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Figure 6.9 Carte de la  sismicité mondiale (compilation logiciel GMT, UMR Dynamique de la Lithosphère, Université Montpellier/CNRS).

La répartition des séismes souligne les zones de déformation active dans les océans ou sur les continents. 

9782100778676_02.indd   158
3/22/18   6:48 A

M



BCPST1,	Lycée	Hoche																																																																																																														 STD-2	:	Les	séismes

 

/2 22

©
 D

un
od

 –
 T

ou
te

 re
pr

od
uc

tio
n 

no
n 

au
to

ris
ée

 es
t u

n 
dé

lit
.

165

Chapitre 6 ! Structure du globe et mobilité de la lithosphère : sismologie et géomagnétisme  

Le temps qui sépare l’arrivée des ondes P et S (méthode dite S-P) permet de calculer, à partir d’un 
modèle de propagation des ondes, la distance de la station à un épicentre inconnu (fig. 6.17). 
L’épicentre se situe donc sur un cercle centré sur la station et de rayon égal à la distance épicentrale. 
Si l’on dispose de renseignements fournis par 3 stations, on pourra localiser l’épicentre au point de 
jonction des 3 cercles ainsi construits. Si les cercles ne se recoupent pas en un point, cela signifie 
que le modèle de propagation utilisé n’est pas adapté à la profondeur du séisme. On cherche alors 
par approximations successives les lois de propagation qui, en fonction d’une profondeur 
croissante choisie pour le foyer, permettent de minimiser la zone d’incertitude. Cette méthode 
permet ainsi de déterminer la profondeur du foyer (hypocentre).

Encart 6.12 – La localisation des épicentres et des foyers
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Figure 6.17 Principe de la détermination des épicentres (et hypocentres) par la méthode S-P.

Sismogrammes simplifiés enregistrés à trois stations (en haut) et hodographe (au-dessous) montrant, 
la correspondance entre la différence des temps d’arrivée (S-P) et d, la distance station-source ou dis-
tance épicentrale. À gauche, la sphère terrestre montrant le principe de la triangulation pour déter-
miner l’épicentre à l’aide de trois stations. En fait, les réseaux mondiaux réalisent des positionnements 
très précis par triangulation a l’aide de très nombreuses stations. On accède ainsi par le calcul aux 4 
inconnues du problème : t0 (heure du séisme), X et Y (latitude, longitude de l’épicentre) et Z profon-
deur du foyer. Le calcul revient à minimiser la zone d’intersection des cercles s-p (minimiser le résidu).

La sismologie montre donc que la Terre n’est pas un milieu homogène ; nous verrons plus loin que la 
répartition de cette hétérogénéité est, en première approximation, sphérique.
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Figure	2a	:	principe	de	la	détermination	de	la	localisation	des	séismes	
(in	Renart	et	al.,	2016)

Figure	2b	:	localisation	d’un	séisme	et	incertitudes	associées	(Sumatra,	26	décembre	2004)	
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Chapitre 6 ! Structure du globe et mobilité de la lithosphère : sismologie et géomagnétisme  

A est l’amplitude mesurée sur un enregistreur de type Wood-Anderson et A0 (D) représente celle 
correspondante à un séisme de magnitude référence 0 enregistré à la distance D de l’épicentre.

En pratique ML représente une mesure de l’amplitude de l’onde S (fig. 6.14) à des distances faibles. 
À des distances supérieures à 1 000 km, il n’est plus possible d’utiliser la magnitude locale et diverses 
DXWUHV�IRUPHV�RQW�pWp�GpÀQLHV�j�SDUWLU�GH�O·DPSOLWXGH�GHV�RQGHV�3�RX�6��PDJQLWXGH�Pb) ou pour les 
grandes distances à partir des ondes de surface (MS). 

Dans les cas de très forts séismes, la saturation des échelles peut conduire à des écarts importants 
entre mb et MS��'H�FH� IDLW�� SRXU� UHQGUH� FRPSWH�GHV�JUDQGV� VpLVPHV��RQ� D�GpÀQL�SOXV� UpFHPPHQW�
(Kanamori, 1977), la magnitude MZ, dite magnitude de moment basée sur le moment sismique, 
quantité plus représentative de l’intensité à la source. Utilisée maintenant en routine par les 
sismologues, elle a été ajustée pour être compatible avec les autres échelles de magnitude et a impliqué 
une réévaluation de la magnitude des plus gros séismes (encart 6.3).

La magnitude de moment, MZ, est égale à 
MZ = 2/3 (logMo) – 6

où Mo est le moment sismique. Mo est calculé sur une période de 50 à 300 secondes, sur l’amplitude 
des ondes de surface R et L (fig. 6.14). Par ailleurs, Mo s’écrit simplement comme le produit de la 
VXUIDFH�GH�OD�]RQH�URPSXH��6��SDU�OH�GpSODFHPHQW��'��HW�SDU�OH�FRHIÀFLHQW�GH�ULJLGLWp�����Ã���11 en unité 
cgs pour la croûte continentale).

0R� ��6'�HQ�G\QH�FP�
Il s’agit donc d’une valeur qui dépend directement des caractéristiques de la rupture, notamment de 

OD�WDLOOH�GH�OD�IDLOOH����SHXW�YDULHU�GH���j���VHORQ�OHV�PDWpULDX[���WLWUH�G·H[HPSOHV��SRXU�0Z égal à 7,5 
dans le cas du séisme d’Ambrym (Vanuatu) en 1999, on calcule un déplacement de 8 m sur une faille de 
���ð����NP�HQYLURQ��5DSSHORQV�TXH�SRXU�XQH�PDJQLWXGH�0Z�GH�����j������6XPDWUD���������RQ�pYRTXH�
une faille de 600 à 1 000 × 20 km environ et un glissement de 15 m (voir le paragraphe 6d et la fig. 6.5).

– Kamtchatka (04/11/1952) : Ms = 9,2 et Mw = 9,0

– Chili (22/05/1960) : Ms = 8,5 et Mw = 9,5 (plus forte magnitude connue)

– Alaska (28/03/1964) : Ms = 8,4 et Mw = 9,2

– Mexico (19/09/1985) : Ms = 8,1 et Mw = 8

– Tonga (07/04/1995) : Ms = 8,0 et Mw = 7,4 

Encart 6.3 – Exemples de réévaluation de la magnitude de quelques grands 
séismes (voir localisation fig. 6.1)

Malgré ses imperfections, la magnitude locale de Richter a représenté un progrès majeur permettant 
de classer les séismes. En effet, alors que l’intensité varie avec la distance à la source, la magnitude 
reflète l’énergie libérée indépendamment de la profondeur du séisme, de la distance et des dégâts 
subis.

Du fait de sa forme logarithmique, la formule de Richter implique qu’un séisme de magnitude 7 est 
dix fois plus intense qu’un séisme de magnitude 6, cent fois plus qu’un séisme de magnitude 5, etc. 
Les dommages commencent à l’épicentre pour ML = 4,5 ; le niveau ML = 7,5 marque la limite inférieure 
des grands tremblements de terre. L’échelle de Richter donne ML = 8,9 pour les plus grands 
tremblements de terre connus (XI de l’échelle de Mercalli, encart 6.2). L’énergie développée est liée 
à la magnitude par une formule du type :
 aML = log (E/Eo)  (2)
où a = 1,5 et Eo = 2,5.1011 ergs.
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Figure	3	:	réévaluation	de	la	magnitude	de	quelques	grands	séismes	
(in	Renart	et	al.,	2016)

Figure	4	:	relation	entre	énergie	libérée	et	magnitude	de	quelques	séismes	(et	essais	nucléaires)
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Chapitre 6 ! Structure du globe et mobilité de la lithosphère : sismologie et géomagnétisme  

'DQV�OH�FDV�GH�OD�ÀJXUH�������RQ�SHXW�FDOFXOHU�OHV�WURLV�WHPSV�GH�WUDQVLW�FRUUHVSRQGDQW�DX[�WURLV�
types d’ondes. Le calcul est un peu plus complexe lorsque la source est à une certaine profondeur dans 
le milieu 1. Dans les lignes suivantes, la source est considérée à la surface, selon le schéma de la 
ÀJXUH������$��/H�WHPSV�GH�WUDQVLW�GH�O·RQGH�GLUHFWH��2&1) entre la source et la station sera :

t(onde directe) = X/ V1.
&HOXL�GH�O·RQGH�UpÁpFKLH��2(�91 + EC1/V1) se calcule à l’aide du théorème de Pythagore :

t�RQGH�UpÁpFKLH� = 2/V1 h2!+!X2/4
car OE2 = EC2 = h2 = X2/4

Celui de l’onde conique sera : OI/V1 + IB1/V2 + B1C1/V1

Comme OI = B1C1 = h/cos ic et IB1 = X 2 tg ic( ) et comme

cos ic = 1 V1
2–( ) V2

2⁄ .
On montre, après développement (Montagner, 1997), que le transit de l’onde conique peut se 

ramener à :
t(onde conique) = (2h/V1) 1 V1 V2⁄( ) X V2⁄( )+– .

Si l’on trace les temps de parcours en fonction de la distance des stations à la source (hodochrones, 
fig. 6.21), on constate que l’hodochrone de l’onde directe est une droite de pente 1/V1, que celle de 
O·RQGH�UpÁpFKLH�HVW�XQH�K\SHUEROH�D\DQW�SRXU�RUGRQQpH�j�O·RULJLQH��h/V1. La courbe correspondant à 
l’onde conique est une droite de pente 1/V2 mais qui n’apparaît qu’à partir d’une distance critique :

Xc = 2htgic = 2hV1/ V2
2 V1

2–

Ce type de calcul est à la base de la mise en évidence de la discontinuité séparant la croûte terrestre 
du manteau par Mohorovicic en 1909 (fig. 6.31 et § 6.1.4 b).

e) Les mécanismes au foyer
Le mécanisme au foyer d’un séisme rend compte du mouvement relatif ayant eu lieu entre les deux 
compartiments de roche au moment de la rupture le long du plan de faille les séparant. Si le plan de 
faille est sub-vertical et le glissement horizontal, il s’agit d’un décrochement. Si le plan et le glisse-
ment ont une orientation quelconque, il peut s’agir soit d’une faille inverse (si le compartiment supé-
rieur se déplace vers le haut et chevauche le compartiment inférieur), soit d’une faille normale (si le 
compartiment supérieur se déplace vers le bas). Toutes les combinaisons sont possibles entre les 
décrochements purs d’une part, et les failles normales pures ou les chevauchements purs d’autre part.

Pour chaque séisme (local ou lointain), un réseau de stations adaptées permettra de dresser une 
cartographie des secteurs du globe ayant subi de la compression (les stations sont représentées par des 
signes +) ou de la dilatation cosismique (signes -). Pour les très forts séismes, on constate alors que le 
globe terrestre peut être divisé en quatre quadrants, deux en compression, deux en dilatation. Ces 
secteurs sont séparés par deux plans perpendiculaires, les plans nodaux, dont la détermination se fait 
géométriquement au vu de la répartition spatiale des premiers mouvements (fig. 6.23 B).

Pour déterminer le mécanisme au foyer d’un séisme lointain, on assimile donc la Terre à une sphère 
dont le centre est le foyer du séisme: c’est la sphère focale (fig. 6.22). On reporte sur cette sphère 
par projection stéréographique les stations ayant enregistré le séisme en indiquant le sens des 
premiers mouvements (fig. 6.23 et 6.24). Quatre secteurs, deux en compression, deux en dilatation, 
sont ainsi délimités sur cette sphère par les plans nodaux. Pour les secteurs comprenant les premiers 
mouvements en compression (+), le mécanisme à la source est la tension, le quadrant est 
représenté par convention en noir, pour les secteurs comprenant les premiers mouvements en 
dilatation (–), le mécanisme à la source est la compression, le quadrant est laissé blanc. 

Encart 6.13 – La détermination du mécanisme au foyer

Voir chap. 14, 
"g. 14.8
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Figure	5	:	principe	de	construction	des	mécanismes	au	foyer	
(in	Renart	et	al.,	2016,	Dunod	2021)
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On constate que cette méthode laisse une indétermination sur le plan de rupture. En effet, seul l’un 
des deux plans nodaux est le plan de glissement effectif. Une prise en considération de la situation 
structurale locale permet aux sismologues de déterminer le plan sur lequel le mouvement s’est 
produit. Des études géologiques sont donc nécessaires sur le terrain pour caractériser les failles 
actives si elles sont visibles en surface (cas des séismes peu profonds et forts). L’étude des répliques 
des séismes peut toutefois renseigner sur l’orientation des failles actives, car celles-ci se localisent le 
plus souvent le long du plan sismique dont elles constituent des indices de mouvements tardifs et de 
réajustement tectonique. Leur alignement permet donc de déterminer le plan de rupture (voir 
fig. 12.7c). Dans le cas d’un séisme en subduction, le plan principal actif est le plan de Benioff (voir 
le cas du séisme de Sendai, fig. 6.22 et encart 6.10).
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Figure 6.22 Les mécanismes au foyer et le vecteur glissement des séismes.

A. La notion de sphère focale. La dynamique d’un séisme est représentée par son mécanisme au foyer. 
Les réponses du sol aux premières arrivées des ondes sismiques dans les différentes stations des ré-
seaux mondiaux sont représentées sur une sphère imaginaire placée à l’hypocentre, la sphère focale. Le 
séisme divise la Terre en quatre quadrants ; deux subissent une dilatation, deux une compression (voir 
explications dans le texte).
B. Trois paramètres seulement sont utilisés pour caractériser un mécanisme au foyer. Selon les normes de 
l’USGS, ce sont les « strike, dip et rake » auxquels on ajoute Mw. Exemple d’un séisme en faille normale.
C. La projection stéréographique de l’hémisphère inférieur. Elle est utilisée en sismologie pour calculer 
les mécanismes aux foyers et en tectonique pour représenter les objets (failles, stries, la position d’une 
station sismique S, etc.). Exemple de projection d’un point, d’une ligne et d’un plan sur un canevas. 
D. Mécanisme au foyer : cas du séisme de subduction du Japon du 11 mars 2011 (séisme de Sendai). Le 
plan de la faille qui a rompu est le plan nodal qui est parallèle au plan de la subduction. Le vecteur glis-
sement est le pôle du plan auxiliaire. C’est l’équivalent des stries sur un plan de faille.

Les sismologues ont étudié le sens des mouvements du sol provoqués par les séismes. Pour ceux 
contemporains de l’arrivée des ondes P, on constate que la direction de ces mouvements (polarité des 
ondes P) dépend de l’orientation de la station par rapport à la faille responsable du séisme. Dans 
certains cas, les particules semblent se déplacer en direction de la source sismique (il y a donc 
dilatation au niveau de la station, fig. 6.23 A), dans d’autres, elles semblent s’éloigner de la source (il 
y a donc compression au niveau de la station).
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ST-D • Les déformations de la lithosphère

 • La notion de cycle sismique découle de l’accumulation d’énergie élastique entre deux blocs 
se déplaçant à des vitesses distinctes, puis de sa libération lors du séisme principal, et lors de 
répliques. Ensuite, elle s’accumule à nouveau, jusqu’au séisme suivant. La réalité est souvent 
plus complexe et il n’y a pas de réelle périodicité.

La détermination du jeu des failles actives : les mécanismes 
au foyer
Le sens du glissement d’une faille active (mécanisme au foyer) ne peut souvent être déterminé 
qu’à partir de l’étude des sismogrammes, les failles actives atteignant rarement la surface. Le 
mécanisme au foyer est représenté par des stéréogrammes (« beach-balls » des auteurs anglo-
saxons), propres à chaque type de faille associée au séisme.
Les mécanismes au foyer des trois types de failles (normale, inverse, décrochante) sont présentés 
dans la "gure 24.4. 

faille normale faille inverse faille décrochante

Figure 24.4 « Beach-balls » (projections stéréographiques des sphères focales) 
correspondant à une faille normale, une faille inverse et un décrochement dextre.
Les plans de faille sont surlignés en rouge sur les « beach-balls ».

À l’échelle globale, les épicentres sont surtout localisés aux limites de plaques (mais il existe 
aussi des séismes intraplaques) et tous les types de mécanismes au foyer peuvent se rencontrer 
dans les différents contextes ("gure de synthèse).
 • Au niveau des dorsales : prédominance des failles normales actives (extension).
 • Au niveau des failles transformantes de dorsales : mécanismes en décrochement, liés au cou-
lissage des deux lithosphères océaniques en expansion.

 • Au niveau des zones de subduction : extension et compression suivant la profondeur des foyers 
ou le régime tectonique de la plaque chevauchante.

La détermination de l’aléa et du risque sismiques
4.1 Quantifier l’aléa
À l’échelle régionale, l’analyse de la sismicité historique est une démarche féconde pour esti-
mer un aléa, se fondant sur la récurrence temporelle des séismes (cycle sismique). S’y ajoutent 
des mesures de déplacements (GPS), qui permettent d’estimer la quantité de déplacement inter-
sismique, de part et d’autre d’une faille. On dispose ainsi d’une estimation de l’énergie élastique 
accumulée et par suite de la magnitude d’un séisme attendu.
Après un séisme, des mesures (GPS, interférométrie radar) pratiquées sur une zone de faille 
permettent aussi d’identi"er les zones où le glissement, donc l’énergie libérée, ont été faibles : 
l’aléa y est alors augmenté.

3

ZOOM 2
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On constate que cette méthode laisse une indétermination sur le plan de rupture. En effet, seul l’un 
des deux plans nodaux est le plan de glissement effectif. Une prise en considération de la situation 
structurale locale permet aux sismologues de déterminer le plan sur lequel le mouvement s’est 
produit. Des études géologiques sont donc nécessaires sur le terrain pour caractériser les failles 
actives si elles sont visibles en surface (cas des séismes peu profonds et forts). L’étude des répliques 
des séismes peut toutefois renseigner sur l’orientation des failles actives, car celles-ci se localisent le 
plus souvent le long du plan sismique dont elles constituent des indices de mouvements tardifs et de 
réajustement tectonique. Leur alignement permet donc de déterminer le plan de rupture (voir 
fig. 12.7c). Dans le cas d’un séisme en subduction, le plan principal actif est le plan de Benioff (voir 
le cas du séisme de Sendai, fig. 6.22 et encart 6.10).
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Figure 6.22 Les mécanismes au foyer et le vecteur glissement des séismes.

A. La notion de sphère focale. La dynamique d’un séisme est représentée par son mécanisme au foyer. 
Les réponses du sol aux premières arrivées des ondes sismiques dans les différentes stations des ré-
seaux mondiaux sont représentées sur une sphère imaginaire placée à l’hypocentre, la sphère focale. Le 
séisme divise la Terre en quatre quadrants ; deux subissent une dilatation, deux une compression (voir 
explications dans le texte).
B. Trois paramètres seulement sont utilisés pour caractériser un mécanisme au foyer. Selon les normes de 
l’USGS, ce sont les « strike, dip et rake » auxquels on ajoute Mw. Exemple d’un séisme en faille normale.
C. La projection stéréographique de l’hémisphère inférieur. Elle est utilisée en sismologie pour calculer 
les mécanismes aux foyers et en tectonique pour représenter les objets (failles, stries, la position d’une 
station sismique S, etc.). Exemple de projection d’un point, d’une ligne et d’un plan sur un canevas. 
D. Mécanisme au foyer : cas du séisme de subduction du Japon du 11 mars 2011 (séisme de Sendai). Le 
plan de la faille qui a rompu est le plan nodal qui est parallèle au plan de la subduction. Le vecteur glis-
sement est le pôle du plan auxiliaire. C’est l’équivalent des stries sur un plan de faille.

Les sismologues ont étudié le sens des mouvements du sol provoqués par les séismes. Pour ceux 
contemporains de l’arrivée des ondes P, on constate que la direction de ces mouvements (polarité des 
ondes P) dépend de l’orientation de la station par rapport à la faille responsable du séisme. Dans 
certains cas, les particules semblent se déplacer en direction de la source sismique (il y a donc 
dilatation au niveau de la station, fig. 6.23 A), dans d’autres, elles semblent s’éloigner de la source (il 
y a donc compression au niveau de la station).
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Le	schéma	correspond	à	l’hémisphère	inférieure	de	la	sphère
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Chapitre 6 ! Structure du globe et mobilité de la lithosphère : sismologie et géomagnétisme  

b) La nature des différents types d’ondes
Les tremblements de terre sont liés à des trains d’ondes élastiques se propageant à partir du foyer à des 
vitesses variables suivant les milieux (fig. 6.15).
�� Les ondes de volume (P et S) se propagent dans toutes les directions et traversent la planète selon 

des rais sismiques (équivalents des rayons lumineux pour les ondes lumineuses ; selon le principe 
de Fermat, le temps mis par un ébranlement pour aller d’un point à un autre est minimum le long 
des rais)

�� Les ondes de surface (L) circulent parallèlement à la surface terrestre en ne provoquant des ébran-
lements que jusqu’à une certaine profondeur. On les appelle aussi ondes guidées car elles se pro-
SDJHQW�KRUL]RQWDOHPHQW��OH�ORQJ�GH�GLVFRQWLQXLWpV�VXSHUÀFLHOOHV�GX�JOREH��(OOHV�SHXYHQW�LQWHUIpUHU�
entre elles et exciter la Terre sur ses vibrations propres (la plus grave étant à 54 mn). Leur étude est 
complexe et fait appel à la théorie de l’élasticité et à des calculs de résonance sphérique.
Quand une perturbation se produit à l’intérieur d’un corps solide parfait (c’est-à-dire homogène, 

isotrope et élastique), deux sortes d’ondes de volume prennent naissance et se propagent dans toutes 
les directions :
�� des ondes longitudinales, les ondes P (P pour pemières, fig. 6.14 et 6.15) pour lesquelles les parti-

cules sont déplacées dans la direction de la propagation, on les dit encore ondes de compression. 
Elles produisent dans cette direction une série de compressions et d’extensions successives 
(fig. 6.16). Leur vitesse est fonction de la nature du milieu par l’intermédiaire de α (module d’al-
longement transversal) et de la densité ρ selon la formule Vp α ρ⁄=  ;

�� des ondes transversales, les ondes S (S pour secondes) pour lesquelles les particules sont déplacées 
dans la direction perpendiculaire à la propagation, on les dit encore ondes de cisaillement (fig. 6.15). 
Ces ondes sont le plus souvent polarisées soit verticalement (Sv) soit horizontalement (Sh). Leur 
vitesse est aussi fonction du milieu par l’intermédiaire de µ (module de glissement ou de cisaille-
ment) et de la densité ρ selon la formule Vs µ ρ⁄= .

Le rapport des vitesses Vp/Vs est donc égal à α µ⁄  et comme dans un solide élastique parfait 
α = 3 µ, il en résulte que Vp 3Vs= .

ondes 
de volume P et S

foyer

station

station

station

ondes 
de surface L et R

γ

γ = distance angulaire γ = distance angulaire à la source (= foyer)

n n + 1 n + 2 Stations0

Te
m

ps
 d

’a
rr

iv
ée

ondes 
de surface

ondes S

ondes P

hodographe

A B

Figure 6.15 Les différents types d’ondes sismiques.

A. Trajets des ondes sismique à la surface et au sein du globe et définition de la distance angulaire.
B. Représentation sur un hodographe de trois enregistrements théoriques faits à trois stations n, n + 1 
et n + 2 situées à distance angulaire croissante de la source. Ils montrent l’augmentation du décalage 

9782100778676_02.indd   163 3/22/18   6:48 AM

Figure	6	:	hodochrones	
(in	Renart	et	al.,	2016)
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'HV� H[SORVLRQV� H[SpULPHQWDOHV�� G·pQHUJLH� FRQQXH�� RQW� SHUPLV� G·LQWURGXLUH� XQ� FRHIÀFLHQW� GH�
profondeur de foyer. De la formule (2) on tire pour ML= 0, E = 2,5.1011 ergs et pour ML= 8,9 
(Chili, 1960), E = 5,6.1024 ergs. C’est une énergie cent fois supérieure à celle des plus grosses bombes 
atomiques expérimentées (Hiroshima, 20 kilotonnes : 1019 ergs estimés). Gutenberg et Richter 
estiment à 1025 ergs l’énergie totale libérée par an par les séismes (10 à 100.106�NZ���&HOD�QH�UHSUpVHQWH��
cependant, qu’environ le millième de la chaleur radiée par le manteau. Plus de 80 % de cette énergie 
« sismique » correspond aux tremblements de terre de magnitude supérieure à 7,9 (énergie de 
1023 ergs).

Gutenberg et Richter ont montré que la 
fréquence des tremblements de terre décroît 
très vite en fonction de l’augmentation de la 
magnitude :

– Nombre annuel moyen de séismes de 
magnitude 4 : 15 000

– Nombre annuel moyen de séismes de 
magnitude 5 : 3 000

– Nombre annuel moyen de séismes de 
magnitude 6 : 100

– Nombre annuel moyen de séismes de 
magnitude 7 : 20

– Nombre annuel moyen de séismes de 
magnitude 8 : 2

Pour un domaine de magnitude compris entre 5 
et 8, ils ont proposé la relation :

Log N = a – bM

M étant la magnitude (ML, MS, mb ou Mw), N le 
nombre de séismes de magnitude supérieure à 
M et a et b sont des constantes.

Cette relation empirique dite loi de Gutenberg-
Richter est très importante, elle permet pour 
une région donnée et dans la gamme de 
magnitude donnée ci-dessus de mieux 
caractériser l’aléa sismique.

Une région connaissant de nombreux 
séismes de magnitude 4 est en effet 
susceptible d’en connaître au moins un de 
plus forte magnitude dans un temps 
rapproché.

Encart 6.4 – Relation entre magnitude et fréquence des séismes :  
la loi de Gutenberg et Richter

En conclusion, l’échelle des magnitudes a l’avantage d’être directement liée au phénomène et à 
l’énergie qui en résulte. En revanche, les échelles d’intensité de type MSK autorisent une « sismologie 
historique » en permettant l’analyse des séismes anciens (antérieurs à l’invention des appareils de 
mesure) et la réalisation de cartes isosismiques à partir des archives et documents qui les relatent. 
(QÀQ�GDQV�XQH�RSWLTXH�JpRORJLTXH��OHV�pWXGHV�GHV�VWUXFWXUHV�VpGLPHQWDLUHV�DVVRFLpHV�DX[�VpLVPHV�
(séismites : liquéfaction de sédiments sous-lacustres ou sous-marins, glissements gravitaires, dégâts 
aux constructions historiques) permettent de connaître la paléosismicité d’une région. Cette approche 
est fonctionnelle au moins pour le Quaternaire (morphotectonique).

d) Effets des séismes
 ³ Dimensions de la rupture

La magnitude mesurée pour un séisme permet de calculer l’énergie libérée lors du glissement sur le 
plan de faille. Les modèles de rupture élastique permettent alors de calculer 3 paramètres fondamen-
taux : la longueur et la largeur du plan de rupture (en kilomètres) et le glissement le long du plan 
rupture (en mètres, fig. 6.5). Citons trois exemples :
�� Dans le cas du séisme de subduction du sud Chili de 1960, le plus important jamais enregistré, la 

rupture a concerné un plan de 850 km de long, d’un pendage de 20° vers l’est, sur une largeur de 
120 km, avec un déplacement maximum de l’ordre de 10 m.

�� Pour le séisme de Papouasie de juillet 1998 (Ms = 7,0), la faille calculée mesure 30 km de long, 
15 km de large, avec un glissement de 3 m.
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Figure	7	:	loi	de	Gutenberg	Richter	
(in	Renart	et	al.,	2016)

Figure	8	:	comparaison	des	données	de	cinématique	instantanée	(GPS)	et	finie	(échelle	du	Ma)	au	
niveau	de	la	plaque	afrique
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Le modèle: Ried, 1910

– 1C. Le rebond élastique (Ried 1910) : Les phases inter-, co-, post-sismiques, le cycle

Les différents « moments »: chargement élastique, 
rupture sismique, période post-sismique

Période intersismique

Chargement élastique

Période cosismique

SEISME: Chute de contrainte –
Libération de l’énergie sismique 
accumulée

1. Le séisme : rupture sur une faille

-> Notion de « cycle » sismique (rebond élastique répété)

Notion de 
récurrence sismique 
régulière

Mais ce n’est pas aussi simple 
dans la nature…

Temps
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nt
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in

te

Résistance mécanique 
(frottement)

A D

C

B

Figure	9	:	notion	de	cycle	sismique	
(d’après	cours	de	M	Deverchere,	Brest)

Cycle	sismique	théorique	
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Gomberg et al.

968 Geological Society of America Bulletin, July/August 2010

slow-slip events are always accompanied by 
tremor (Figs. 4 and 5) and both locate in the same 
or overlapping regions (Fig. 6), landward of the 
inferred megathrust seismogenic zone (Wech 
et al., 2009; Aguiar et al., 2009; Kao et al., 2009; 
Boyarko and Brudzinski, 2010). Some tremor is 
located above this to ~25 km depth, and tremor 
between ETS events appears to be deeper, be-
tween 35 and 45 km depth (Aguiar et al., 2009; 
Kao et al., 2009; Wech et al., 2009, Audet et al., 
2010; Boyarko and Brudzinski, 2010). The ac-
companying tremor distribution appears to be 
resolvably wider than the region of detectable 
quasi-static slow slip, systematically extending 
further inland (Fig. 6), for reasons that can only 
be speculated about. Measured surface displace-
ments constrain models of causative slip along 
the subduction plate interface, which have been 
used to estimate equivalent moment magnitudes 
ranging between Mw 6.2 and 6.8 for individual 
slip episodes. Although the data are not as com-
plete south of Washington State, the general 
coincidence of aseismic slow slip and tremor 
appears to apply to the entire Cascadia subduc-
tion zone, at least on scales of tens of kilome-
ters and several days (Boyarko and Brudzinski, 
2010) (Fig. 5).

The similarity in temporal and spatial distri-
butions of tremor activity and quasi-static slow 
slip and inference that the two phenomena are 
physically coupled permit quantitative budget-

ing between the accumulation and relaxation of 
strain energy in Cascadia. This budgeting is an 
essential ingredient of earthquake forecasts and 
hazard assessments. Although tremor sources 
themselves likely accommodate an insignifi -
cant fraction of the plate-motion deformation 
(Houston, 2007), some studies have proposed 
using tremor as a proxy to monitor quasi-static 
slow-slip (Aguiar et al., 2009; Hiramatsu et al., 
2008; Shelly, 2010) based on the fact that sev-
eral measures of tremor activity appear propor-
tional to geodetically derived estimates of slip. 
Assuming this relationship can be extrapolated 
to smaller slip values, the detection of tremor 
in the absence of GPS signals makes tremor a 
more sensitive indicator of small-magnitude 
quasi-static slow slip. Moreover, tremor sources 
can be tracked with greater spatial and tempo-
ral resolution than geodetically estimated slow 
slip. Wech et al. (2009) made several important 
inferences from a tremor catalog from north-
ern Cascadia spanning 2004–2008, derived 
from Pacifi c Northwest Seismic Network data. 
As in Chapman and Melbourne (2009), the 
continuous cataloging of tremor activity in 
northern Cascadia by Wech et al. (2009) shows 
that 45%–65% of the plate convergence rate of 
4 cm/yr is accommodated during ~2-wk-long 
ETS events every ~15 mo, and 55% of all tremor 
activity occurs during these events when GPS 
data indicate that 2–3 cm of quasi-static slip oc-

curs on the plate interface. The remaining 45% 
of all tremor is observed during the ~14.5 mo 
between ETS events, when slip is presumably 
too small to be detected by GPS. However, it is 
uncertain whether these inter-ETS tremors indi-
cate that the remaining convergence is fully ac-
commodated because these tremor sources are 
located slightly downdip of ETS tremor sources. 
The Wech et al. (2009) catalog also shows that 
the updip edge of the distribution of tremor epi-
centers is very sharp, rising from just detectable 
to its peak within ~20 km, and this may refl ect 
a change in plate interface properties. Just up-
dip of this boundary, the plate interface may be 
locked, with all plate convergence accommo-
dated as seismic slip during megathrust earth-
quakes. Unfortunately, the interpretations based 
on available GPS measurements are nonunique, 
and it is also possible that this region accom-
modates some fraction of plate convergence 
accommodated by slow slip that is either con-
tinuous or varies on time scales longer than the 
10 yr since monitoring began. However, such a 
model requires that such slip occur here without 
generating any tremor.

THE FINER-SCALE PICTURE

Details of slow-slip phenomena on time scales 
of days to weeks, and spatial scales of kilome-
ters, add important constraints on the underlying  

Figure 4. Iconic display of epi-
sodic tremor and slip (ETS) in 
Cascadia showing the synchro-
nous occurrence of slow slip and 
vigorous tremor activity. Daily 
changes in measured east-west 
displacements of the global po-
sitioning system (GPS) station 
at Victoria, British Columbia, 
relative to stable North Amer-
ica (blue circles) show that the 
site moves eastward on aver-
age at ~5 mm/yr (green line). It 
does so in a sawtooth fashion by 
moving eastward more rapidly 
than the average for 15 mo and 
then westward ~4 mm over a 
period of 2 wk (red line). These 
transient reversals are caused 
by slow slip on the deeper plate 
interface. Tremor activity oc-
curs throughout the year gen-
erally for less than a few hours 
per day, except during slow-slip 
events, when activity is seen to 
increase by more than an order of magnitude. Only analog seismic data exist prior to 1996, and the same pattern is apparent in these but is 
not easily quantifi ed. Figure is updated from Rogers and Dragert (2003).
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Exemple	de	la	chaîne	des	cascades	(E.U.),	récurrence	de	séismes	lents
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Figure	10	:	Insar	:	Interférométric	Synthétic	Aperture	Radar	

Les	méthodes	d’obtentions	ne	sont	pas	à	connaitre,	elle	sont	présentées	dans	ce	document	
mais	en	sont	pas	à	retenir.	L’exploitation	des	données	InSAR	est	au	programme.	
Pour	aller	plus	loin	:	https://planet-terre.ens-lyon.fr/ressource/interferometrie-radar.xml	

✔Principe	de	la	technique		

Dans	 cette	 technique,	 le	 satellite	 envoie	 des	 ondes	 radar	 et	 mesure	 le	 retour	 des	 ondes	
réfléchies	par	la	surface	topographique.	
Comme	 la	 lumière,	 une	 onde	 radar	 est	 une	 onde	 électromagnétique,	 caractérisée	 par	 une	
longueur	d'onde	comprise	généralement	entre	1	et	20	cm.	Le	signal	réémis	par	la	Terre	pour	
une	 zone	 donnée	 est	 donc	 caractérisé	 par	 son	 amplitude	 et	 sa	phase	 (la	phase	 indique	 la	
situation	 instantanée	dans	 le	 cycle,	 comprise	entre	0	et	 2π),	que	 le	 satellite	est	 capable	de	
mesurer.	
Ces	données	sont	obtenues	à	partir	de	deux	images	réalisées	par	deux	passages	du	satellite	
sur	la	même	trajectoire.	A	chaque	passage,	le	satellite	mesure	l’amplitude	du	signal	reçu	ainsi	
que	sa	phase.	La	phase	dépend	de	la	nature	du	sol	(phase	pixellaire)	et	de	la	distance	entre	le	
satellite	et	le	sol	(phase	de	trajet).	
•Si	 la	 nature	 du	 sol	 reste	 identique	 entre	 les	 deux	 trajets,	 alors	 la	 phase	 pixellaire	 restera	
aussi	constante.	

•Si	le	satellite	occupe	exactement	la	même	position	lors	des	deux	acquisitions,	et	que	le	sol	
n'a	pas	bougé,	alors	la	distance	entre	le	satellite	et	chaque	point	de	la	Terre	est	exactement	
la	même,	 la	 phase	 de	 trajet	 des	 deux	 images	 sera	 la	même	 et	 les	 deux	 images	 de	 phase	
seront	strictement	identiques.	

•En	 revanche,	 si	 le	 sol	 a	 bougé	 entre	 les	 deux	 acquisitions,	 les	valeurs	 de	 phase	 de	 trajet	
pourront	être	différentes,	et	ne	dépendront	que	de	la	quantité	de	déplacement.	En	faisant	
la	différence	entre	les	deux	valeurs	de	phase,	on	a	donc	accès	à	la	quantité	de	déplacement	
d'un	pixel	DANS	LA	DIRECTION	du	satellite.		

https://planet-terre.ens-lyon.fr/ressource/interferometrie-radar.xml
MacbookPro de Marie
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✔	Valeurs	des	pixels	dans	un	interférogramme	:		

Un	 interférogramme	correspond	à	 la	différence	entre	 les	deux	 images	de	phase,	 il	est	donc	
assimilable	à	une	carte	de	déplacements	du	sol	dans	la	direction	du	satellite.	
• Si	la	différence	de	trajet	aller-retour	est	strictement	égale	à	la	longueur	d'onde	λ,	alors	

la	valeur	de	phase	enregistrée	sera	la	même	pour	les	deux	images,	et	leur	différence	sera	
égale	à	0.	

• Si	la	différence	de	trajet	aller-retour	est	inférieure	à	la	longueur	d'onde	λ,	la	différence	
entre	les	deux	valeurs	de	phase	sera	comprise	entre	0	et	2π.	

• Enfin,	 si	 la	différence	 de	 trajet	 aller-retour	 est	 supérieure	 à	 la	 longueur	 d'onde	 λ,	 la	
seconde	 valeur	 de	 phase	 étant	 elle	 même	 comprise	 entre	 0	 et	 2π,	 la	 différence	 des	
valeurs	 de	 phase	 sera	 encore	 comprise	 entre	 0	 et	 2π	 comme	 dans	 le	 cas	 d'un	
déplacement	inférieur	à	la	longueur	d’onde.	

Figure	10.b	:	valeurs	des	pixels	dans	un	interférogramme

Figure	10.c	:	conséquences	de	la	longueur	d’onde	utilisée	par	le	satellite	

Gauche	λ	=	23,5cm	;	droite	λ	=	5,6cm	
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Figure	10.d	:	détermination	de	la	direction	de	déplacement	

Les	déformations	accompagnant	l'éruption	d'avril	2007	du	Piton	de	la	Fournaise	vue	dans	deux	lignes	
de	 visée	 différentes.	 À	 gauche,	 en	 passe	 descendante	 swath	 6,	 et	 à	 droite,	 en	 pass	
ascendante	swath	5.	Les	motifs	de	déformation,	bien	que	localisés	globalement	aux	mêmes	endroits,	
ont	des	aspects	différents.

Figure	10.e	:	détermination	du	sens	de	déplacement		

Le	même	interférogramme	couvrant	l'éruption	d'avril	2007	enroulé	et	déroulé.	Les	lobes	d'orientation	
Nord/Sud	 à	 l'Est	 du	 cône	 central	 correspondent	 à	 un	 rapprochement	 vers	 le	 satellite	 alors	 que	 les	
signaux	à	 l'Ouest	du	cône	et	dans	 le	flanc	Est	du	volcan	correspondent	à	un	éloignement	du	sol	par	
rapport	au	satellite.	Dans	ces	différents	motifs	colorés,	 les	franges	ne	“tournent”	pas	dans	 le	même	
sens	dans	les	deux	encadrés	en	rose	:	jaune-rose-bleu	pour	le	premier	motif	(les	lobes	à	l'Est	du	cône	
central),	jaune-bleu-rose	pour	le	deuxième	(flanc	Ouest)	et	le	troisième	(flanc	Est).

MacbookPro de Marie

MacbookPro de Marie
phase augmente : la distance sat-sol augmente, le sol descend ou part vers l’Est ou les deux!

MacbookPro de Marie

MacbookPro de Marie
phase diminue : la distance sat-sol diminue, le sol monte ou part vers l’Ouest ou les deux!
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Figure	10.f	:	Bilan	
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Figure 1 | Interseismic strain measured by InSAR and cGPS. a, Coloured map showing InSAR velocities in LOS (grey arrow), GPS velocities (black arrows,

horizontal; coloured dots, vertical), and rupture areas, dates and magnitudes of historic (blue) and instrumental (red) earthquakes. b, Cross-sections
normal to the trench, sorted and colour-coded by latitude. Top: bathymetric and topographic profiles. Bottom: InSAR (dots) and cGPS (diamonds)

velocities projected in LOS. Light grey dashed line, projection of 25 km of iso-depth on a slab dipping 15
�
. Inverted triangles and light grey line, coastline

location. Dark grey line, location of maximum in LOS displacement. (Supplementary Figs S9–S11).

GPS (cGPS) measurements of surface deformation during the
interseismic period. We use time series from 29 continuous GPS
stations (CAnTO and LIA-MdB networks) to estimate interseismic
velocities for the period 2003–2009 (Methods and Supplementary
Fig. S1). The horizontal velocity field referenced to South America
is characterized by vectors subparallel to Nazca–South America
convergence, with magnitudes decreasing with distance from the
trench (Fig. 1), indicating that the upper plate is compressed by
interseismic loading. The vertical velocity field shows uplift almost
everywhere, implying that coupling across the subduction interface
does not extend far under the continent25. The GPS network
precisely measures the broad scale deformation field and the in-
terseismic coupling, but fails to resolve their fine spatial variations.
GPS is complemented by a data stack of 18 SAR interferograms
which provide continuous spatial coverage of the velocity field for
the period 2003–2009 (Fig. 1). The main challenge associated with
InSAR processing in this area is to retrieve the long-wavelength
tiny interseismic signal that is masked in raw interferograms by
atmospheric fringes. Methods and Supplementary Information ex-
plain how InSAR data were flattened and corrected for atmospheric
tropostatic delays using an empirical approach based on the local
correlation between the phase delay and the topography.

The InSAR and cGPS interseismic deformation fields are
consistent with each other (Figs 1–3). The maximum displacement

in the satellite’s line of sight (LOS, ⇠20� from the vertical)
indicates approximately the map projection of the lower limit
of the coupled area across the subduction interface, providing
us with an image of the ‘locked’ seismogenic zone (Fig. 1).
A series of E–W sections across the InSAR strain rate field
shows between 24�–19� S latitude the locked zone widening
northwards, parallel to the coast (Fig. 1). The lower limit of
coupling also seems to mimic the coastline around the Mejillones
Peninsula. The evidence thus indicates a possible mechanical
relationship between structures beneath the coast (controlling
its shape) and the interseismic coupling across the subduction
interface (Figs 1 and 3). The velocity field can be compared with
simple forward models (back-slip) of interseismic deformation25,
where the base of the coupled area is either parallel to the
trench, as in previously proposed models5,16,26,27, or parallel to
the coast (Fig. 2). Models with coupling parallel to the coastline
explain most of the deformation field variance (⇠80%), whereas
models with a constant locking depth (coupling parallel to the
trench) fail to reproduce the observed deformation field south
of 21� S (see Supplementary Information). Formal inversions
of our interseismic velocity field yield a compatible coupling
pattern for the subduction interface, with a rather coupled shallow
zone extending from the trench to ⇠30 km depth beneath the
coastline, and a transition zone with lower coupling between

2 NATURE GEOSCIENCE | ADVANCE ONLINE PUBLICATION | www.nature.com/naturegeoscience

Figure	11	:	chargement	de	la	plaque	au	niveau	de	la	subduction	des	Andes	en	période	inter-sismique	
(in	Bejar	et	al.,	Nature	Geosciences	2013)	

La	carte	présente	:		
• les	déplacement	GPS	:		
- mouvements	horizontaux		=		flèches	noires	
- mouvements	verticaux	:	couleur	du	cercle	associée	à	la	flèche	(code	à	droite	«	vertical	»)	

• les	déplacements	InSAR	:	code	couleur	LOS,	la	LOS	est	indiquée	en	haut	à	gauche.	Un	déplacement	
positif	correspond	ici	à	une	diminution	distance	satellite	-	sol.	

On	observe	un	déplacement	vertical	en	période	intersismique	qui	décroit	depuis	la	côte	vers	l’intérieur	
de	 la	plaque.	Ce	déplacement	 correspond	à	 la	déformation	élastique	de	 la	plaque	en	période	 inter-
sismique	et	donc	à	l’accumulation	d’énergie	élastique.	Ceci	résulte	du	couplage	entre	les	deux	lèvres	
de	 la	 faille,	 les	 deux	 plaques	 ne	 peuvent	 pas	 se	 déplacer	 l’une	 par	 rapport	 à	 l’autre.	 Tout	 le	
mouvement	de	la	plaque	inférieure	est	accommodé	par	la	déformation	dans	la	plaque	supérieure.	

MacbookPro de Marie

MacbookPro de Marie
relief = topographie
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Figure	12	:	les	séismes	lents	
d’après	https://lejournal.cnrs.fr/articles/connaissez-vous-les-seismes-lents	

Les	premiers	séismes	lents	ont	été	repérés	en	2001	dans	la	chaîne	des	Cascades	située	juste	derrière	
Vancouver,	au	Canada,	Puis	on	en	a	observé	au	Japon,	en	Nouvelle-Zélande,	au	Costa-Rica	ou	encore	
au	Mexique,	pas	loin	d’Acapulco…	Leur	régularité	de	(quasi)	métronome	n’a	de	cesse	de	troubler	les	
spécialistes	:	dans	les	Cascades,	ces	séismes	lents	durent	quinze	jours	et	se	répètent	tous	les	quatorze	
mois	 en	moyenne	 ;	 au	Mexique,	 où	 la	 plaque	 océanique	 converge	 à	 grande	 vitesse	 vers	 la	 plaque	
continentale	–	à	un	rythme	d’environ	6	centimètres	par	an	–,	ils	durent	six	mois	et	se	produisent	tous	
les	quatre	ans.	
C’est	 grâce	 aux	 progrès	 des	 mesures	 GPS	 qu’on	 a	 pu	 les	 identifier.	 «	 Les	 positions	 relevées	 sont	
devenues	 tellement	 précises,	 à	 quelques	 millimètres	 près,	 qu’elles	 permettent	 désormais	 de	 faire	 des	
enregistrements	 en	 continu	 »,	 explique	 Frédérique	 Rolandone,	 géophysicienne	 spécialiste	 de	 la	
géodésie		à	l’Institut	des	sciences	de	la	Terre	de	Paris,	sur	le	terrain	en	Équateur	durant	une	année.	Des	
réseaux	 de	 stations	 GPS	 ont	 donc	 été	 déployés	 pour	 enregistrer	 les	 mouvements	 des	 plaques	 à	
proximité	 des	 zones	 de	 subduction	 et	 pour	 estimer	 leur	 déformation.	 «	 Au	 Japon,	 pays	 le	 mieux	
appareillé	 à	 ce	 jour,	 on	 compte	 un	 millier	 de	 ces	 stations	 généralement	 espacées	 de	 10	 à	
20	kilomètres	»,	indique	la	chercheuse.	
Le	principe	de	ces	«	profilages	»	GPS	:	si	toutes	 les	stations	à	 la	surface	de	la	plaque	continentale	se	
déplacent	à	 la	même	vitesse	et	dans	 la	même	direction	que	 la	plaque	océanique	qui	plonge	vers	 le	
manteau,	 alors	 il	 n’y	 a	 pas	 de	 déformation	 ;	 en	 revanche,	 si	 on	 constate	 des	 différences	 dans	 les	
vitesses	 enregistrées	 d’une	 station	 à	 l’autre,	 alors	 il	 y	 a	 déformation	 et,	 donc,	 augmentation	 des	
contraintes	 exercées	 sur	 la	 plaque	 continentale.	 «	 Là	 où	 cela	 devient	 intéressant,	 c’est	 que	 le	 sens	
dans	lequel	les	stations	se	déplacent	s’inverse	durant	les	quelques	poignées	de	seconde	que	dure	un	
séisme,	 explique	 Nikolai	 Shapiro.	 Comme	 un	 élastique	 qu'on	 lâche	 après	 l'avoir	 tendu	 et	 qui	 part	
soudain	dans	 l'autre	 sens.	 C’est	 en	observant	 sur	 les	 relevés	GPS	des	 changements	de	direction	de	
plusieurs	 semaines	 qu’on	 s’est	 douté	 qu’on	 avait	 affaire	 à	 un	 nouveau	 phénomène	 :	 les	 fameux	
séismes	lents.	»
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Figure 6.10 Sismicité et aléa sismique de la France et du monde.

A. La sismicité historique de la France : intensité maximale généralisée. L’échelle utilisée (MSK) com-
porte 12 degrés (d’après Rothé, 1983). Cette carte représente le cumul des événements historiques. 
Ce n’est pas une carte d’aléas.
B. Aléa sismique de la France (document officiel du Gouvernement français). La carte représente le 
zonage sismique en vigueur en France depuis le 1er mai 2011, à la suite du décret du 22 octobre 2010. 
Ce zonage sert exclusivement pour l’application des mesures de prévention du risque sismique aux 
bâtiments et équipements dits à risque normal. Il s’agit d’une représentation de la probabilité de 10 % 
d’occurrence d’un événement sismique d’ici 50 ans avec un temps de retour de 475 ans. L’événement 
sismique de référence est traduit en termes d’accélération du sol, variant de 0,4 m/s2 à 1,6 m/s2 en 
métropole, et atteignant 3 m/s2 aux Antilles. 
Zone 1 Sismicité très faible : accélération = 0,4 m/s2

Zone 2 Sismicité faible : accélération = 0,7 m/s2

Zone 3 Sismicité modérée : accélération = 1,1 m/s2

Zone 4 Sismicité moyenne : accélération = 1,6 m/s2

Zone 5 Sismicité forte : accélération = 3 m/s2
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Figure	13	:	récurrence et prévision d’un séisme sur la faille de San Andreas (Californie)	

Les	 traits	 noirs	 indiquent	 les	 déplacements	mesurés	ou	déduits	 pour	 les	 séismes	 ayant	 eu	
lieu.	A	partir	de	ces	données	la	récurrence	(ligne	pointillée	bleue)	peut	être	déterminée.	Ici,	
le	séisme	type	revient	environ	tous	les	20	ans.	A	partir	de	ces	données	un	séisme	a	été	prévu	
pour	1998.	Il	n’a	pas	encore	eu	lieu	ce	qui	signifie	que	le	prochain	séisme	aura	une	magnitude	
supérieure	à	celle	du	séisme	type.

Figure	14a	:	carte	de	l’aléa	sismique	en	France	
(in Renart et al., 2016) 

©
 D

un
od

 –
 T

ou
te

 re
pr

od
uc

tio
n 

no
n 

au
to

ris
ée

 es
t u

n 
dé

lit
.

159

Chapitre 6 ! Structure du globe et mobilité de la lithosphère : sismologie et géomagnétisme  

VI

VII

VIII

IX

StrasbourgParis

Nantes

Lille

Toulouse

Marseille
Nice

Lyon

0        75       150 km

Échelle MSK 
(Medvedev, 
Sponheuer et Karnick, 1964) 

Bordeaux
zone 1
zone 2
zone 3
zone 4
zone 5 
(Antilles)

accélérations maximales du sous-sol
probabilité de 10 % d’occurence en 50 ans, période de retour de 475 ans

aléa modéré élevé très élevéfaible

A B

C

0 0,2 0,4 0,8 1,6 2,4 3,2 4,0 4,8 m/s

Figure 6.10 Sismicité et aléa sismique de la France et du monde.

A. La sismicité historique de la France : intensité maximale généralisée. L’échelle utilisée (MSK) com-
porte 12 degrés (d’après Rothé, 1983). Cette carte représente le cumul des événements historiques. 
Ce n’est pas une carte d’aléas.
B. Aléa sismique de la France (document officiel du Gouvernement français). La carte représente le 
zonage sismique en vigueur en France depuis le 1er mai 2011, à la suite du décret du 22 octobre 2010. 
Ce zonage sert exclusivement pour l’application des mesures de prévention du risque sismique aux 
bâtiments et équipements dits à risque normal. Il s’agit d’une représentation de la probabilité de 10 % 
d’occurrence d’un événement sismique d’ici 50 ans avec un temps de retour de 475 ans. L’événement 
sismique de référence est traduit en termes d’accélération du sol, variant de 0,4 m/s2 à 1,6 m/s2 en 
métropole, et atteignant 3 m/s2 aux Antilles. 
Zone 1 Sismicité très faible : accélération = 0,4 m/s2

Zone 2 Sismicité faible : accélération = 0,7 m/s2

Zone 3 Sismicité modérée : accélération = 1,1 m/s2

Zone 4 Sismicité moyenne : accélération = 1,6 m/s2

Zone 5 Sismicité forte : accélération = 3 m/s2
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porte 12 degrés (d’après Rothé, 1983). Cette carte représente le cumul des événements historiques. 
Ce n’est pas une carte d’aléas.
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zonage sismique en vigueur en France depuis le 1er mai 2011, à la suite du décret du 22 octobre 2010. 
Ce zonage sert exclusivement pour l’application des mesures de prévention du risque sismique aux 
bâtiments et équipements dits à risque normal. Il s’agit d’une représentation de la probabilité de 10 % 
d’occurrence d’un événement sismique d’ici 50 ans avec un temps de retour de 475 ans. L’événement 
sismique de référence est traduit en termes d’accélération du sol, variant de 0,4 m/s2 à 1,6 m/s2 en 
métropole, et atteignant 3 m/s2 aux Antilles. 
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C. Carte de l’aléa sismique mondial établie par le projet international Global Seismic Hazard Assess-
ment Program (GSHAP) lancé en 1992 par l’International Lithosphere Program (ILP) avec le soutien 
de l’International Council of Scientific Unions (ICSU), dans le cadre des Nations unies. Comme pour 
la carte B, on représente la prédiction des pics d’accélération pouvant être atteints ou dépassés avec 
une probabilité de 10 % pendant une période de 50 ans. Cette carte se calque évidemment sur les 
grandes ceintures tectoniques actives du globe (subduction péripacifique et collision alpine s.l.). Mais 
des zones de rift, de marges passives et les régions volcaniques sont également concernées par l’aléa 
sismique. Le cœur des grandes plaques est toujours à l’abri d’un aléa sismique élevé, sauf en bordure 
des anciennes calottes glaciaires où existe l’aléa sismique lié au rebond postglaciaire.

6.1.3 La propagation des ondes sismiques
a) Sismographes et sismogrammes
Le principe du sismographe (ou sismomètre) est simple, il s’agit d’un pendule présentant une forte 
inertie, relié à un support solidaire du sol et de ses mouvements. Lors du passage du train d’onde, le 
support se déplace tandis que le pendule tend à rester immobile du fait de son inertie (fig. 6.11). Le 
PRXYHPHQW�UHODWLI�HQWUH�OH�SHQGXOH�HW�OH�VXSSRUW�HVW�DPSOLÀp�SDU�GLYHUV�PR\HQV��PpFDQLTXH��RSWLTXH��
électromagnétique ou électronique) suivant les modèles et enregistré par procédé mécanique 
(stylet-rouleau enregistreur), photographique, magnétique, électrique ou numérique sur disque dur. 
Les appareils sont munis d’un dispositif d’amortissement et, de plus, simultanément on enregistre le 
temps (horloge à quartz, récepteur satellitaire, fig. 6.12).

axe de rotation
bâti

pendule

bobine !xée
 au bâti

aimant !xé 
au pendule

galva

axe de rotation
bâti

pendule

bobine !xée
 au bâti

aimant !xé 
au pendule

galva

Figure 6.11 Principe du fonctionnement des sismomètres.

On a représenté le principe de fonctionnement des sismomètres à pendule, à déplacement horizontal 
(à gauche) et vertical (à droite) (fig. 6.13 B). Lorsque survient un séisme, c’est le bâti qui se déplace 
avec le sol, l’inertie de la masse la rendant immobile relativement. Dans les sismographes portables 
plus modernes, c’est un cylindre aimanté se déplaçant autour d’une bobine électrique qui remplace la 
masse. Le signal est donc un courant électrique.

A B C
Figure 6.12 Les sismomètres : évolutions technologiques.

A. Le sismomètre (sismoscope) à boules décrit dans l’encart 6.11 (130 av. J.-C., reproduction récente 
photographiée à Santiago du Chili, photo : Y. Lagabrielle).
B. Un sismomètre à pendule utilisé dans les stations sismiques jusque dans les années 1970, le 
modèle Press-Ewing : composante verticale. Il fonctionne selon le principe décrit dans la figure 6.12. 
Une bobine fixée sur le bras se déplace dans le champ d’un aimant et engendre un courant électrique 

9782100778676_02.indd   160 3/22/18   6:48 AM



BCPST1,	Lycée	Hoche																																																																																																														 STD-2	:	Les	séismes

 

/18 22

Figure	15	:	intensité	des	séismes	(échelle	MSK)	

Figure	16	:	Carte	d’intensité	macrosismique	déduites	des	observations	locales	pour	deux	séismes	en	
Alsaska	et	au	Québec	(d’après	Ressources	naturelles	Canada)	
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Cet effet de site eVW UeVponVable d¶Xne dXUpe plXV impoUWanWe deV VpiVmeV (Uebonds des ondes 
sur les roches dures tout autour de la vallée) engendrant une fréquence de résonnance de 
certaines ondes sismiques plus forte, variable selon la période des ondes et selon la hauteur 
des constructions15. AinVi, la caUWogUaphie deV ]oneV ViVmiqXeV de Me[ico danV l¶aWlas officiel 
                                                 
15 SXU deV VolV meXbleV comme danV le cenWUe eW l¶eVW de la Yille, l¶amplificaWion deV ondeV peXW rWUe 50 foiV plXV 
importante que sur des sols fermes, non lacustres, comme en périphérie sud et ouest de la ville. Toutefois la 
vulnérabilité des constructions et les dégâts observés sur les bâtiments en 1985 et en 2017 ne répondent pas à une 

Figure	17	:	eff
et	de	site,	exem

ple	du	séism
e	de	M

exico	(in	thèse	Valette	2018)	

Rappel	des	faits	:	en	1985	M
exico	est	touchée	par	un	séism

e	très	violent	(2répliques	de	m
agnitude	8.1	

et	7.8	sur	l’échelle	de	Richter.	L’épicentre	est	localisé	en	m
er	à	environ	400	km

	à	l’ouest-sud-ouest	de	
la	ville	de	M

exico.	L’am
pleur	des	dégâts	et	la	violence	du	séism

e	dans	la	capitale	surprennent	par	
rapport	à	l’éloignem

ent	de	l’épicentre.	Ceci	résulte	de	la	géologie	de	la	région	:	la	vallée	de	M
exico	se	

com
porte	com

m
e		une	«	caisse	de	résonance	»	sism

ique.	En	eff
et,	La	vallée	de	M

exico	est	constituée	
d’argiles	m

olles	issues	de	l’assèchem
ent	d’un	ancien	lac.	Sous	l’eff

et	des	ondes	sism
iques,	une	perte	

de	cohérence	des	sédim
ents	participe	à	l’am

plification	et	à	la	propagation	des	ondes,	rendant	ainsi	les	
zones	urbanisées	anciennem

ent	occupées	par	le	lac	particulièrem
ent	vulnérables.		Cet	eff

et	de	site	est	
responsable	d’une	durée	plus	im

portante	des	séism
es	(rebonds	des	ondes	sur	les	roches	dures	tout	

autour	de	la	vallée)	engendrant	une	fréquence	de	résonnance	de	certaines	ondes	sism
iques	plus	forte,	

variable	selon	la	période	des	ondes	et	selon	la	hauteur	des	constructions	
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Illustration 2. 
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Figure	18	:	origine	des	tsunamis	
(planet-terre.ens-lyon.fr)	

Figure	19	:	Glissement	de	terrain	au	Japon	suite	à	un	séisme	:	lien	entre	géodynamiques	
externe	et	interne	(septembre	2018)
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Figure20	:	Impact	de	la	construction	du	barrage	des	Trois	Gorges	(fleuve	Yangtze,	Chine)	
(planet-terre.ens-lyon.fr)	

La	construction	de	certains	ouvrages	d'art	monumentaux	s'accompagne	de	mouvements	du	sol.	 La	
mise	 en	 eau	 du	 barrage	 des	 Trois	 Gorges	 sur	 le	 fleuve	 Yangtze	 en	 Chine	 a	 été	 surveillée	 par	
interférométrie.	 L'ouvrage	 est	 tellement	 imposant	 qu'il	 est	 aussi	 possible	 de	 surveiller	 sa	 propre	
déformation.	 La	mise	 en	 eau	 du	 barrage	 a	 été	 suivie	 d'une	 subsidence	 en	 amont	 du	 barrage,	mais	
cette	subsidence	n'est	pas	homogène	et	certaines	berges	ont	fortement	subsidé.	Beaucoup	plus	en	
amont	(le	lac	de	barrage	fait	environ	1000	km),	la	montée	des	eaux	a	été	responsable	de	l'amorce	de	
glissements	de	terrain	qui	peuvent	être	suivis	par	télédétection		

Les	points	colorés	correspondent	à	certains	pixels	surveillés	par	une	méthode	d'interférométrie	
similaire	à	l'InSAR	(la	PSI,	Persistent	Scatter	Interferometry).	L'arrière-plan	est	une	image	radar	
d'amplitude.
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Figure21	:	Déformation	observée	suite	aux	travaux	souterrains	pour	la	station	de		
métro	Condorcet	(Paris).	(planet-terre.ens-lyon.fr)	

Une	subsidence	importante	a	été	observée	à	Paris	lors	des	travaux	de	la	station	de	métro	Condorcet	
(ligne	Éole	de	 la	RATP),	 suivie	d'un	 soulèvement	à	 la	fin	des	 travaux.	 La	 subsidence	est	 interprétée	
comme	 la	 conséquence	 du	 pompage	 d'eau	 lors	 des	 travaux	 et	 non	 comme	 un	 affaissement	 dû	 au	
creusement	 de	 la	 station.	 Le	 soulèvement	 observé	 après	 les	 travaux	 est	 interprété	 comme	 la	
conséquence	de	l'arrêt	du	pompage	à	la	fin	des	travaux.	Cette	déformation	est	à	l'origine	de	fissures	
observées	dans	les	bâtiments	autours	de	la	zone.		

À	gauche	:	subsidence	pendant	les	travaux.	À	droite	:	soulèvement	à	la	fin	des	travaux.	Noter	
l'enroulement	inverse	des	franges	entre	les	deux	interférogrammes,	inversion	qui	témoigne	du	sens	
opposé	de	la	déformation.	


