
64] Géophysique

U
ne « l u m i è re» éclaire l’intérieur de
la Te r re: les ondes sismiques. Les
sismologues savent mettre en ima-

ges la stru c t u re du monde souterrain à
partir de ces vibrations qui se pro p a g e n t
dans les profondeurs du sol. Ils exploi-
tent pour cela les ondes émises par les
t remblements de terre ou des sources arti-
ficielles comme des explosions. To u t e f o i s ,
cette imagerie sismique active ne se pra-
tique que dans certaines zones, ou seule-
ment à petite échelle et à certains moments. 

C’est pourquoi les géophysiciens
c h e rchent à utiliser aussi le « b ru i t » sis-
mique qui agite faiblement, mais sans
cesse, l’intérieur de la Te r re. Il pro v i e n t
pour l’essentiel des microséismes dus
aux interactions des mers avec la cro û t e
t e r re s t re (voir la figure 1 ). Judicieusement
exploités, des enre g i s t rements assez longs
de ce bruit révèlent la stru c t u re souter-
raine. Après avoir expliqué comment,
nous présenterons quelques-unes des
p re m i è res applications géologiques de

cette méthode, notamment la re c h e rc h e
de signes avant-coureurs des séismes et
des éru p t i o n s .

Les ondes sismiques sont un cas par-
ticulier d’ondes élastiques au sein des
s o l ides (voir la figure 2 ). Il en existe deux
principaux types : les ondes P qui sont
des ondes de compression, et les ondes S
qui sont des ondes de cisaillement (la vibra-
tion est transversale à la propagation). Ces
ondes dites de volume se combinent pour
donner en surface des ondes, qui peu-
vent être soit des ondes de Love ou L ( d e s
o n d e s S guidées dans les couches superfi-
cielles) ou des ondes de Rayleigh ou R (dont
les caractéristiques évoquent celles des
vagues sur la mer).

Les ondes sismiques ont d’abord été
utilisées pour faire de l’imagerie sismi-
que active. Comparables à celles de l’ima-
gerie médicale, les méthodes pour ce
f a i re se fondent sur la mesure des temps
de parcours d’ondes dans le terrain étu-
dié. Ainsi, on parle de tomographie sis-
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mique lorsqu’on utilise des ondes ayant
traversé un volume souterrain pour re c o n s-
t ru i re et cartographier les zones de pro-
pagation à forte ou à faible vitesse. 

L’imagerie active 
a ses limites

Pour sa part, la «sismique réflexion» est
le pendant de l’échographie : on y exploite
les échos dus aux interfaces des couches
géologiques pour re c o n s t ru i re précisément
leurs formes. On doit à ces méthodes la
découverte de la stru c t u re de la Te r re en
couches concentriques, puis celle des varia-
tions latérales de vitesses de pro p a g a t i o n
au sein de ces couches, qui trahissent les
mouvements de convection à l’origine de
la tectonique des plaques.

À plus petite échelle, les ondes sismi-
ques sont aussi au service de la pro s p e c-

tion d’hydro c a r b u res. La mise en évidence
de lits de rivières ayant coulé il y a plusieurs
dizaines de millions d’années, ou encore
celle de cratères d’impacts enterrés sous
plusieurs kilomètres de sédiments marins,
est un spectaculaire sous-produit de la
sismique réflexion pétro l i è re. Ces pro u e s-
ses ne sont pas sans prix ni peines : il faut
m e t t re en œuvre des centaines, voire des
milliers, de sources et de capteurs. Seuls
des objectifs économiques rendent possi-
bles pareilles explorations, et tant leurs
résultats que leurs retombées se limitent
donc à des cibles particulières. Il est en outre
d i fficile de les répéter, de sorte qu’elles ne
permettent d’étudier l’évolution du sous-
sol dans le temps qu’à grands coûts.

À ces limitations pratiques de l’image-
rie sismique active s’ajoutent celles qui
pèsent sur le recueil des données associées
aux séismes. Les mesures utiles à l’étude

de la stru c t u re profonde de la planète
sont les enre g i s t rements des séismes de
magnitude 5 ou plus. La compilation des
temps d’arrivée des ondes a produit des
modèles moyens des régions géologi-
ques du globe, qui ont ensuite été précisés.
Ce travail de précision a été rendu possi-
ble par le développement des réseaux de
stations sismologiques, mais souff re de
limites indépassables : rareté des mesure s
sur l’océan, qui couvre pourtant la plus
grande partie du globe, limitations impo-
sées sur le déroulement du travail à terre
par les guerres et les conflits intérieurs, etc.

L ’ E S S E N T I E L

✔ Les océans émettent

sans cesse des signaux

sismiques, non seulement

près des continents, 

mais aussi en profondeur.

✔ Comparable 

à une lueur qui éclaire 
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✔ Pour la première fois, 

il devient aussi possible 

de suivre dans le temps 

l es phénomènes

géologiques, voire 
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1. LES CHOCS DES VAGUES sur la côte ou le

plateau océanique sont à l’or ig i ne d’un bru it sis-

m ique perma nent. À cela s’ a jou te le bru it engen-

dré par les affrontements de tra i ns de hou le

o c é a n ique qu i, en me tta nt tou te la colon ne d’eau

en vibration, font aussi trembler le fond.
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d i ff é rentes se re n c o n t rent en mer. Leurs
interactions produisent une agitation de
forme indistincte, mais qui se caractérise
par une fréquence double, donc une pério-
de de l’ordre de sept à huit secondes. Ce
clapot a pour effet de mettre en vibration
toute la colonne d’eau au-dessus de
laquelle il se produit. En fonction de la
hauteur de celle-ci, il arrive fréquem-
ment que s’installe en outre un phénomène
de résonance, qui transforme la colonne
d’eau en une sorte de « t rompette sismi-
que » émettant dans le sol marin un bruit
océanique caractéristique.

On dispose ainsi de sources sismi-
ques susceptibles d’apparaître aléatoire-
ment sur la plus grande partie de la planète

(les océans). Pour autant, les tempêtes ou
les aff rontements de houles ne sont pas
assez fréquents pour couvrir complète-
ment et efficacement la Te r re. Heure u s e-
ment, notre planète multiplie l’eff i c a c i t é
de ces sources microsismiques grâce aux
p ropriétés diffusives de sa stru c t u re interne.

La Te r re, et surtout sa croûte, est loin
d ’ ê t re homogène. Comme le suggère l’ob-
servation en montagne de grandes tran-
ches de terrain, elle est faite de mélanges
plus ou moins fins de roches et de sédi-
ments, souvent disposés en couches dis-
loquées par des failles, plissées et décalées,
traversées de cheminées volcaniques, etc.
B ref, la croûte est très hétéro g è n e . To u-
tes ces sous-stru c t u res diffractent les ondes

élastiques et leur font parcourir des che-
mins si longs et si complexes (voir la
f i g u re 3 ) qu’une partie du champ d’onde
devient diffus. 

Ce caractère diffusif du sous-sol est un
atout pour la méthode des corrélations,
puisqu’il crée l’équivalent d’une multitude
de sources sismiques secondaires aléatoi-
res (émettant erratiquement) et réparties
de façon gro s s i è rement homogène. A i n s i ,
même si les conditions du théorème de
Y. Colin de Ve rd i è re ne sont pas parfaite-
ment réalisées, l’expérience montre que les
résultats obtenus en l’appliquant quand
même sont bons. C’est ce que nous avons
montré dès 2001 : en utilisant la partie
t a rdive des sismogrammes (ce que l’on

Ces limites liées à l’homme pourront
sans doute être dépassées un jour, mais il
existe un obstacle géologique infranchis-
s a b l e : les séismes ne sont pas répartis par-
tout, mais sont concentrés sur quelques
grandes failles et dans les zones de sub-
duction, ces régions où des plaques océa-
niques plongent dans le manteau. Et
disposer des sources artificielles d’éner-
gies comparables à celles de séismes n’est
pas envisageable, car il faudrait déclen-
cher des explosions thermonucléaires pour
atteindre les énergies nécessaires…

Les limites de l’imagerie sismique
active poussent les sismologues à recher-
cher une autre façon d’obtenir les temps
de parcours des ondes sismiques au sein
des terrains géologiques : c’est pour cette
raison qu’est née l’imagerie sismique pas-
sive. De quoi s’agit-il ?

Mesurer la corrélation
entre deux points

À la base des méthodes d’imagerie sismi-
que passive se trouve l’idée que les vibra-
tions observées en deux points distants ne
sont pas indépendantes. Au sein de la Te r re ,
tout phénomène à l’origine d’ondes élas-
tiques émet de l’énergie vibratoire dans tou-
tes les directions. Ainsi, de même que l’on
parvient à détecter les vibrations du sol
lorsqu’un séisme se produit à des milliers
de kilomètres, une petite vibration pro d u i t
des microsignaux sismiques partout au sein
de la Te r re. Mesurés en deux points diff é-
rents, ces signaux seront décalés tempore l-
lement, mais liés au même événement. 

En calculant une certaine fonction C (t)
de leur décalage temporel t, on peut
f a i re apparaître ce lien. Cette fonction
– la fonction de corrélation – est définie
comme la moyenne temporelle du pro d u i t
des deux signaux, l’un pris en un instant t
et l’autre en cet instant décalé de t, c’est-
à - d i re pris à l’instant t – t (voir l’encadré
page 67). En l’absence de lien entre deux
signaux et un même événement, la fonc-
tion de corrélation est nulle ; en présence
d’un lien, elle sera non nulle pour tous
les décalages t pour lesquels ce lien existe.
C’est cette corrélation entre les signaux
p rovenant d’une même source – m ê m e
m i c ro s c o p i q u e – que l’on exploite en
imagerie sismique passive, méthode qui
fut introduite en héliosismologie et en
acoustique ultrasonore.

C o m m e n t ? Pour le saisir, le mieux
est de se pencher sur un théorème démon-

tré par Yves Colin de Verdière pour expli-
quer le succès de la méthode. Ce mathé-
maticien de l’Université de Grenoble s’est
intéressé à la fonction de corrélation des
signaux parvenus en deux points A et B
depuis une infinité de sources sismiques
a l é a t o i res réparties de façon homogène au
sein d’un solide élastique de géométrie
quelconque. Il a montré que la fonction de
corrélation est égale au signal reçu direc-
tement en B si une seule source ponctuelle
se trouve en A. Un résultat étonnant, qui
explique la généralité de la méthode de
corrélation de bruit. 

Ap r i o r i, ce théorème semble peu utile,
car il faudrait avoir dans la Te r re une
infinité de microsources sismiques. Pour-
tant, nous allons voir qu’il s’applique
a p p roximativement. Avec Nicolas Sha-
piro, aujourd’hui à l’Institut de physique
du Globe de Paris, nous avons démontré
e n 2004 que des signaux enregistrés par
des capteurs séparés de plusieurs milliers
de kilomètres sont corrélés. Cela nous a
permis de mesurer le temps que durerait
le trajet d’une onde sismique émise en l’une
des stations. À partir de là, il devenait clair
que le résultat purement mathématique
de Y. Colin de Verdière peut s’appliquer
même si ses prérequis ne sont pas parfai-
tement réalisés. Examinons pourquoi.

La Te r re n’est certes pas remplie unifor-
mément de micro s o u rces sismiques s’acti-
vant aléatoirement. Pour autant, si l’on
exploite la gamme des périodes vibratoi-
res allant de 5 à 50 secondes, que les sis-
mologues qualifient de microsismiques, on
peut se rapprocher de la situation imaginée
par Y. Colin de Ve rd i è re. Comme tous les
b ruits, le bruit microsismique est un signal
constitué d’un mélange incohérent d’ondes
sismiques de longueurs d’onde diff é rentes. 

Aux hautes fréquences, de nombre u-
ses sources produisent du bruit. C’est
p a r t i c u l i è rement le cas des activités humai-
nes, mais elles ont un caractère très local.
Deux sources régulières de bruit micro s i s-
mique existent toutefois, toutes les deux
ressenties à grande distance et toutes les
deux d’origine maritime. 

Depuis plus d’un siècle, en effet, les
sismologues se sont aperçus qu’ils enre-
gistraient les impacts successifs de la houle
sur le plateau continental et les côtes.
P a r t i c u l i è rement fort durant les tempêtes,
le bruit ainsi émis dans le sol est caracté-
risé par une période d’environ 15 secon-
des. Outre ce phénomène, il arrive que des
trains de houle produits dans des régions

L’ E X P L O I T A T I O N  D U  B R U I T  S I S M I Q U E  P A R  C O R R É L A T I O N

L ’exploitation du bruit sismique repose sur la corrélation des signaux
vibratoires u(t) et v(t) reçus en deux points A et B. La fonction de cor-

rélation entre u et v dépend d’une variable t qui s’interprète comme le
décalage temporel entre les deux signaux. Cette fonction Cu, v(t) est défi-
nie par la moyenne temporelle du produit u(t) v(t – t) :

Afin de saisir la signification de cette fonction, traçons-la (en orange)
dans quelques cas. On convient ici que l’origine t = 0 de l’axe des t e s t
l’instant d’arrivée du signal en A et qu’elle sera donc placée sous ce
p o i n t , tandis que la valeur de t correspondant au temps de propaga-
tion de A à B, qui vaut T0 = D/V (D étant la distance AB et V la vitesse
des ondes, ici constante), sera placée sous B. Commençons par le
c a s ( a ) où une unique source émettant pendant un temps bref mais su-
périeur à T0 se trouve dans l’alignement de A et B, puis par le cas ( b ) o ù
la source est sur leur médiane.

Dans le premier cas ( a ), la corrélation entre les deux signaux est cen-
trée sur le décalage t égal à T0, ce décalage étant le temps nécessaire pour
que les signaux aillent de A à B. Dans le second cas, l’arrivée des signaux
est simultanée en A et B, de sorte que la corrélation est centrée sur t = 0.

Considérons maintenant les cas plus généraux où la source se
trouve à gauche de A ou à droite de B. Dans le premier cas (c), la corré-
lation est centrée sur un instant compris entre 0 et T0, car le signal, une
fois parvenu en A, n’est pas encore arrivé en B, point qu’il atteindra en
un temps inférieur à T0. À l’inverse, dans le second cas (d), le signal at-
teint B avant d’avoir atteint A, donc pour un t négatif supérieur à – T0.

À partir de ces cas particuliers, on peut comprendre que si l’on a
une infinité de sources distribuées de façon uniforme ( e ), chacune va

contribuer à la fonction de corrélation selon les schémas indiqués, c e
q u i , au total, construit une fonction qui présente un plateau entre les
valeurs –T0 et T0 de t. En dérivant cette fonction de corrélation, o n
obtient alors une fonction qui a deux pics : l’un en –T0, l’autre en T0.
Cela détermine T0 e t , connaissant la distance A B, on en déduit aisé-
ment la vitesse de propagation entre A et B, qui est bien la grandeur
que l’on veut mesurer dans une expérience de sismique active.

C’est le sismologue grenoblois Philippe Roux qui a montré que
dans ce cas simple (répartition uniforme des sources, vitesse constante),
la fonction de corrélation donne exactement le résultat que l’on me-
surerait en B si une source ponctuelle se trouvait en A . Pour sa part,
Y v e s Colin de Verdière a généralisé à des milieux complexes quelcon-
ques ce résultat simple. Son théorème explique pourquoi la méthode
de corrélation de bruit livre une très bonne approximation du signal
d’expériences de sismique active (séisme en A , mesuré en B), que l’on
réalisera virtuellement en autant de points A et B que l’on voudra,
placés aux endroits souhaités.

2. LES ON DES SISMI Q U ES appa ra i ssent sous

quatre formes. Les ondes S et les ondes P, qu i

se propagent en prof ondeu r, se com bi nent

pour former en su rface des ondes de flex ion nom-

m é es ondes de Rayleigh et des ondes de ci sa i l-

lement, les ondes de Love. Pour faire de l’imager ie,

les sismolog ues en r eg i s t r ent les ondes S, les

ondes P et les ondes de Rayleig h.
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s t ru c t u res souterraines en pro f o n d e u r. Des
calculs d’optimisation permettent d’obte-
nir des cartes des vitesses établies période
par période. De cet ensemble de données
on déduit, en chaque point de la zone
étudiée, la courbe des vitesses en fonc-
tion de la longueur d’onde; en d’autres ter-
mes, on cartographie la dispersion. De
nouveaux calculs d’optimisation condui-
sent alors à un modèle tridimensionnel des
vitesses de propagation en pro f o n d e u r, qui
indique la géométrie des interfaces géo-
logiques, l’épaisseur de la croûte et les varia-
tions des propriétés physiques dans ces
unités géologiques.

P renons l’exemple de la Californie,
où les pre m i è res tomographies fondées sur
le bruit sismique ont été obtenues en 2 0 0 5
par deux équipes franco-américaines. On
disposait sur place d’un réseau de 62 s t a-
tions sismologiques enregistrant en per-
manence le mouvement du sol. Nous avons
utilisé ces données pour calculer, par la
méthode de corrélation, les temps de tra-
jet correspondant aux 18 9 1 p a i res possi-
bles de stations. À partir de ces temps de
trajets virtuels, nous avons cartographié la
vitesse des ondes de Rayleigh et ainsi déter-
miné l’extension en profondeur des stru c-
t u res géologiques de surface (voir la figure4 ).

Du bruit sismique
enfin rendu utile

Jusqu’à l’avènement de l’imagerie sismi-
que passive, les enre g i s t rements de bru i t
utilisés dans cet exemple étaient disponi-
bles dans les bases de données, mais inu-
tilisés. A u j o u rd’hui, tant de confrères se
sont mis à exploiter la méthode de corré-
lation que le statut du bruit sismique a
c h a n g é: de nuisible qu’il était, ce signal ténu
est devenu un moyen précieux pour obte-
nir des informations sur les stru c t u re s
p rofondes. L’imagerie par le bruit sismique
ambiant a connu un si grand essor ces
d e r n i è res années, qu’une grande partie
du globe a déjà fait l’objet de travaux ana-
logues à l’étude pionnière sur la Californie.
Ainsi, les cartes géologiques de nombre
d ’ e n d roits de la planète mal explorés ont
été précisées, et des nouvelles stru c t u re s
géologiques découvertes.

Ces avancées de la tomographie pas-
sive constituent un grand succès. Nous
allons voir que l’imagerie sismique passive
o ff re en plus la possibilité inédite de sui-
v re l’évolution des stru c t u res géologiques
au fil du temps. Nous l’avons déjà évoqué,

la vitesse des ondes sismiques – souvent la
seule grandeur observable dire c t e m e n t –
est le principal indicateur de l’état des ro c h e s .
Ainsi, beaucoup de descriptions de l’état
physique des roches en profondeur (tem-
p é r a t u re, teneur en eau, etc.) sont en fait
déduites des cartographies des vitesses sis-
miques. Or les conditions en pro f o n d e u r
changent, parfois de façon drastique, comme
lors du dramatique mégaséisme du Japon
le 11 mars 2011, où le déplacement re l a t i f
des plaques tectoniques a atteint plus de
25 mètres en quelques secondes. 

De tels événements nous rappellent
que la Terre se déforme continûment, à la
faveur des mouvements tectoniques, des
é ruptions volcaniques, des séismes, etc.
Peut-on détecter les petits changements
de la propagation des ondes sismiques
accompagnant ces déformations, de pré-
f é rence avant leurs dangereux climax ?
Pour cela, il importe de disposer d’une
technique facile à mettre en œuvre de façon
répétée et assez précise, ce qui est le cas
de la méthode de corrélation.

Pour mesurer les très petits change-
ments de la vitesse de propagation des
ondes sismiques, il est nécessaire d’analy-

ser des trajets très longs, où les re t a rds s’ac-
cumulent. On s’appuie pour cela sur les
ondes de la coda. Ce mot, qui signifie
« q u e u e» en latin, désigne la fin des sis-
mogrammes, c’est-à-dire la fin ténue de
l ’ e n re g i s t rement d’un séisme. Ces ondes
p a rc o u rent la région autour des capteurs
en suivant des trajets beaucoup plus longs
que les ondes directes, de sorte qu’elles sont
plus sensibles aux changements du milieu.

En collaboration avec les cherc h e u r s
de l’Institut des sciences de la Te r re de Gre-
noble et de l’Institut de physique du Globe
de Paris, nous avons utilisé en 2008 les
ondes de la coda pour détecter un signal
avant-coureur des éruptions du piton de
la Fournaise, sur l’île de la Réunion. Les
mesures de la vitesse de propagation des
ondes sismiques sous cet édifice volcani-
que (voir la figure 5 ) m o n t rent des varia-
tions relatives de vitesse en fonction de
la date sur une durée de plusieurs mois.
Or chaque chute de vitesse est suivie d’une
é ruption, ce qui s’explique par la défor-
mation de l’édifice volcanique lors de la
montée des matériaux éruptifs. Ce gonfle-
ment met sous tension les couches super-
ficielles, ce qui se traduit par une chute

nomme la coda), ma collègue Anne Paul
et moi avons pour la pre m i è re fois re c o n s-
t ruit par corrélation le signal d’une expé-
rience de sismique active entre deux stations.

Pour récapituler, la méthode de corré-
lation permet d’extraire du bruit sismique,
avec une bonne approximation, les sis-
mogrammes qui seraient mesurés en des
points choisis si l’on déclenchait à volonté
des séismes en une série d’autres points. 

Une méthode 
p u i ssa nte et répéta bl e

Chose re m a rquable, on voit qu’en ima-
gerie sismique passive, la géométrie du
dispositif (l’emplacement des sources fic-
tives et des stations de mesure) est maî-
trisable à volonté. L’exploitation du bru i t
sismique off re donc la possibilité de mener
des expériences sismiques directes entre
des paires de points choisis comme on
le souhaite, ce qui rend possible l’étude
de régions où les séismes sont très rare s .
Pour appliquer la méthode, on exploite
les signaux recueillis par des stations sis-
mologiques sur une durée assez longue
pour accumuler les effets des tempêtes et
a u t res effets de houle sur tout le globe,
soit typiquement pendant plusieurs mois. 

Cela finit par représenter d’énor-
mes masses de données. Le développe-
ment de l’imagerie sismique passive doit
donc beaucoup aux nouvelles possibilités

de stockage de données et de calculs appa-
rues au cours des années 1990. Lorsque
nous avons voulu appliquer la méthode de
corrélation pour la pre m i è re fois, les mas-
ses de données que nous avons demandées
à nos collègues américains du centre de
données I R I S étaient si énormes qu’ils en
f u rent surpris. Le résultat obtenu les ras-
sura sur l’utilité de leurs eff o r t s …

Une fois obtenus à partir des corréla-
tions du bruit sismique, les signaux asso-
ciés à des paires de points peuvent être
exploités par les méthodes habituelles de
façon à pro d u i re la carte des vitesses de
propagation, dont on déduit la carte géo-
logique. Dans la plupart des cas, ce sont
les ondes de Rayleigh (voir la figure2) que
l’on exploite. Ces ondes se propagent en
surface et sont évanescentes en pro f o n-
d e u r, c’est-à-dire que leur intensité décro î t
exponentiellement à partir de la surface.
Toutefois, à chaque longueur d’onde cor-
respond une profondeur caractéristique
de pénétration (typiquement le tiers de
la longueur d’onde) où l’intensité de l’onde
est divisée par deux. Par exemple, les ondes
de Rayleigh d’une vitesse de l’ord re de
trois kilomètres par seconde et ayant une
période de 20 secondes pénètrent sur
une vingtaine de kilomètres. Elles portent
donc l’information sur les propriétés des
couches jusqu’à cette profondeur. 

En accumulant les résultats pour toute
une série de périodes, on explore ainsi les

3. LE PA RC O U RS DES ON DES SISMI Q U ES es t

très variable. La pl us gra nde pa rtie de l’éner-

g ie d’un séisme se propage par la tra jec toi r e

balistique (la plus courte) de la source jusqu’à

u ne station de mesu r e ( a ). Mais une frac tion du

s ig nal est diff usée de très nom br euses fois pa r

les interfaces et au t r es disconti nu ités de la den-

s ité à l’int é r ieur de la Ter r e ( b ). En pratique, cha-

que centre de diff us ion joue le même rôle qu ’u ne

sou r ce secondaire éme tta nt de l’énerg ie, fa i ble-

ment et de faç on aléatoi r e, direc tement ver s

la station sismique.

4. CETTE CA RTE GÉOLO GIQUE DE LA CA LIFOR NIE a été obtenue

en ex ploita nt le bru it sismique. À gauche, les 1 891 tra je ts ba l i s tiques

r el ia nt les 62 stations sismiques ca l i f orn ien nes uti l i s é es. À droite, la

ca rte des vitesses de propagation da ns la région. Établ ie deux fois à

un mois d’interv a l le, ce tte ca rte a révélé à quel ry th me les tens ions

provoqu é es ( en rouge ) par un gra nd séisme se diss i pent. 

5. LE PITON DE LA FO U R NAISE est un volcan assez pr é v i s i ble pour y tes ter le pou voir pr é d ic ti f

de l’imager ie sismique pass i ve. Les variations relati ves de la vitesse ( v ) de propagation des ondes

s i s m iques da ns ce gra nd édifice volca n ique ont été su i v ies penda nt pl us ieurs moi s. On rema r que

des aug mentations d’env i ron 0,1 pour cent de ce tte vitesse av a nt chaque épi so de d’éruption

( ba ndes vertes ), et les diminu tions qui su i vent ces sau ts de vitesse ont cla i r ement un aspect pr é-

d ic ti f. Pou r ra - t- on adapter ce tte métho de d’observ ation aux volca ns diff ici les, ceux qui ex plosent

ou qui ent r ent en éruption ra r ement, tous les 1 000 ou 100 000 ans ? La ques tion res te pos é e.
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de vitesse des ondes sismiques (de l’ord re
du millième) faible, mais décelable. Ce
résultat – la détection passive de signaux
précurseurs des éruptions volcaniques –
est très encourageant. Il n’est toutefois que
p r é l i m i n a i re : volcan de point chaud, le
piton de la Fournaise est un volcan effu-
sif à activité régulière, donc peu dange-
reux et relativement prévisible. Le véritable
enjeu de la prévision volcanologique re s t e
la détection de signes précurseurs certains
sur les volcans explosifs que sont les vol-
cans de subduction (Stromboli, Vésuve,
mont Saint Helens, etc.), où la rareté des
grands événements bien mesurés rend dif-
ficile le test des méthodes. Il reste donc
d’importants essais à mener pour valider
la méthode dans de tels contextes.

Le problème des signaux précurseurs
d’un séisme est comparable, mais plus dif-
ficile pour plusieurs raisons. Tout d’abord ,
l ’ h y p o c e n t re d’un séisme, c’est-à-dire la
zone qui bougera un jour, n’est pas connu
d’avance. Ensuite vient le fait que les séis-
mes commencent en pro f o n d e u r, sans que
ce déclenchement soit associé à des effets
mesurés en surface, comme c’est le cas
pour les éruptions volcaniques. 

L’attention des chercheurs s’est donc
portée sur les déformations de grandes
amplitudes associées aux séismes une fois
que ceux-ci se sont déjà produits. A i n s i ,
après un séisme de magnitude 6 à Park-

field, en Californie, le groupe français
qui a travaillé à La Réunion a observé
une chute de vitesse relative de l’ord re
de 0,08 pour cent au moment du séisme,
suivie d’une lente récupération en plu-
sieurs années. Cette évolution est-elle une
réponse des roches à leur déformation en
profondeur, ou à l’endommagement des
couches de surface dû aux fortes vibra-
tions produites par le séisme ?

La question est très discutée. Pour faire
avancer les débats en isolant l’effet de la
déformation profonde, nous avons récem-
ment entrepris de mesurer à partir du bru i t
sismique le changement entraîné par des
séismes silencieux. On nomme ainsi des
séismes importants qui se produisent len-
tement, c’est-à-dire jusqu’à plusieurs mois,
alors qu’un séisme normal ne dure que
quelques dizaines de secondes. Ces séis-
mes ne produisent pas les vibrations des-
t ructrices des séismes classiques, et ils
étaient passés inaperçus jusqu’à ce qu’on
les découvre au Japon grâce à la géodé-
sie, dans les années 2000. 

Du bruit pour sonder
l es séismes silencieux
Au Mexique, nous avons suivi un séisme
silencieux de magnitude 7,6, qui s’est
d é roulé pendant environ six mois. To u t
récemment, Diane Rivet, dans notre
équipe à Grenoble, a montré que les défor-
mations qu’il a produites dans la cro û t e
t e r re s t re ont induit un léger changement
des propriétés élastiques, qui se traduit
par un changement de la vitesse des ondes
(voir la figure 6 ). 

Ce résultat démontre qu’il est possi-
ble d’exploiter le bruit sismique pour sui-
v re dans le temps l’état de tension de la
roche profonde. Bien entendu, d’autres fac-
teurs que ces tensions dues au séisme
sont à pre n d re en compte, tels les effets non
l i n é a i res des matériaux de surface, la teneur
en eau des couches superficielles, la thermo-
élasticité, etc. Il n’en demeure pas moins
que la possibilité de mesurer l’état de défor-
mation des roches profondes est apparu e .
Elle pourra trouver des applications en sis-
mologie, mais aussi dans l’industrie, par
exemple pour étudier un lieu potentiel de
stockage du dioxyde de carbone ou un gise-
ment d’hydro c a r b u res. Le bruit sismique
n’est plus un vil ensemble d’ondes parasi-
tes, mais l’utile chuchotement des océans
qui nous révèle l’intérieur de la Te r re, voire
son évolution géologique. ■

6. GRÂCE À CE TYPE DE STAT ION SISMIQUE ( ci -

contre ), les sismolog ues étud ient les eff e ts d'un

s é i s me silen cieux da ns la région de Guer r ero, une

zone de subduc tion au Mex ique. Ains i, à une pro-

f ondeur d’env i ron 30k i lom è t r es, une variation de

la vitesse de propagation des ondes sismiques de

l ’ordre de 0,2 pour cent a été mise en éviden ce

du ra nt sept mois env i ron ( g raphique ci - dessus ).

L ' a na lyse en pa ra l l è le de don n é es géodésiques

a permis de con clure que ce tte variation de vitesse

et la dilatation de la ro che en prof ondeur sont

s i mu lta n é es, ce qui suggère que la pr em i è r e

prov ient de la seconde.
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