismic col-
luvium, transported here from locations out of the section
plane. They are separated by infilling of unit 3 sediments.

Combining the deformation on the main fault and sec-
ondary faults, the overall effect of event SS3 is a down-drop
of the block located north of the main fault zone, together
with northward tilting and dragging of unit 5b and of all the
units below, most prominently south of the main fault. The
event horizon should be slightly above unit Sa because units
5a and 5b are disrupted. Unit 4, a wedge-shaped deposit of
light-gray clayey sand and silt north of the main fault zone,
which thickens above it, is likely the postevent in-fill of the
depression produced by event SS3.

Evidence for Event SS3 in Trench 2. Evidence for event
SS3 in trench 2 is different from the cracks exposed in trench
1. The stratigraphy shows strong ductile-style folding (Fig.
10). This style of deformation would be consistent with
strong ground shaking in water-saturated deposits during an
earthquake. Unit 5, a gravel layer, is the top most deformed
layer. Layers located above are much less contorted and
clearly drape unit 5. Hence, the event horizon associated
with event SS3 is probably at, or slightly above, unit 5. It
would be ambiguous to locate the position of ground surface
if units 1 through 5 were subaqueous soft sediments when
the earthquake occurred (e.g., Weldon et al., 1996). This is
not the case at the Songshan site, because units 1 through 4
consist of subaerial deposits. They are loess and reworked
loess with multiple soil horizons developed subaerially.
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Figure 9.  Photo mosaic and interpretations of a portion of the western wall of trench
1 showing the evidence for event SS2. See location in Figure 7.
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6 for explanation of symbols.
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Coarser grain size, the lack of clay in the sediments, and
deeply penetrating plant roots corroborate this subaerial in-
terpretation.

Event SS4

Fault breaks associated with event SS4 disrupt the upper
surface of unit 7 over a width of several meters and terminate
within unit 6 of trench 1 (Fig. 6). Multiple strands terminate
at this stratigraphic position. The strongest evidence for the
event is within the fault zone on the east wall, at meter 5,
where a major shear plane separates the coherent strata of
units 7 to 12 to the left from a mélange of sheared material
to the right (designated “4-1” on Fig. 6a and ® Fig. Elc in
the online edition). The fault is capped by a small duplex of
units 7 and 8, thrust on top of one another, which suggests
that this layer was at or very near the ground surface when
rupture occurred. Additional evidence includes a fault strand
north of the main fault (designated “4-2” in Fig. 6a and ®
Fig. Elc in the online edition) offsetting unit 7 by a few
centimeters; and at least two open cracks south of the main
fault (designated “4-3” in Fig. 6a) terminating in the same
stratigraphic position.

Although events SS3 and SS4 are only separated by unit
5 and 6 deposits with only about 40 cm in total thickness,
multiple lines of evidence suggest that they are distinctly
separate events. First, at locations 4-1 and 4-2, unit 7 and
underlying units are warped more and thus deformed more
than the overlying unit 5. This difference between unit 5 and
underlying unit 7 requires an event horizon after the depo-
sition of unit 7. Second, at location 4-3, the stratigraphic
contacts show clearly that the open cracks of event SS4 ter-
minate below the sharp soil horizon developed in the top of
unit 6, whereas fault strands associated with event SS3 offset
this horizon. Inside the cracks, fissure fills of event SS4 con-
sist of material of unit 6, darker than those in the cracks of
event SS3. Third, the change in thickness of unit 6 across
the fault on the west wall is consistent with a pre-existing
scarp, presumably due to event SS4 (Fig. 6b). Also, unit 6
is thickest near the main fault zone. It thins out northward
away from the main fault zone on the down-thrown north
side. Southward, it stops abruptly against the southern-
bounding fault and cannot be traced farther away from the
fault on the up-thrown side. Thus the wedge-shaped thick-
ness of unit 6 suggests it filled a sag created by a north-
facing fault scarp. The subsequently deposited unit 5 has
similar variation in thickness, but it is less conspicuous be-
cause of the more subdued scarp relief after filling by unit
6 on the north side.

Like event SS3, event SS4 in trench 2 manifests itself
by sediment warping and folding in both walls. The event
horizon of SS4 is less clear in trench 2 because of the su-
perposition of deformation due to event SS3. Event SS4
probably occurred after unit 7 was deposited, because the
layers below unit 7 are more deformed than units above.

Event SS5

Evidence for event SS5 is manifested in several places
in trench 1. Fault traces from event SS5 break unit 14 (Fig.
6). On the east wall, a fault separates unit 14 and underlying
units on the south side from the heterogeneous shear-zone
fabric on the north side (“5-1” on Fig. 6a and ® Fig. E1d
in the online edition). The small fissures cracking unit 12
and higher do not seem to connect to the main crack-breaking
unit 14 at location 5-1. Hence the fault ending at 5-1 seems
to be capped by unit 12. Outside the main fault zone, a few
minor faults, which terminate above the upper surface of unit
14 (*5-2” and “5-3”), provide additional evidence for event
SS5 on the eastern wall. Evidence for event SS5 is also visi-
ble on the west wall, both within the main fault zone (“5-4")
and beyond (“5-57). The event horizon associated with event
SSS5 is probably at or above unit 14.

Event SS6

Evidence for event SS6 is best preserved at the northern
end of trench 1. On the east wall, several minor faults break
unit 16 (“6-1” and “6-2” on Fig. 6a), producing a south-
facing scarp and the greater thickness of unit 15 between
this scarp and the main fault zone. On the western wall, unit
16 also displays evidence of event SS6. A mound delineated
by the thickness variation of unit 16 (“6-3” on Fig. 6b) prob-
ably represents a pressure ridge. Undisturbed unit 15 lies
above unit 16, smoothing out the irregular topography after
event SS6. The event horizon of SS6 is clearly unit 16.

Evidence for event SS6 at the main fault zone is less
straightforward because of the large amount of shear due to
later events. However, the angular unconformity between
units 14 and 16 suggests that motion in the main fault zone
caused these units to tilt during event SS6. As will be dis-
cussed later, reconstruction of the stratigraphy before and
after event SS6 helps to elucidate this effect.

Radiocarbon Dating of Earthquakes

Numerous charcoal fragments were found in both
trenches, yet most were small. Thirteen samples were sent
for accelerometer mass spectrometer (AMS) dating at Uni-
versiteit Utrecht in the Netherlands and Laboratoire de Me-
sure du Carbone 14 (LMC 14) in France. Radiocarbon dates
are summarized in Table 2 and Figure 11. The stratigraphic
positions of the samples are shown in Figures 5, 6, and 10.

Figure 11a plots the ages of charcoal samples in trench
1 in stratigraphic order. Most samples yielded ages younger
than 3000 years B.P. Two samples, SO-01-19 and SO-02-18
(Table 2 and Figs. 5 and 6), collected 0.3 m and 2.0 m below
the surface yielded ages of 7080-7480 B.C. and 5840-6170
B.C., respectivel