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Chapitre 1

Introduction

Pourquoi s'int�eresser au th�eme du couplage entre la Terre et l'atmosph�ere?

On sait depuis bien longtemps que l'atmosph�ere joue un rôle essentiel dans la vie

de notre plan�ete, depuis les cycles de l'eau et du carbone en passant par le �ltrage du

rayonnement ultraviolet, sans oublier l'�erosion ou l'e�et de serre. Inversement l'atmosph�ere

ne peut être consid�er�ee comme autonome, et les ph�enom�enes cit�es pr�ec�edemment en sont

l�a aussi autant d'exemples. Cependant il est des domaines de la g�eophysique, tant interne

qu'externe, qui s'ignorent mutuellement. Du point de vue dynamique en e�et, les sciences

de la Terre solide et celle de l'atmosph�ere sont tr�es �eloign�ees l'une de l'autre, tant par les

observations que par les th�eories d�evelopp�ees.

La sismologie s'est d�evelopp�ee sur des fondements de m�ecanique des solides, dans la

douceur de la lin�earit�e du milieu �elastique | douceur toute relative quand on y regarde de

plus pr�es. La surface de la Terre s�epare deux milieux de densit�es tellement di��erentes qu'on

peut raisonnablement la quali�er de libre, et par ce raccourci se priver | se d�ebarrasser?

| de l'atmosph�ere.

Inversement, les m�et�eorologues sont devenus des experts en dynamique des 
uides, en

ph�enom�enes non-lin�eaires voire pire, en mod�eles de circulation globale, ou un �el�ement

in�nit�esimal de 
uide peut parcourir des milliers de kilom�etres. L'�etude des ondes

infrasoniques dans l'atmosph�ere s'est ensuite d�evelopp�ee en se focalisant de pr�ef�erence
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sur les interactions avec le relief ou avec l'ionosph�ere.

Et pourtant, depuis quelques d�ecennies le constat s'est impos�e que notre Terre avait

une atmosph�ere et inversement. L'explosion, �a environ 8 km d'altitude, de la com�ete

de Tunguska (Sib�erie Centrale) avait permis, d�es 1908, d'observer des signaux sismiques

d'origine atmosph�erique, mais c'est �a la suite du s�eisme d'Alaska de 1964 qu'ont �et�e

observ�ees pour la premi�ere fois des perturbations dans l'atmosph�ere et l'ionosph�ere:

celles-ci ressemblaient fort �a des ondes sismiques! Un nouveau domaine de recherches

�etait ainsi lanc�e. Parall�element, on mettait en �evidence des oscillations ionosph�eriques

engendr�ees par des ondes de tsunamis, ou des explosions souterraines. Le d�eveloppement

des r�eseaux sismiques depuis les ann�ees 90 a permis la mesure de signaux sismiques

d'origine atmosph�eriques (explosions, turbulence) de fa�con plus syst�ematique.

Dans la plupart des cas cit�es l'origine du couplage est bien identi��ee: il s'agit d'une

interaction purement dynamique �a l'interface entre le sol et l'atmosph�ere, qui permet de

transmettre les perturbations d'un milieu �a l'autre. Cependant tr�es peu de travaux ont

tent�e d'�etudier ces ph�enom�enes de fa�con globale, et d'int�egrer �a la sismologie ou �a la

dynamique atmosph�erique ce type de signaux et leurs sources.

Ce m�emoire pr�esente une �etude sp�eci�que des ph�enom�enes de couplage entre la

Terre solide et l'atmosph�ere. Une premi�ere partie pr�esentera une revue des observations

e�ectu�ees, ainsi qu'un rappel des th�eories en place dans les di��erents domaines, puis des

m�ethodes d'observation dans l'ionosph�ere sur lesquelles nous nous focaliserons. Nous nous

sommes limit�es ici �a l'�etude des ondes atmosph�eriques post-sismiques, en d�eveloppant

plusieurs approches :

{ Le premier th�eme d�evelopp�e est une mod�elisation des signaux atmosph�eriques post-

sismiques �a l'aide de la th�eorie des modes propres, appliqu�ee �a un syst�eme global

comprenant la Terre solide et l'atmosph�ere neutre.

{ Le second th�eme est l'observation des signaux atmosph�eriques, par des observations

ionosph�eriques e�ectu�ees �a partir du sol, en r�e
exion, puis en transmission du

sol vers l'espace (GPS), puis in situ avec le satellite DEMETER.
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Nous nous attacherons en conclusion �a d�egager des perspectives sur l'observation de

ce couplage et son utilisation dans les di��erentes sciences concern�ees.

Solid Earth - atmosphere coupling: the objectives of this study

We know for a long time that atmosphere plays an important role in our planet, from

the water and Carbon cycles to the UV �ltering, or erosion, greenhouse e�ect, etc. On

the other hand, these examples also show that the atmosphere cannot be considered

independently from the solid Earth. However, there are still some areas of geophysics

that ignore each other. From the dynamic point of view, solid Earth and atmospheric

sciences are indeed very far from each other, as for the observation techniques that for

the theories developed.

Seismology was born on the basis of solid mechanics, in the frame of the not so simple

elasticity theory. The surface of the Earth is a boundary between two media of such

di�erent densities that we can reasonably consider it as a free surface and hence neglect

| get rid of ? | the atmosphere. On the other side, meteorologists have become experts

in 
uid dynamics, non-linear phenomena or worse, in global circulation models, where

an in�nitesimal parcel of 
uid can travel thousands of kilometers. Later, atmospheric

infrasonic waves have been studied with emphasis on interaction with topography or

ionosphere.

And yet, for a few decades evidence have been made in these domains that our

Earth has indeed an atmosphere and vice versa. The Tunguska comet explosion (Central

Siberia), that occurred at about 8 km high in 1908, produced strong signals on seismic

data, but the �rst observations of post-seismic perturbations in the atmosphere was after

the great Alaskan earthquake in 1964: some signals have been detected in the atmosphere

and ionosphere, which looked like seismic waves! A new area of research was born. In

the same time ionospheric oscillation were proved to occur after tsunami waves or under-

ground explosions. Seismic signals for atmospheric sources (explosions, turbulence) have

also been observed since the 90s, with the development of seismic networks.
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In most of the cases mentioned the origin of coupling is well identi�ed: the interaction

is purely dynamic at the ground-atmosphere interface. However, very few works have

attempted to study this phenomenon from a global point of view, and to integrate to

seismology or atmospheric dynamics both these kind of signals and their sources.

This thesis presents a speci�c study of solid Earth-atmosphere coupling. The �rst part

will present a review of observations and theories developed in the di�erent areas, as well

as observation techniques in the ionosphere that we will focus on. We limited our study

to post-seismic atmospheric waves, however we developed di�erent approaches:

� The �rst theme developed is a modeling of post-seismic atmospheric signals, by

using normal modes theory applied to the whole system including the Earth with

its neutral atmosphere. We then compare these synthetic signals to ionospheric data

from ground-based measurements.

� In the aim of better characterize and hence understand plasma perturbations ob-

served, we developed a GPS data processing from dense continuous networks in

order to perform imagery of the ionosphere, and detect post seismic signals.

� The last part will then present studies performed in the frame of micro-satellite

DEMETER preparation, on two on board instruments.

As a conclusion we will try to put in evidence perspectives open on the observations of

coupling phenomena and their use in the di�erent areas of Earth sciences concerned.
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Premi�ere partie

Introduction g�en�erale
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Chapitre 2

Manifestations du couplage entre la

Terre solide et l'atmosph�ere

Observations of solid Earth - atmosphere coupling

The �rst observation showing evidence for a dynamic coupling between solid Earth and

atmosphere have been observed in the ionosphere after earthquakes (section 2.1). Post-seismic

ionospheric observations have been performed due to the study of ionospheric signal following

nuclear explosions in the cold war context (2.1.1).

The coupling mechanism (2.1.2) is now well established: The ground displacement due to

earthquake produces pressure perturbation in the atmosphere, which propagates upwards up to

ionospheric layers (�g. 2.4). This may happen either near the source of at teleseismic distances,

due to Rayleigh waves propagation. A strong ampli�cation of the perturbed displacement �eld

with height is due to the exponentially decreasing density. It leads to clearly identi�ed signals

on ionospheric sounding records.

The Earth - atmosphere coupling is also responsible for seismic signals observed after volcanic

eruptions (2.2.1), as well as permanent excitation of Earth normal modes (2.2.2).
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Fig. 2.1 { Barogramme observ�e �a la Nouvelle Orl�eans apr�es une explosion de 58 MT �a 3.66

km d'altitude sur le site de Novaya Zemlya, le 30 octobre 1961. L'amplitude principale, de

7.75 mbar crête �a crête, correspond �a une onde de gravit�e. Les oscillations dans la queue

du train correspondent aux ondes acoustiques.

2.1 Perturbations post-sismiques de l'ionosph�ere

2.1.1 Historique des observations

Les premi�eres observations de perturbations de l'atmosph�ere et de l'ionosph�ere

engendr�ees par les s�eismes remontent aux ann�ees soixante: Ce sont en e�et des retomb�ees

scienti�ques de la tr�es forte instrumentation d�evelopp�ee suite aux recherches sur les

explosions nucl�eaires atmosph�eriques. A cette �epoque de guerre froide, de nombreux

travaux portent sur l'�etude des signaux cons�ecutifs �a des explosions nucl�eaires et

s'attachent �a d�eterminer les caract�eristiques de propagation d'une onde infrasonique dans

l'atmosph�ere (Yamamoto, 1956, 1957, Hunt et al., 1960, Donn et Ewing, 1962a, 1962b,

Press et Harkrider, 1962, Harkrider, 1964). Un exemple d'enregistrement est donn�e sur

la �gure 2.1 pour une des plus grosses explosions atmosph�eriques russes.

Cette �epoque a ainsi vu le d�eveloppement d'outils d'observation de l'atmosph�ere et

de l'ionosph�ere, notamment les sondeurs ionosph�eriques.

En 1960 et 1964 se sont de plus produits deux s�eismes tr�es importants (magnitude

de l'ordre de 9), au Chili et en Alaska. De nombreuses observations ont alors mis en
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�evidence l'existence de perturbations atmosph�eriques et ionosph�eriques �a la suite des

tremblements de terre. les premi�eres observations publi�ees furent r�ealis�ees �a l'occasion du

s�eisme d'Alaska en 1964. Bolt [1964] d�ecrit une onde de pression atmosph�erique, mesur�ee

�a Berkeley �a l'aide d'un microbarographe 2 h. 40 min. apr�es le s�eisme, et dont l'origine est

l'impulsion engendr�ee par le d�eplacement du sol pr�es de la source. Leonard et Barnes Jr.

[1965] observent d'une part de fortes perturbations de la couche F sur les ionogrammes

produits par deux stations situ�ees en Alaska, d'autre part une augmentation anormale

de la fr�equence de coupure f0F2 (qui caract�erise le maximum d'ionisation de la couche

F), tant sur ces deux ionosondes proches que sur des sondeurs plus lointains (Californie

et Hawa��). Lors de ce même s�eisme, Davies et Baker [1965] ont �etudi�e des donn�ees de

sondage HF provenant de Boulder (Colorado), �a 3800 km de l'�epicentre: ils ont observ�e

des oscillations de p�eriode d'environ 1 h, et interpr�etent celles-ci comme la signature

d'ondes guid�ees dans l'atmosph�ere.

Les travaux de Yuen et al. [1969] portent sur des donn�ees de sondage Doppler: ceux-ci

mesurent les oscillations verticales des couches ionosph�eriques. Les signaux enregistr�es �a la

suite du s�eisme du Japon le 16 mai 1968 ont pu être interpr�et�es comme la signature, sur le

plasma ionosph�erique, d'ondes infrasoniques g�en�er�ees au sol par le d�eplacement vertical.

La concordance entre les signaux sismiques et Doppler est en e�et remarquable pour

l'altitude de sondage la plus faible (5 MHz, soit 200 km d'altitude environ). Une deuxi�eme

fr�equence de sondage (10 MHz, soit 300 km) ne pr�esente plus que les basses fr�equences du

signal sismique, traduisant un �ltrage passe-bas par l'atmosph�ere. Ces signaux peuvent

se produire en tout point du globe et sont engendr�es par le d�eplacement vertical du sol

au passage des ondes de Rayleigh. Cette �etude, fond�ee sur la dynamique de l'atmosph�ere

neutre ne permet pas d'expliquer les perturbations du plasma ionosph�erique �a proximit�e

de la source. Un exemple, enregistr�e sur le sondeur de Francourville (Eure-et-Loir), lors

du s�eisme du Mexique en septembre 1985, est pr�esent�e sur la �gure 2.2 [Parrot et al.,

1993].

Row [1967] d�eveloppe une th�eorie pour expliquer les perturbations ionosph�eriques se
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Fig. 2.2 { E�et Doppler et sismogramme observ�es �a Francourville apr�es le s�eisme du

Mexique du 19 septembre 1985 (M = 7,9). L'e�et Doppler de l'ordre de 0.5 Hz mesur�e

correspond �a des vitesses de l'ordre de 20 m:s�1 et des d�eplacements de 100 m �a une

altitude d'environ 150 km.

Fig. 2.3 { Perturbations du TEC au-dessus de la Californie, �a la suite du s�eisme de

Northridge. Figure tir�ee de Calais et Minster [1995]. La distance �a l'�epicentre est indiqu�ee

�a droite
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propageant tant apr�es une explosion nucl�eaire qu'apr�es un s�eisme, �a l'aide d'une source

ponctuelle g�en�erant une onde de gravit�e dans l'atmosph�ere. Il calcule les fonctions de

Green associ�ees en champs proche, et en d�eduit la dispersion des oscillations attendues

pour di��erentes distances �a la source et di��erentes altitudes. Le d�eplacement du sol

engendre un panache acoustique qui se propage jusqu'aux altitudes des couches E et F.

Ce panache n'est pas pi�eg�e par l'atmosph�ere pour les fr�equences sup�erieures �a 4.4 mHz,

et arrive alors dans la tr�es haute atmosph�ere o�u il est dissip�e sous forme de chaleur. Un

tel ph�enom�ene est pr�esent�e par [Kelley et al., 1985], qui observe ainsi sur des donn�ees de

radar, outre des oscillations ionosph�eriques, de fortes oscillations de la thermosph�ere ( de

l'ordre de 250 K, soit typiquement 25 % de la temp�erature �a cette altitude) au-dessus du

Chatanika (Alaska) lors du s�eisme du 18 avril 1979. Plus r�ecemment, Calais et Minster

[1995] ont utilis�e les donn�ees provenant de r�ecepteurs GPS bi-fr�equences pour obtenir une

mesure du contenu �electronique total (not�e TEC, pour Total Electronic Content). Le TEC

est la densit�e �electronique int�egr�ee le long du trajet parcouru par le signal GPS du satellite

vers la station. Ils observent ainsi (�gure 2.3) des perturbations �a la suite du s�eisme de

Northridge (Californie, 17 janvier 1994) en bon accord avec les temps d'arriv�ee pr�evus

pour une onde directe. Il est int�eressant de noter que les travaux de Calais et Minster

[1998] montrent en outre, dans le cas de sources atmosph�eriques comme des explosions

ou le passage de la navette, que la propagation d'ondes infrasoniques peut e�ectivement

engendrer des perturbations sensibles du contenu �electronique total.

Une mod�elisation num�erique des perturbations engendr�ees dans l'atmosph�ere et

l'ionosph�ere par le d�eplacement au sol tel qu'il est attendu en champ proche pour un s�eisme

super�ciel, a �et�e d�evelopp�ee plus r�ecemment par Davies et Archambeau [1998], pr�edisant

les variations attendues sur la densit�e �electronique de l'ionosph�ere. La comparaison des

mod�elisations avec les donn�ees de TEC du s�eisme de Northridge semble con�rmer le lien

entre les perturbations observ�ees et l'interpr�etation en termes d'ondes de gravit�e �emises

�a la source.

Il semble clair que pour des petits s�eismes, ce ph�enom�ene ne peut a priori être observ�e
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que pr�es de la source. Si on consid�ere par exemple que la limite de d�etectabilit�e va être

de 10 m/s vers 200 km (ce qui va g�en�erer des e�ets Doppler de l'ordre de 3x10-8 ), il faut

des vitesses aux sols de l'ordre de 0.2 mm/s. A priori, �a ces altitudes, les mouvements

observables doivent avoir des p�eriodes plus grandes que 20-50 sec, car les ondes de plus

courtes p�eriodes sont att�enu�ees par la viscosit�e de l'atmosph�ere. De tels d�eplacements

longue p�eriode (de l'ordre de la fraction de mm) ne sont d�etect�es qu'au voisinage de la

source. Les perturbations observ�ees loin de la source ne sont alors pas expliqu�ees par cette

th�eorie.

2.1.2 M�ecanisme du couplage

Le m�ecanisme de g�en�eration des perturbations ionosph�eriques post-sismiques semble

alors bien �etabli: il s'agit �a l'origine d'un couplage dynamique entre le sol et l'atmosph�ere

qui g�en�ere des ondes de gravit�e-acoustiques se propageant jusqu'�a l'ionosph�ere. On peut

distinguer deux types de perturbations:

{ D'une part une excitation des ondes acoustiques atmosph�eriques par les mouvements

du sol au voisinage de la source, cr�eant une sorte de panache ascendant, susceptible

de g�en�erer de fortes perturbations du plasma ionosph�erique: r�echau�ement, variation

de densit�e �electronique.

{ D'autre part, ces perturbations peuvent se produire �a grande distance de la source

sismique, et sont engendr�ees par la propagation des ondes de Rayleigh �a une vitesse

sup�erieure �a celle du son dans l'atmosph�ere (quelques km/s face �a 340 m/s). Une

onde acoustique ascendante est alors cr�e�ee (onde conique formant un sillage de l'onde

de Rayleigh), et entrâ�ne les couches inf�erieures de l'ionosph�ere.

Dans ces deux cas, le couplage est purement dynamique: le d�eplacement transmis dans

l'atmosph�ere est celui de la surface, soit de l'ordre de quelques millim�etres. Ceci est tr�es

faible au regard des �echelles de hauteur de temp�erature et de pression dans l'atmosph�ere, et

n'induit pas de perturbation notable dans les couches basses de l'atmosph�ere. Cependant
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l'onde de pression ascendante ainsi g�en�er�ee est soumise �a un m�ecanisme d'ampli�cation

extrêmement eÆcace: en e�et, la densit�e de l'air d�ecrô�t de fa�con exponentielle avec

l'altitude, et sch�ematiquement, la conservation de l'�energie �v2 impose alors une croissance

exponentielle de l'amplitude de l'onde. Dans la gamme de fr�equence des ondes de Rayleigh,

il n'y a pas de m�ecanisme d'att�enuation sensible en dessous de 100 km d'altitude. Si

l'on consid�ere une �echelle de hauteur pour la densit�e de H = 8 km, l'onde a alors d�ej�a

subi �a 100 km une ampli�cation de l'ordre de
p
ez=H � 3 � 105. Les caract�eristiques

de propagation des ondes dans l'atmosph�ere ont �et�e �etudi�ees de fa�con tr�es compl�ete par

Pitteway et Hines [1963], nous reviendrons sur la classi�cation des ondes atmosph�eriques

dans la partie 3.2.2.

La �gure 2.4 illustre les m�ecanismes d'excitation de l'atmosph�ere et les m�ethodes de

d�etection. Ces derniers seront d�ecrits dans le chapitre 4.

Fig. 2.4 { Sch�ema montrant les m�ecanismes d'excitation des ondes atmosph�eriques par

un s�eisme; �gure adapt�ee de Calais et Minster [1998].
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2.2 Autres manifestations du couplage

Le couplage Terre solide { atmosph�ere est aussi �a l'origine de signaux sismiques

g�en�er�es par des ph�enom�enes atmosph�eriques. Deux principaux types de couplage sont

observ�es: d'une part (section 2.2.1), des ondes de Rayleigh peuvent être g�en�er�ees par des

�ev�enements atmosph�eriques comme des explosions nucl�eaires, des �eruptions volcaniques,

ou plus g�en�eralement par des ondes de chocs [Calais et Minster, 1998]: les premiers signaux

de ce genre sont connus depuis le d�ebut du si�ecle, li�es aux impacts de m�et�eorites. D'autre

part (section 2.2.2), des travaux plus r�ecents font �etat d'une excitation permanente des

oscillations propres de la Terre solide, et l'origine g�en�eralement admise de ce ph�enom�ene

est l'e�et de la turbulence atmosph�erique.

2.2.1 Signaux sismiques d'origine atmosph�erique

Le 30 juin 1908, en Sib�erie Centrale s'est produit une �enorme explosion (de l'ordre

de 12,5 m�egatonnes), probablement due �a l'impact d'une com�ete ou d'un m�et�eore.

L'�energie fut transmise principalement sous forme d'une onde de choc atmosph�erique,

mais aussi d'ondes sismiques, provoquant une activit�e correspondant �a une magnitude

de 5,0 [Whipple, 1930]. Cet �ev�enement fut �etudi�e par Ben-Menahem [1975] �a partir des

enregistrements sismiques �a Irkoutsk: il estima ainsi l'altitude de l'explosion �a 7,5 km,

l'�energie totale relâch�ee �a 3�1016 J, dont 5�1011 sous forme sismique. Plus pr�es de nous,

d'autres impacts ont �et�e �etudi�es, par exemple par Cevolini [1994] pour une explosion

de m�et�eore le 19 janvier 1993 en Italie. D'autres sources puissantes pour g�en�erer des

signaux atmosph�eriques sont les explosions de volcans: El Chichon, 1982, et surtout celui

du Pinatubo, 1991.

A la suite de l'�eruption du mont Pinatubo le 15 juin 1991, les sismom�etres

longues-p�eriodes du r�eseau mondial ont enregistr�e des signaux insolites [Zurn et

Widmer, 1996, Kanamori et Mori, 1992]: de longue dur�ee (plus de 6 heures), et quasi-

bichromatiques (�gure 2.5). Deux interpr�etations ont �et�e envisag�ees, soit une r�esonance

entre les oscillations atmosph�eriques et l'�eruption elle-même induisant une r�egulation de
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Fig. 2.5 { Spectres en fr�equence additionn�es des composantes verticales des stations du

r�eseau IDA �a la suite de l'�eruption du Pinatubo en 1991. Les deux pics �a 3,68 et 4,40{

4,65 mHz correspondent aux fr�equences des premiers modes atmosph�eriques, et pour les

modes solides aux ordres angulaires l=28{29 et l=34- 37. Figure tir�ee de [Zurn et Widmer,

1996].
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la fr�equence [Widmer et Zurn, 1992], soit une excitation des ondes de Rayleigh par les

ondes atmosph�eriques de gravit�e �a proximit�e de la source. Une �etude plus quantitative

[Kanamori et al., 1994] montre que les ordres de grandeur pr�edits �a partir de ce deuxi�eme

m�ecanisme sont coh�erents avec les observations. La variation de pression atmosph�erique

au sol pr�es de la source est assimil�ee �a une force verticale qui va g�en�erer des ondes

de Rayleigh. Nous verrons dans l'article (Artru et al., 2001, inclus dans la partie II)

que les signaux sismiques observ�es sont en fait la trace dans la Terre solide des ondes

atmosph�eriques g�en�er�ees par l'�eruption, et ne correspondent donc pas �a des ondes de

Rayleigh �a proprement parler (page 129).

2.2.2 Excitation permanente des modes propres de la Terre

Vers 1998, il a �et�e mis en �evidence la persistance d'un faible signal li�e aux oscillations

propres de la Terre, même en l'absence de gros s�eisme [Suda et al., 1998, Kobayashi et

Nishida, 1998, Tanimoto et al., 1998]. Diverses interpr�etations ont d'abord �et�e propos�ees

concernant la source de ce signal : d'origine interne (s�eismes non d�etect�es), oc�eanique ou

atmosph�erique (voir par exemple [Roult et Crayford, 2000]). Il apparâ�t que l'hypoth�ese

d'une excitation des modes propres de la Terre par la turbulence de la basse atmosph�ere

est la plus �a même d'expliquer les signaux et leur variation saisonni�ere [Nishida et al.,

2000]. Une th�eorie d�evelopp�ee par Tanimoto [1999] prend en compte partiellement cette

excitation, en consid�erant une source localis�ee �a l'interface Terre - atmosph�ere. Les travaux

de [Lognonn�e et al., 1994] permettent cependant de g�en�eraliser la notion de source sismique

et d'utiliser ainsi les techniques de sommation de modes (Artru et al. [2001], inclus dans

cette th�ese, page 126).

2.3 Couplage oc�ean atmosph�ere

Lorsqu'un tremblement de Terre se produit dans une zone oc�eanique, il g�en�ere, outre

les ondes sismiques, des ondes oc�eaniques longues p�eriodes capable de se propager �a grande
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distance. Pour un s�eisme important, ces ondes sont susceptibles de provoquer des raz-de-

mar�ee en arrivant sur les côtes. Elles sont alors appel�ees ondes de tsunami. Ces ondes

peuvent de la même fa�con que les ondes de Rayleigh g�en�erer des ondes de gravit�e dans

l'atmosph�ere, par couplage dynamique �a la surface. Une �etude a �et�e men�ee �a l'universit�e

d'Hawaii [Najita et al., 1973, Najita et Yuen, 1979] pour d�etecter �a l'aide de sondeurs

ionosph�eriques les ondes atmosph�eriques ainsi engendr�ees au large des côtes, �a des �ns

d'alerte. Les ondes oc�eaniques ont cependant une vitesse de propagation beaucoup plus

lente et engendrent des ondes atmosph�eriques dans le domaine des ondes de gravit�e.

Nous verrons dans la section 6.4 que les modes \oc�eaniques" ont une grande part de

leur �energie dans l'atmosph�ere. La d�etection est cependant plus diÆcile que les ondes

acoustiques g�en�er�ees par les ondes de Rayleigh: du fait de leurs grandes longueurs d'ondes

et de leur lenteur, les signaux engendr�es sont diÆciles �a distinguer des ondes de gravit�e.
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Chapitre 3

Rappel sur les ondes dans les

di��erents domaines

A review of wave propagation in Earth and atmosphere

This chapter describes the characteristics of the di�erent areas of the whole Earth that we will

study in this thesis.

First (section 3.1), we present the usual description of seismic waves with elasticity and normal

modes theories. One could refer to Dahlen and Tromp [1998] or Lognonn�e and Cl�ev�ed�e [2001]

for more details.

The section 3.2 presents the main characteristics of the neutral atmosphere, with a description

of atmospheric gravity waves, using formalism developed by Lamb [1945] and Hines [1960]. The

e�ect of viscosity in the atmosphere is introduced in subsection 3.2.3.

We �nally describe (section 3.4) the ionospheric structure and global variations, as well as

interaction of a gravity wave with ionospheric plasma.



3.1. ONDES DANS LA TERRE SOLIDE 31

3.1 Ondes dans la Terre Solide

3.1.1 Les ondes sismiques

La description \m�ecanique" de la Terre utilis�ee couramment en sismologie permet de

distinguer les caract�eristiques suivantes :

{ La Terre est un milieu continu, �ni, et en premi�ere approximation �a sym�etrie

sph�erique. Nous n�egligerons ici la rotation de la Terre, son ellipticit�e ou les variations

lat�erales. Notons que leur prise en compte pourrait se faire sans diÆcult�e majeure

en utilisant la th�eorie des perturbations, par exemple [Lognonn�e, 1991].

{ La Terre est en �equilibre hydrostatique auto-gravitant, c'est-�a-dire que son champ

de contraintes �equilibre son champ de gravit�e. Le champ de contraintes �a l'�equilibre

T0 est solution de l'�equation

r �T0 + �g = 0; (3.1)

o�u g est le champ de pesanteur et � la densit�e.

{ Aux �echelles de temps de la sismologie, la Terre est un milieu �elastique, et sous

l'approximation d'un milieu transversalement isotrope, son tenseur �elastique d�epend

des cinq param�etres �elastiques A; C; L; N; F d�e�nis par Love [1927].

Lors d'un �ev�enement sismique, une brusque variation des contraintes, localis�ee au

niveau de la source, perturbe la Terre, initialement �a l'�equilibre hydrostatique. On associe

�a la source le tenseur des moments sismiques, qui est reli�e indirectement aux variations

de contraintes pr�es du s�eisme. Des ondes sismiques sont alors produites et se propagent

dans tout le globe pour un s�eisme important.

En l'absence de source externe, le champ de d�eplacement u (r; t) de l'�etat perturb�e

est d�ecrit par la loi fondamentale de la dynamique :

�
@2u

@t2
= r � (Tel � u � rT0)�r � (�u) g0 � �r�1: (3.2)
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o�u Tel le tenseur des contraintes �elastiques, �1 est le potentiel de redistribution de masse

et g0 est la gravit�e (nous n�egligeons ici la rotation de la Terre). �1 est d�etermin�e par

l'�equation :

r2�1 = �4�Gr � (�0u) ; (3.3)

o�u G est la constante de gravitation universelle [Lognonn�e et Cl�ev�ed�e, 2001]. On associe

g�en�eralement �a cette �equation une condition de surface libre au niveau du sol, et des

conditions de continuit�e aux interfaces entre les di��erentes couches. Les ondes sismiques

cr�e�ees par un s�eisme v�eri�ent cette �equation, et l'on peut distinguer deux types d'ondes :

Les premi�eres sont les ondes de volume, de compression (ondes P) ou de cisaillement

(ondes S), qui se propagent �a l'int�erieur de la Terre et ne sont sensibles aux conditions

aux limites et aux discontinuit�es que par des r�e
exions et r�efractions. Les ondes de surface,

elles, n'existent que par la pr�esence de la surface ou de discontinuit�es majeures : elles sont

guid�ees le long d'une surface, en g�en�eral la surface libre. On distingue les ondes de Love,

de cisaillement horizontal pur, et les ondes de Rayleigh, qui combinent compression et

cisaillement vertical. Les vitesses de propagation des ondes sismiques sont typiquement

comprises entre 3 et 10 km/s, pour des fr�equences allant de la fraction de millihertz

�a quelques hertz. Les longueurs d'ondes typiques vont de un �a plusieurs milliers de

kilom�etres.

3.1.2 Les modes propres de la Terre

Lors de gros s�eismes, les signaux se propagent durant plusieurs heures, et sont donc

sensibles �a la �nitude de la Terre : les ondes de surfaces font plusieurs tours du globe, les

ondes de volumes sont r�e
�echies de multiples fois. Il est alors possible de d�ecrire le champ

de d�eplacement global comme une superposition des vibrations propres de la Terre : il

s'agit d'un ensemble discret de fr�equences propres et de modes propres associ�es (solutions

de 3.2 oscillantes et non propagatives) qui constituent du point de vue math�ematique une

base compl�ete de l'espace des fonctions v�eri�ant les conditions aux limites du probl�eme.
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�Etant donn�e un mod�ele de Terre (densit�e et coeÆcients �elastiques en tout point), il est

possible de calculer la base des modes propres associ�es. Cette base est in�nie d�enombrable,

donc il sera n�ecessaire de la tronquer en pratique. La th�eorie classique des modes propres

est d�etaill�ee dans la plupart ouvrages r�ecents sur la sismologie, par exemple Dahlen et

Tromp [1998] ou Lognonn�e et Cl�ev�ed�e [2001].

Dans le cadre de cette �etude, nous consid�erons le mod�ele PREM [Dziewonski et

Anderson, 1981] : il s'agit d'un mod�ele �a sym�etrie sph�erique, transversalement isotrope.

La structure transversale des modes est d�ecompos�ee en harmoniques sph�eriques, suivant

un formalisme d�evelopp�e par Takeushi et Sa��to [1972] puis Woodhouse [1988]. Les

modes sph�ero��daux sont d�ecoupl�es des modes toro��daux, contribuant respectivement �a

la formation des ondes de Rayleigh et de Love.

Les modes toro��daux ont une composante verticale nulle et donc ne produisent pas a

priori de couplage de type dynamique entre le sol et l'atmosph�ere. Nous nous limiterons

donc au cas de modes sph�ero��daux dans les mod�elisations pr�esent�ees en partie 6. Il est

cependant �a noter que les travaux de Hirshberg et al. [1967] font �etat de l'observation des

fr�equences propres de modes toro��daux dans des mesures du champ magn�etique externe

�a la suite de s�eismes.

3.2 L'atmosph�ere neutre

3.2.1 Description et structure

L'atmosph�ere neutre est divis�ee en quatre couches principales selon le gradient de

temp�erature.

{ La troposph�ere s'�etend du niveau du sol �a environ 10 �a 20 km. La temp�erature y

d�ecrô�t avec l'altitude, car la principale source d'�energie est le rayonnement du sol.

{ La stratosph�ere s'�etend au-dessus de la troposph�ere jusque vers 50 km d'altitude.

Le gradient de temp�erature est ici positif (li�e au chau�age par l'UV lointain solaire).
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La stratosph�ere tire son nom de la strati�cation qui apparâ�t dans les constituants

mineurs (notamment l'ozone).

{ La m�esosph�ere est de nouveau une r�egion �a gradient de temp�erature n�egatif,

s'�etendant jusqu'�a environ 85 km d'altitude

{ La thermosph�ere est la r�egion situ�ee au-dessus de la m�esosph�ere, chau��ee par le

rayonnement UV solaire, qui pr�esente donc un gradient de temp�erature positif,

jusqu'�a un maximum variant de 500 �a 2000 K en fonction de l'heure locale et de

l'activit�e solaire

La �gure 3.2 pr�esente le pro�l de temp�erature de l'atmosph�ere, et la structure qui en

d�ecoule.

3.2.2 Ondes de l'atmosph�ere

D�ecrivons maintenant les caract�eristiques des ondes dans l'atmosph�ere, qui ont �et�e

extensivement d�ecrites par Lamb [1945]. Nous en rappelons ici les principales propri�et�es,

suivant les travaux de Hines [1960].

Gaz parfait isotherme

Consid�erons tout d'abord les �equations r�egissant la dynamique d'un gaz parfait

isotherme en pr�esence de gravit�e, initialement au repos. Notons v le champ de vitesse

du 
uide perturb�e, � la densit�e, p la pression, l'indice 0 indiquant l'�etat d'�equilibre. g est

l'acc�el�eration de la pesanteur et

c =

s

p0
�0

=

s

RT0
M

(3.4)

est la vitesse du son, proportionnelle �a
p
T . Pour une perturbation adiabatique, l'�equation

fondamentale de la dynamique, l'�equation d'�etat et l'�equation de continuit�e forment le

syst�eme:

�0
@v

@t
= �g �rp (3.5)
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@p

@t
+ v � rp0 = c2

 
@�

@t
+ v � r�0

!
(3.6)

@�

@t
+ v � r�0 = ��0r � v (3.7)

�Echelle de hauteur

La condition d'�equilibre d�eriv�ee de 3.5 permet, en utilisant l'expression de c, de

montrer que p0 et �0 v�eri�ent la propri�et�e:

p0; �0 / exp
�
� z

H

�
; (3.8)

H �etant l'�echelle de hauteur d�e�nie par

H =
c2


g
(3.9)

Relation de dispersion

La recherche de solutions sous la forme:

v; p; � / exp i (!t�Kxx�Kzz) ; (3.10)

o�u z est la direction verticale (oppos�ee �a g) et x la direction horizontale de propagation,

m�ene �a la relation de dispersion:

!4 � !2c2
�
K2

x +K2
z

�
+ (
 � 1) g2K2

x + i
g!2Kz = 0 (3.11)

Si l'on cherche des solutions purement propagatives horizontalement, c'est-�a-dire avec

Kx = kx r�eel, alors Kz est soit purement imaginaire, ce qui correspond �a des solutions

non propagatives verticalement (modes de Lamb), soit de la forme:

Kz = kz + i

g

2c2
= kz + i

1

2H
; (3.12)

ou kz est r�eel. On reconnâ�t ici dans la partie imaginaire le facteur d'ampli�cation li�e �a la

d�ecroissance de la densit�e �evoqu�ee dans la partie 2.1. La relation de dispersion 3.11 prend

alors la forme:

!2 c2; k2z = !4 � !2c2
 
k2x �


2g2

4c2

!
+ (
 � 1) g2k2x: (3.13)
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Pour un nombre d'onde horizontal kx �x�e, il existe deux domaines de fr�equences pour

lesquelles on dispose d'une solution kz r�eelle. Les deux fr�equences de coupures associ�ees

sont !2
g < !2

a, racines du polynôme

!4 � !2c2
 
k2x �


2g2

4c2

!
+ (
 � 1) g2k2x:

Ondes de gravit�e Le domaine des basses fr�equences est celui des ondes de gravit�e : la

force de rappel permettant une solution oscillatoire provient de la gravit�e. La fr�equence

de coupure correspondante est inf�erieure �a la fr�equence de Brunt-Va��s�al�a N :

N2 = (
 � 1)
g2

c2
(3.14)

On a :

!g �! 0 quand kx �! 0

!g �! N quand kx �!1: (3.15)

Ondes acoustiques Le domaine des solutions \hautes fr�equences" est celui des ondes

acoustiques : dans la limite des hautes fr�equences, ces ondes se rapprochent des ondes

acoustiques classiques. La fr�equence de coupure acoustique est sup�erieure �a sa valeur

quand kx tend vers 0 :

!a �! 
g

2c
quand kx �! 0

!a � c kx quand kx �!1: (3.16)

La fr�equence de Brunt-Va��s�al�a prend dans l'atmosph�ere des valeurs allant de 2,9 mHz

�a 3,3 mHz. La fr�equence de coupure acoustique varie elle entre de 3,3 mHz et 3,7 mHz, pour

le mod�ele U. S. Standard Atmosphere [1976]. La �gure 3.1 montre les di��erents domaines

de solutions. Remarquons d�es �a pr�esent que les ondes sismiques se situent dans les mêmes

gammes de fr�equence et de longueur d'onde horizontale que les ondes acoustiques.
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Fig. 3.1 { Sch�ema repr�esentant les domaines d'existences des ondes acoustiques et de

gravite dans l'atmosph�ere en fonction du nombre d'onde horizontal. N0 repr�esente la

fr�equence de Brunt-Va��s�al�a (donn�ee par 3.14) et N1 la fr�equence de coupure acoustique

(�equation 3.16). La fr�equence f0 indiqu�ee ici correspond �a la rotation de la Terre, qui

n'est pas prise en compte dans les �equations de la partie 3.2.2.

3.2.3 Viscosit�e

In
uence de la viscosit�e

Jusqu'ici, nous avons n�eglig�e l'e�et de la viscosit�e dans l'atmosph�ere. Les travaux de

Pitteway et Hines [1963] et Francis [1973] ont montr�e que celui-ci �etait sensible �a partir

de 100 km d'altitude pour des signaux �a 20 mHz. (Farges et al., 2001, inclus dans cette

th�ese page 119)

Tenseur des contraintes visqueuses

Dans un 
uide newtonien, le tenseur des contraintes visqueuses T0 s'exprime �a partir

du champ de vitesse v(x; t) et des coeÆcients de viscosit�e de Lam�e � et � comme:

T0
ij = �

 
@vi
@xj

+
@vj
@xi

!
+ �Æij (r � v) ; (3.17)
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L'approximation de Stokes consiste �a n�egliger la viscosit�e li�ee au mouvement de dilatation

pure. Elle conduit �a la relation

�+
2

3
� = 0: (3.18)

Cette relation est exacte pour un gaz monoatomique, et valable �a un tr�es bon degr�e

d'approximation pour des gaz diatomiques, nous pouvons donc nous placer dans ce cadre-

l�a. Il est alors possible d'ajouter le terme de contraintes visqueuses dans l'�equation 3.5,

qui devient alors:

�0
@v

@t
= �g �rp+r �T0 (3.19)

3.2.4 Autres facteurs d'att�enuation

Dissipation thermique

Rigoureusement, il est n�ecessaire d'inclure l'att�enuation li�ee �a la dissipation

thermique. La perte d'�energie li�ee �a la conduction thermique est en e�et g�en�eralement

comparable �a l'e�et de la viscosit�e. Cela n�ecessite cependant une modi�cation de l'�equation

d'�etat 3.6, ainsi que l'ajout de l'�equation du 
ux de chaleur:

p = � r T (3.20)


�0cv

 
@T

@t
+ v � rT

!
=

@p

@t
+ v � rp0 +r � (�r)T; (3.21)

o�u r est la constante des gaz parfaits, cv la chaleur sp�eci�que et � le coeÆcient de

conductivit�e thermique. Notons que dans le cas d'une onde plane, [Landau et Liefchitz,

1971] donne le coeÆcient d'absorption en fonction de �, des chaleurs sp�eci�ques cv et cp

(respectivement �a volume et pression constants), des coeÆcients de viscosit�e � et � et de

la pulsatin !:

� =
j _Emecj
2c �E

=
!2

2c3

"�
4

3
�+ �

�
+ �

 
1

cv
� 1

cp

!#
: (3.22)

Nous reviendrons sur l'e�et de l'att�enuation sur la propagation des ondes atmosph�eriques

dans le chapitre 8.
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Validit�e des approximations

En�n, l'�equation de dispersion des ondes d'inertie-gravit�e 3.13 a �et�e �etablie par une

m�ethode de perturbations. Il faut donc v�eri�er a posteriori que les amplitudes obtenues

ne sont pas en contradiction avec cette hypoth�ese.

3.3 Ondes oc�eaniques

Cas g�en�eral

La grande di��erence entre l'oc�ean et l'atmosph�ere est la pr�esence de la surface libre,

qui va induire une condition aux limites suppl�ementaire. L'�equation de dispersion prend

alors une forme analogue �a 3.11, et d�e�nit de même deux domaines distincts, pour les

ondes de gravit�e et les ondes acoustiques. Cependant :

{ L'ensemble des solutions pour un nombre d'onde horizontal Kx donn�e est

d�enombrable, du fait de l'extension verticale �nie.

{ Les ondes de Lamb ne peuvent pas exister du fait de la surface libre. Elle trouvent un

�equivalent dans les ondes dites de surface: ce sont des solutions de type exponentielles

pi�eg�ees �a la surface libre.

La fr�equence de Brunt-Va��s�al�a dans l'oc�ean est de l'ordre de 1 mHz, la vitesse du son

y est de 103 m:s�1 environ. Les deux domaines d'existence des ondes acoustiques et de

gravit�e sont donc respectivement plus hautes fr�equences et plus basses fr�equences que dans

l'atmosph�ere. Dans le cadre de cette th�ese, nous resterons dans des gammes de fr�equences

o�u seules les ondes de surface existent.

Tsunamis

Les ondes de tsunami sont des ondes de surfaces oc�eaniques, g�en�eralement cr�e�ees lors

de s�eismes ou de glissement de terrains sous-marins. De faible amplitude en pleine mer,
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Fig. 3.2 { Structure de l'atmosph�ere et de l'ionosph�ere : pro�ls de temp�erature et de densit�e

�electronique, et di��erents ph�enom�enes atmosph�eriques ou ionosph�eriques

les tsunamis peuvent se propager sur de grandes distances et provoquer des raz-de-mar�ee

par des ph�enom�enes d'ampli�cation en arrivant sur les côtes.

3.4 L'ionosph�ere

3.4.1 Description et structure

L'ionosph�ere est le milieu interm�ediaire entre l'atmosph�ere neutre de la Terre et la

magn�etosph�ere (r�egion non strati��ee dont la structure et la dynamique sont contrôl�ees

par l'interaction du vent solaire avec le champ magn�etique terrestre). L'ionosph�ere

s'�etend sur les altitudes comprises entre 60 km et 1000 �a 1500 km. Il s'agit d'un milieu

partiellement ionis�e par l'action du rayonnement solaire (ultraviolet et X solaires) et par

l'impact de particules �energ�etiques sur l'atmosph�ere. L'ionosph�ere est strati��ee selon les
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caract�eristiques du rayonnement ionisant. Elle est g�en�eralement divis�ee en 3 r�egions D,E,

et F, illustr�ees sur la �gure 3.2.

{ couche D : 60 �a 80 km. L'ionisation y est faible, due aux rayons cosmiques et aux

rayonnement X et Ly-� solaire. Elle est tr�es sensible �a l'activit�e solaire et quasiment

nulle la nuit. La couche D est donc une r�egion peu dense d'ions polyatomiques. La

densit�e d'�electron y est de l'ordre de 103cm�3 de jour.

{ couche E : 80 �a 150 km. Cette couche est ionis�ee par le rayonnement X mou et

UV extrême; elle est form�ee principalement d'ions positifs NO+ et O+
2 . La densit�e

�electronique varie de (103 �a 105 cm�3).

{ couche F : au-dessus de 150 km. Elle correspond �a la couche la plus fortement

ionis�ee (densit�e d'�electrons libre de 105 �a 106 cm�3). On y distingue la r�egion

F1 correspondant �a la zone de transition entre les ions mol�eculaires et les ions

atomiques, la r�egion F2 correspond au pic de O+.

Le maximumde densit�e �electronique est atteint dans la r�egion F (entre 200 et 400 km

d'altitude selon la position g�eographique).

3.4.2 Variations du milieu ionosph�erique

Les variations de l'ionosph�ere sont tr�es fortement li�ees au rayonnement solaire.

Variations temporelles L'ionosph�ere suit ainsi un cycle diurne correspondant �a la

rotation de la terre. Le maximum d'ionisation se situe dans les heures qui suivent le midi

local, et le minimumd'ionisation correspond aux p�eriodes nocturnes. �A plus long terme, la

variation est li�ee aux saisons et �a l'activit�e solaire, notamment au cycle solaire de 11 ans.

Variations g�eographiques L'ionisation varie �egalement en fonction de la position

g�eographique. La densit�e �electronique passe ainsi par un minimum local �a l'�equateur

magn�etique et atteint des maxima entre les latitudes 10Æ ou 20Æ nord et sud de l'�equateur.
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Ce ph�enom�ene est appel�e l'anomalie �equatoriale et est produit par un d�eplacement du

plasma sous l'in
uence des champs �electriques, principalement pendant les heures de jour.

Aux hautes latitudes, la production d'�electrons par rayonnement solaire est plus faible et

la densit�e �electronique est moins importante.

Perturbations magn�etiques Parmi les ph�enom�enes qui perturbent l'ionosph�ere, les

e�ets des orages magn�etiques sont les plus importants. Ils sont provoqu�es par des


uctuations anormales du champ magn�etique terrestre. Ces 
uctuations sont dues aux

courants �electriques cr�e�es par les modi�cations des caract�eristiques du vent solaire. La

dur�ee de ces perturbations est variable, elle va de quelques heures �a plusieurs jours.

3.4.3 Perturbations itin�erantes dans l'ionosph�ere

Lorsqu'une onde de gravit�e se propage jusqu'�a l'ionosph�ere, le mouvement global

des particules neutres entrâ�ne les �electrons libres et les ions du plasma par le

biais des collisions entre particules. Le couplage entre l'onde de gravit�e et le

plasma se fait essentiellement par trois modes : l'entrâ�nement, les e�ets thermiques

et les e�ets visqueux. Il se produit alors des perturbations ionosph�eriques se

propageant horizontalement, appel�ees commun�ement TID (pour Travelling Ionospheric

Disturbances). Ces perturbations se caract�erisent par des variations de la densit�e

�electronique qui peuvent être de plusieurs dizaines de pour-cent, et ont �et�e ont �et�e

observ�ees et �etudi�ees depuis les ann�ees 40 (voir par exemple [Friedman, 1966]).

Divers travaux ont �et�e publi�es sur les e�ets des ondes de gravit�e sur le plasma. Hooke

[1968] utilise une m�ethode par perturbation pour calculer les perturbations induites sur

les taux de production par photoionisation, de perte par recomposition chimique et le

champ de vitesse dans la r�egion F (Figure 3.3). Le premier e�et des ondes de gravit�e est

de modi�er la densit�e locale du plasma, et de l�a l'eÆcacit�e de la photoionisation locale. De

plus le 
ux solaire local peut aussi être modi��e en ayant travers�e pr�ec�edemment des r�egions

perturb�ees par l'onde, ce qui in
uence aussi le taux d'ionisation. L'article de Davis [1973]
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Fig. 3.3 { D'apr�es Hooke [1968] : Densit�e �electronique perturb�ee par une onde de gravit�e.

�evoque la possibilit�e de mesurer de telles perturbations �a l'aide de donn�ees de contenu

�electronique total.

Les premi�eres �etudes ont �et�e r�ealis�ees en utilisant les caract�eristiques de l'onde de

gravit�e en param�etres d'entr�ee d'une mod�elisation de l'ionosph�ere. Klostermeyer [1972],

puis Shibata [1983] introduisent une mod�elisation couplant les �equations de continuit�e

pour les ions et les �equations de l'hydrodynamique pour les particules neutres.
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Chapitre 4

Outils d'observation au sol des

perturbations de l'ionosph�ere

Observation tools in the ionosphere

This chapter presents the di�erent instruments for ionospheric observation that we will use.

They use basically the propagation properties of electromagnetic waves, as recalled in section

4.1. Ionospheric soundings (section 4.2) use re
ection properties to determine either the vertical

pro�le of electronic density, or the vertical oscillations of a given ionospheric layer in the case of

Doppler sounding. Refraction properties can also be used (section 4.3), in the case of ground-

satellite transmissions, to estimate the TEC, or Total Electron Content. TEC is the electronic

density integrated along the satellite - receiver path. In particular, the use of two frequencies in

GPS signals allows us to determine the TEC independently from other time delay sources.

4.1 Propagation des ondes �electromagn�etiques dans

l'ionosph�ere

Les outils d'observation de l'ionosph�ere depuis le sol que nous utiliserons ici utilisent

les propri�et�es de propagation des signaux �electromagn�etiques dans l'ionosph�ere, qui

d�ependent fortement de l'�etat d'ionisation de celle-ci.

Notons Ne la densit�e �electronique, e la charge de l'�electron, me sa masse : l'�equation
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de dispersion r�egissant le mode �electromagn�etique d'un plasma faiblement magn�etis�e est :

k2 � !2

c2

 
1� !2

p

!2

!
= 0: (4.1)

!p est la fr�equence plasma, d�e�nie par :

!p =

 
Nee

2

me�0

! 1
2

; (4.2)

La fr�equence plasma est la fr�equence de coupure pour les ondes �electromagn�etiques : il

n'y a de solution propagative �a l'�equation 4.1 que pour ! � !p. Dans ce cas, la vitesse de

phase v� est donn�ee par :

v� =
c

n�
=

cq
1 � !2p

!2

: (4.3)

La fr�equence plasma de l'ionosph�ere (�equation 4.2) d�epend principalement de la densit�e

�electronique et donc varie avec l'altitude. Pour les densit�es �electroniques typiques des

couches D,E et F, la fr�equence plasma prend des valeurs entre 1 et 15 MHz. Sa valeur

maximale, correspondant au maximum d'ionisation dans la couche F2, est not�ee f0F2.

Les dispositifs de sondage de l'ionosph�ere peuvent alors soit utiliser les r�e
exions

d'ondes �electromagn�etiques (sondeurs ionosph�eriques, radars), soit mesurer la r�efraction

des ondes transmises �a travers l'ionosph�ere depuis un satellite (mesures ionosph�eriques

par GPS).

4.2 Observation de l'ionosph�ere �a l'aide des donn�ees

de r�e
exion: sondeurs ionosph�eriques

4.2.1 Principe du sondeur

Une onde �electromagn�etique �emise verticalement depuis le sol �a une fr�equence donn�ee

sera r�e
�echie par la premi�ere couche ionosph�erique rencontr�ee ayant cette fr�equence

plasma. Les sondeurs ionosph�eriques utilisent cette propri�et�e en mesurant les r�e
exions de

signaux �electromagn�etiques hautes fr�equences �emis depuis le sol (�gure 4.1). Deux types de



46 CHAPITRE 4. OUTILS D'OBSERVATION AU SOL

sondage existent : les ionosondes, qui d�eterminent la structure verticale de l'ionosph�ere, et

les sondeurs Doppler, qui mesurent les mouvements verticaux des couches ionosph�eriques.

Fig. 4.1 { Principe de l'ionosonde.

Figure tir�ee de Farges et al. [2001]

Fig. 4.2 { Principe du sondeur Doppler :

le r�ecepteur analyse la variation Æf de la

fr�equence re�cue par rapport �a la fr�equence

f0 �emise. Cette variation d�epend de la

vitesse Viono de mont�ee et de descente de

la couche r�e
�echissante.

4.2.2 L'ionosonde

L'ionosonde est un sondeur qui mesure le pro�l de densit�e �electronique depuis le bas

de l'ionosph�ere jusqu'au maximum de densit�e �electronique. Son fonctionnement consiste

�a �emettre verticalement une salve d'impulsions dont la fr�equence varie entre 1 et 15 MHz.

Pour chaque fr�equence, on mesure la dur�ee �t d'aller et retour de l'impulsion. On en

d�eduit l'altitude apparente de r�e
exion par

h = c
�t

2
:
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Un traitement plus �n permet de prendre en compte les variations de la vitesse de

propagation d'une onde HF dans un milieu ionis�e, et d'obtenir �nalement le pro�l de

densit�e �electronique.

4.2.3 Le sondeur Doppler

Le sondeur Doppler (�gure 4.2) fonctionne en �emettant un signal harmonique de

fr�equence �x�ee f0, toujours dans la bande 1{15 MHz. Un r�ecepteur, qui peut être �eloign�e

de l'�emetteur, mesure la fr�equence de l'onde r�e
�echie. Le d�ecalage Æf que peut pr�esenter

l'onde r�e
�echie par rapport �a l'onde incidente provient de l'e�et Doppler induit par la

vitesse verticale v de la couche ionosph�erique r�e
�echissante. Si on note � l'angle de l'onde

incidente par rapport �a la verticale, on peut lier la vitesse au d�ecalage Doppler par la

relation :

Æf = �2f0v cos(�)
c

: (4.4)

L'enregistrement du sondeur peut donc être assimil�e �a un sismogramme en vitesse.

Sources d'erreur

Les donn�ees issues de sondage Doppler peuvent pr�esenter plusieurs sources d'erreur :

{ D'une part, l'altitude de r�e
exion d�epend de l'�etat de l'ionosph�ere au moment

de la mesure. Cette altitude varie avec l'heure locale, la latitude g�eomagn�etique

et l'activit�e solaire. La d�etermination de cette altitude doit être faite �a l'aide

d'ionosondes ext�erieures au dispositif, et, dans ce cas, la pr�ecision sur l'altitude

est alors de 1 �a 3 km.

{ Ensuite, si la couche ionosph�erique vis�ee pr�esente de fortes variations d'altitude, des

r�e
exions parasites peuvent perturber le signal re�cu.

{ En�n, la puissance du signal �emis n'est parfois pas suÆsante pour que l'onde r�e
�echie

sorte du bruit. En particulier, les altitudes de r�e
exions sont plus �elev�ees de nuit

que de jour, induisant une d�egradation du rapport signal sur bruit.



48 CHAPITRE 4. OUTILS D'OBSERVATION AU SOL

4.2.4 Le r�eseau de Francourville

Les donn�ees ionosph�eriques dont nous disposons proviennent du r�eseau de sondage

ionosph�erique hautes fr�equences du Laboratoire de D�etection et de G�eophysique

(Commissariat �a l'�Energie Atomique). Ce r�eseau se situe dans la r�egion de Francourville,

�a proximit�e de Chartres. Il a fonctionn�e de 1984 �a 1993 avec un enregistrement sur papier.

Les premi�eres observations d'ondes sismiques ont �et�e faites durant cette p�eriode [Blanc,

1985].

Un nouveau r�eseau de sondage Doppler, num�erique cette fois, a �et�e mis en place lors de

l'�et�e 1999. Il fonctionne sur deux fr�equences, 4.624 MHz et 3,8 MHz, correspondant �a des

altitudes de sondages pouvant varier de 120 �a 300 km d'altitude environ. L'�emetteur est

situ�e �a Francourville, et trois r�ecepteurs sont r�epartis dans un rayon de 80 km : Bruy�eres-

le-Châtel, Bois-Arnaud et Le Bardon (�gure 8.1, page 98). La pr�ecision de ce sondeur

permet de mesurer des d�ecalages en fr�equence de l'ordre de 10�2 Hz, ce qui correspond �a

des 
uctuations de vitesse verticale de l'ordre de 2 10�2 m:s�1. Les s�eismes de magnitude

sup�erieure �a 6,5 sont presque syst�ematiquement d�etect�es et permettent de r�ealiser une

�etude syst�ematique. Le tableau 4.1 montre les s�eismes observ�es par ce sondeur.

4.3 Observation de l'ionosph�ere �a l'aide de donn�ees

de r�efraction: transmission sol{satellite

4.3.1 R�efraction et contenu �electronique total

Dans les transmissions des satellites vers le sol ou inversement, les signaux

�electromagn�etiques subissent les d�elais de propagation dus �a la r�efraction ionosph�erique.

Ce d�elai de propagation est donn�e par :

Æt =
1

c

Z r

e
(n (s)� 1) ds; (4.5)
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Tab. 4.1 { Liste des 16 s�eismes dont des e�ets sensibles ont �et�e mesur�es dans l'ionosph�ere

entre le 1er août 1999 et le 28 f�evrier 2001. Les magnitudes et les longitudes sont donn�ees

par l'USGS. L'amplitude crête �a crête au sol est donn�ee pour la composante verticale

du sismogramme de Lormes (Ni�evre). L'amplitude crête �a crête des mesures Doppler est

d�etermin�ee par rapport �a la liaison FRC-BLC pour la fr�equence 4.6 MHz, ou �a 3.8 MHz

lorsque cette liaison manque. En�n, on indique entre parenth�eses le nombre de liaison

fonctionnant �a 4.6 MHz ; la liaison �a 3.8 MHz fonctionne en permanence sur la p�eriode

d'�etude.

Sismo Doppler

S�eisme Amplitude Altitude

Date Heure Lieu Magnitude crête �a crête de r�e
exion

(TU) (mm) (Hz) 3.8 MHz 4.6 MHz

17/08/99 00:01:39 Turquie 7.8 MS 5.5 0.5 235 240 (3)

20/08/99 10:02:21 Costa Rica 6.9 MS 0.3 0.4 150 170 (3)

20/09/99 17:47:18 Taiwan 7.7 MS 1.6 0.3 168 186 (2)

30/09/99 16:31:15 Oaxaca, Mexique 7.5 MS 1.0 0.15 ? 170 (3)

16/10/99 09:46:44 Californie, USA 7.4 MS 1.1 0.7 154 183 (2)

12/11/99 16:57:19 Turquie 7.5 MS 2.8 0.4 216 221 (2)

28/01/00 14:21:07 Iles Kouriles 6.8 Mw 0.4 0.15 ? ? (1)

28/03/00 11:00:22 Bonin 7.6 MS 1.8 0.8 137 162 (2)

04/05/00 04:21:16 Sulawesi 7.6 Mw 0.3 0.3 226 280 (2)

04/06/00 16:28:25 Sud Sumatra 8.3 ME 1.0 0.4 142 168 (2)

18/06/00 14:44:13 Oc�ean indien 8.0 ME 3.4 1.1 143 169 (2)

16/11/00 07:42:16 Nouvelle Irlande 7.8 MS 0.9 0.5 189

01/01/01 06:57:03 Philippines 7.5 Mw 0.3 0.08 ?

10/01/01 16:02:42 Iles Kodiak 7.1 Mw 0.3 0.2 ? (0)

13/01/01 17:33:31 Salvador 7.8 MS 2.6 0.5 216

24/02/21 07:23:48 Mer de Moluca 7.1 Mw 0.2 0.2 inconnue
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o�u l'int�egrale porte sur le trajet suivi par le rai. Lorsque ! � !p, l'indice de r�efraction

peut s'�ecrire au premier ordre :

n� = 1 � !2
p

2!2

= 1 �
 

e2

4�2me�0

!
Ne

f2
: (4.6)

Lorsque l'on connâ�t la distance parcourue par le signal, ou que l'on dispose des mesures de

temps de propagation sur deux fr�equences di��erentes, on a acc�es au contenu �electronique

total (ou TEC pour Total Electron Content), qui est la densit�e �electronique int�egr�ee le

long du trajet suivi par l'onde :

TEC =
Z r

e
Neds: (4.7)

Le contenu �electronique total est ainsi une observable tr�es utilis�ee puisqu'elle caract�erise

compl�etement le d�elai de propagation ionosph�erique, qui est subi par toutes les

transmissions entre le sol et les satellites. Dans le même temps, ce param�etre donne une

forte contrainte sur l'�etat d'ionisation de l'ionosph�ere.

4.3.2 Sensibilit�e du GPS �a la structure de l'ionosph�ere et de

l'atmosph�ere

Les techniques GPS (positionnement par satellite) utilisent des signaux

�electromagn�etiques se propageant �a travers l'atmosph�ere neutre et l'ionosph�ere. Les

caract�eristiques de propagation d'une onde �electromagn�etique sont modi��ees lors de cette

travers�ee, principalement dans la troposph�ere et l'ionosph�ere, et l'information associ�ee �a

l'onde subit alors des alt�erations plus ou moins importantes.

Pour la troposph�ere (couche basse de l'atmosph�ere, entre 0 et 10 km d'altitude), le

d�elai de propagation est li�e aux variations lat�erales de l'indice de r�efraction, qui d�epend de

la temp�erature, de la pression et de l'humidit�e. Ce d�elai est ind�ependant de la fr�equence.

Dans le cas de l'ionosph�ere, comme nous l'avons vu dans le paragraphe 4.3.1, ce sont

les variations de la densit�e d'�electrons libres qui vont modi�er l'indice de r�efraction et

induire ainsi un d�elai de propagation d�ependant de la fr�equence du signal.



4.3. R�EFRACTION DANS L'IONOSPH�ERE 51

L'utilisation de deux fr�equences dans le syst�eme GPS permet de s�eparer la

composante ionosph�erique dans la mesure du temps de propagation, et ainsi de corriger

le positionnement. A l'inverse, la composante dispersive des d�elais de propagation peut

être utilis�ee pour obtenir une mesure du TEC.

En ce qui concerne les signaux post-sismiques, la mesure int�egr�ee de la densit�e

�electronique rend assez diÆcile l'observation de ph�enom�enes oscillatoires �a courte longueur

d'onde verticale [Davis, 1973]. Les perturbations d�ej�a observ�ees par [Calais et Minster,

1995] sont ainsi assez diÆciles �a expliquer de mani�ere quantitative. De plus les observations

par satellites sou�rent de l'ind�etermination entre variation spatiale et variation temporelle,

puisque le pro�l de mesure se d�eplace avec le satellite. Lorsque l'on dispose de suÆsamment

de donn�ees dans une r�egion donn�ee, on peut r�ealiser des cartes en 2 ou 3 dimensions, et

distinguer ainsi le spatial du temporel. Dans cette optique, nous avons d�evelopp�e un

traitement des donn�ees GPS a�n d'extraire le TEC avec une �ne r�esolution spatiale et

temporelle, en utilisant des r�eseaux denses.
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Chapitre 5

Outils d'observation in situ des

perturbations de l'ionosph�ere:

mission DEMETER

DEMETER mission

(section 5.2): Since a few decades, several observations and laboratory experiments have

con�rmed a link between the terrestrial electromagnetic variations and the volcanic and seismic

crisis. The observations currently published concern magnetic �eld or electric �eld ground

measurements, or in the ionosphere, or in the magnetosphere, on di�erent frequencies bands.

Concerning the pre-seismic phenomena, several publications reported an increase of the measured

signals in a short time (a few minutes till a few hours) just before an earthquake. Unfortunately,

those observations are insuÆcient to con�rm a real correlation. Moreover neither theoretical nor

experimental studies can suggest any convenient physical mechanism to link these phenomena.

In this context, the DEMETER objective is to carry out global observation of the electromagnetic

waves emission during earthquakes, and by extend to carry out global survey of the terrestrial

electromagnetic environment. The interest of such satellite observation is to cover very rapidly

all the seismic areas of the Earth. (...)
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(sections 5.3): In order to increase the scienti�c outcome of the mission, di�erent ground-based

observations will be set up during the lifetime of DEMETER. IPGP is strongly involved in some

of these projects, which will take place on well-de�ned geographic areas:

{ In the Gulf of Corinth (Greece), continuous multi-parameter monitoring is operated since

1996 (GAIA project), and will be completed by electromagnetic measurements.

{ In California, a near real time ionospheric tomography, using the continuous GPS network

will be performed, allowing to complete DEMETER observations. Dual frequency GPS

receivers can indeed give access to integrated Total Electronic Content (TEC) and

therefore dense network can be used to image short scale or rapid variations of the

ionosphere.

The part III of this thesis aims �rst to develop GPS data processing for California and Japan

ionospheric tomography, secondly to perform numerical simulations of IAP instrument response

as a preliminary study on the sensitivity of DEMETER to post seismic perturbations.

5.1 Observations in situ des perturbations de

l'ionosph�ere

5.1.1 Peut-on observer les perturbations post-sismiques in situ?

Jusqu'�a pr�esent, les observations de perturbations ionosph�eriques �a la suite des

s�eismes que nous avons d�ecrites provenaient toutes de mesures e�ectu�ees depuis le sol. Il

semble en e�et que tr�es peu de mesures satellitaires | pour ne pas dire aucune | aient

permis de d�etecter des signaux post sismiques. Seules les mesures de contenu �electronique

total ont �et�e utilis�ees [Calais et Minster, 1998], et il s'agit de mesures par transmission et

non in situ.

Cette lacune est peut-être li�ee au manque d'observations �a basse altitude, les ondes

acoustiques �etant alors d�ej�a amorties; cependant certaines mesures au sol font �etat de

perturbations importantes du plasma ionosph�erique, qui devraient être beaucoup plus

facilement d�etectables in situ. Il est aussi possible que la recherche de tels signaux n'ait
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pas �et�e r�ealis�ee sur les mesures existantes, dans la mesure o�u celle-ci ne proviennent pas

de missions d�edi�ees.

5.1.2 Observations relatives aux pr�ecurseurs sismiques

Il est alors frappant de constater que durant la même p�eriode | des ann�ees 60 �a nos

jours |, de nombreuses �etudes ont tent�e d'interpr�eter des perturbations ionosph�eriques,

observ�ees au sol ou par satellite, comme des pr�ecurseurs sismiques. Diverses observations

et exp�eriences de laboratoire tendent alors �a �etablir l'existence d'un lien entre les variations

de l'environnement �electromagn�etique terrestre et les crises sismiques ou volcaniques. Les

observations actuellement publi�ees concernent des mesures de champs magn�etique ou

�electrique, e�ectu�ees au sol, dans l'ionosph�ere ou dans la magn�etosph�ere, dans di��erentes

bandes de fr�equences. On trouvera une revue des di��erents types de signaux observ�es dans

Parrot et al. [1993].

Observations au sol

Les premiers signaux au sol identi��es par certaines �etudes comme des pr�ecurseurs

sismiques concernaient des perturbations du champ magn�etique, dont l'origine serait

des e�ets piezomagn�etiques li�es aux variations de contraintes [Johnston, 1989]. Plus

r�ecemment, les signaux \SES" (Seismic Electric Signal), d�e�nis par l'�equipe Varotsos-

Alexopoulos-Nomicos comme une augmentation de l'intensit�e du champ �electrique

tellurique [Varostos et Alexopoulos, 1984a, Varostos et Alexopoulos, 1984b], ont lanc�e une

forte pol�emique du fait de la pr�esentation de ces signaux comme permettant une r�eelle

pr�ediction [Varostos et al., 1986]. Nous pr�esentons en annexe B un article pr�esentant

de nouvelles contraintes de localisation pour l'origine des signaux SES, fond�ees sur les

mesures de l'observatoire multiparam�etre de Galaxidi [Pinettes et al., 1998]: il semblerait

que les signaux SES ne proviennent pas du lieu de l'hypocentre.



5.1. OBSERVATIONS IN SITU DES PERTURBATIONS DE L'IONOSPH�ERE 55

Fig. 5.1 { Orbite du satellite AUREOL-3 lors de son passage au-dessus de l'�epicentre

d'un s�eisme se produisant quelques minutes apr�es, et signal mesur�e sur la composante Eh

�a 72 Hz. Figure tir�ee de Parrot et al. [1993].

Observations ionosph�eriques

Les perturbations ionosph�eriques observ�ees depuis le sol concernent principalement

des augmentations des fr�equences critiques dans les couches E et F quelques jours

avant certains s�eismes, ou des signaux anormaux dans les signaux radio VLF. En�n de

nombreuses observations par satellites ont �et�e e�ectu�ees depuis les ann�ees 80. Diverses

publications font ainsi �etat d'une intensi�cation des signaux �electromagn�etiques mesur�es

quelque temps (pouvant aller de quelques minutes �a plusieurs dizaines d'heures) avant

que se produise un tremblement de Terre. Un exemple de signal, observ�e sur le satellite

AUREOL-3 [Parrot et Mogilevsky, 1989] est pr�esent�e sur la �gure 5.1

Peut-on vraiment parler de pr�ecurseurs?

L'existence de tels pr�ecurseurs sismiques a �et�e l'objet depuis le d�epart d'une

controverse importante, toujours non r�esolue, car en d�epit du nombre d'observations
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publi�ees, de nombreux probl�emes subsistent:

{ D'une part, aucune th�eorie satisfaisante ne permet d'expliquer tous ces ph�enom�enes

observ�es, l'existence même du lien entre ces observations et l'activit�e sismique ou

volcanique restant �a d�emontrer.

{ D'autre part, les observations dont nous disposons actuellement proviennent de

satellites tr�es divers, dont l'objectif premier n'�etait pas en g�en�eral l'�etude de tels

ph�enom�enes. Il est alors diÆcile de d�egager un caract�ere commun �a ces signaux.

5.1.3 DEMETER

Le projet DEMETER est ainsi n�e du constat que sans �etude statistique valable,

obtenue �a l'aide de donn�ees provenant d'une même mission d�edi�ee, il serait impossible

de con�rmer ou d'in�rmer le lien entre les perturbations pr�esent�ees comme des signaux

pr�ecurseurs et les s�eismes. Cependant, ce type de mission pr�esente un tr�es haut risque du

point de vue scienti�que. A�n d'obtenir une avanc�ee signi�cative, il faut pouvoir s'assurer :

1. Que les �eventuelles perturbations observ�ees n'ont pas une autre cause, physique ou

instrumentale;

2. Dans le cas o�u aucune perturbation ne serait d�etect�ee, que cela n'est pas dû au

manque de sensibilit�e du satellite.

DEMETER (Detection of Electro-Magnetic Emission Transmitted from Earthquake

Regions) a ainsi �et�e propos�e comme un satellite basse altitude visant �a mesurer in situ,

avec une haute sensibilit�e et pour une large gamme de fr�equences, les perturbations

�electromagn�etiques de l'ionosph�ere. L'objectif principal est l'observation de signaux

d'origine sismique, attendus principalement au-dessus des zones de forte activit�e.

L'objectif secondaire est l'observation de signaux en liaison avec l'activit�e volcanique

et plus g�en�eralement une surveillance globale de l'environnement �electromagn�etique

terrestre.
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La cr�eation de la �li�ere microsatellite du CNES (Centre National d'�Etudes Spatiales)

en 1998 a permis la s�election de la mission DEMETER pour un lancement en 2003.

Bien que d�edi�ee �a l'�etude des signaux pr�ecurseurs, cette mission devrait permettre

une observation des signaux post-sismiques qui font l'objet de cette th�ese.

Fig. 5.2 { Satellite DEMETER (vue d'artiste)

5.2 Pr�esentation de la mission DEMETER

5.2.1 Sc�enario de la mission :

lancement pr�evu d�ebut 2003

lanceur Le lanceur, �a ce jour, n'est pas encore retenu. Le choix se fera

entre Ariane 5, PSLV et DNEPR

orbite quasi-polaire, altitude 800 km

dur�ee de la mission 2 ans

masse 120 kg
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acquisition des donn�ees:

deux modes

1- mode "BURST" : acquisition de donn�ees haute cadence

au-dessus des r�egions sismiquement actives

2- mode "SURVEY" : acquisition de donn�ees basse cadence

tout autour de la Terre

5.2.2 Instruments embarqu�es sur DEMETER :

La charge utile DEMETER est multiple : en plus de la charge utile scienti�que

sera embarqu�ee une charge utile technologique permettant au CNES de d�evelopper de

nouveaux instruments, ainsi qu'une charge utile DGA. Certains instruments de la charge

technologique seront d'ailleurs directement utilis�es par la partie scienti�que.
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Charge Utile scienti�que:

IAP : analyseur plasma dont l'objet est de mesurer les param�etres suivants:

- densit�e totale et composition ionique du plasma

- temp�erature ionique

- vitesse d'ensemble du plasma

ICE : 4 antennes �electriques pour mesurer les trois composantes du champ

�electrique dans la gamme continu �a 3 MHz

IDP : 1 d�etecteur de particules | mesure des pr�ecipitations d'�electrons

�energ�etiques (30 keV - 1 MeV).

IMSC : 1 magn�etom�etre search-coil 3 composantes (gamme de fr�equences 10 Hz {

18 kHz

ISL : 1 sonde de Langmuir qui mesure les param�etres suivants :

- densit�e totale du plasma (e� et ions)

- temp�erature �electronique

- mesure du potentiel du satellite

- direction du 
ux d'ions.

Charge Utile technologique

Seuls les deux premiers instruments seront directement utilis�es par la CU scienti�que.

MDM : M�emoire de Masse : cette m�emoire d'une grande capacit�e (8 GBit)

permettra le stockage de toutes les donn�ees entre deux passages au-dessus

de Toulouse, o�u elles seront transmises.

TMHD Transmission bande X Il s'agit d'une t�el�emesure haut d�ebit (10 �a 25

Mbit/s) qui sera utilis�ee pour la transmission des donn�ees au segment sol.

PYRO Châ�ne d'initiation photonique de syst�eme pyrotechnique (PYROLASER)

CAO GPS : Contrôle autonome d'orbite par GPS

THERME : Quali�cation de revêtements de contrôle thermique.
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Fig. 5.3 { Agencement des di��erents instruments sur DEMETER.

5.2.3 Participants

Le CNES est responsable du d�eveloppement du syst�eme DEMETER, il assure la

mâ�trise d'�uvre du centre de Mission Technologique (CM-T) et de la charge utile

technologique.

Le LPCE (Laboratoire de Physique et Chimie de l'Environnement) assure la mâ�trise

d'�uvre du d�eveloppement de la charge utile scienti�que et du Centre de Mission

Scienti�que DEMETER. Il est aussi en charge du d�eveloppement du module �electronique

BANT et de l'instrument IMSC.

D'autres laboratoires scienti�ques fran�cais collaborent �a DEMETER : le CESR

(Centre d' �Etude Spatiale des Rayonnements), responsable du d�eveloppement de

l'instrument IDP, le CETP (Centre d' �Etudes des Environnements Terrestre et

Plan�etaires), responsable du d�eveloppement des instruments IAP et ICE, l'US Nan�cay
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qui travaille sur la partie analogique du BANT, l'IPGP, fournisseur de donn�ees s�eisme,

ainsi que les laboratoires LDG/CEA , IDF Sophia , LPSH .

En Europe, l'ESTEC (European Space research and TEchnology Center) est

responsable de l'instrument ISL, en Pologne le laboratoire CBK (Centrum Bada~n

Kosmicznych, centre d'�etudes spatiales) contribue au d�eveloppement du module DC/DC

de BANT et du banc de test charge utile.

Au Japon, un laboratoire de l'universit�e d'Electro-communication est impliqu�e dans

le traitement scienti�que des donn�ees.

5.3 Participation de l'IPGP

L'IPGP participe au projet DEMETER �a plusieurs niveaux: D'une part pour l'alerte

en cas de s�eisme, d'autre part pour la mise en place de mesures compl�ementaires au sol,

en�n, dans le cadre de cette th�ese, une �etude a �et�e entam�ee sous la responsabilit�e du

CETP pour mod�eliser la r�eponse de l'instrument IAP aux perturbations du plasma local.

5.3.1 Mesures d'accompagnement au sol

L'ind�etermination entre variations spatiales et temporelles est inh�erente aux mesures

locales telles que DEMETER les fournira. A�n de pallier ce d�efaut, le projet doit s'appuyer

sur des mesures compl�ementaires au sol. Trois zones d'�etude seront particuli�erement

associ�ees aux mesures de DEMETER:

Le Golfe de Corinthe Le projet GAIA, mis en place depuis 1996 par l'�equipe de

sismog�en�ese de l'IPGP en collaboration avec le National Technical University of

Athens, consiste en un observatoire multiparam�etre pour l'�etude des signaux li�es �a

l'activit�e pr�e et inter-sismique [Pinettes et al., 1998].

La Californie Comme nous l'avons pr�esent�e dans la partie 4.3, les donn�ees de GPS

continu bifr�equence permettent d'obtenir le pro�l de densit�e �electronique int�egr�e
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dans l'ionosph�ere. La Californie est dot�ee d'un r�eseau extrêmement dense qui permet

ainsi de r�ealiser des cartes de contenu �electronique total.

Le Japon En�n, le Japon poss�edant lui aussi un r�eseau extrêmement dense (plus de

1000 stations), un projet est en cours de n�egociations pour r�ealiser un traitement

similaire �a celui de la Californie, en collaboration avec le GSI Geographical Survey

Institute �a Tsukuba (Japon).

5.3.2 Dans le cadre de cette th�ese...

Le satellite DEMETER sera un outil d'observation in situ des perturbations

ionosph�eriques post-sismiques compl�ementaire des techniques pr�esent�ees au chapitre

pr�ec�edent (4). Nous avons donc �et�e conduit �a nous impliquer dans la pr�eparation de la

mission. Deux parties de cette th�ese sont plus particuli�erement en liaison avec DEMETER.

Cartes de TEC au-dessus de la Californie et du Japon

Le chapitre 11 pr�esente les travaux r�ealis�es pour mettre en place une r�ealisation

automatique de cartes de contenu �electronique total au-dessus de la Californie. Celles-

ci permettront d'une part d'avoir un suivi de l'activit�e ionosph�erique dans cette r�egion

entre di��erents passages de DEMETER, d'autre part de contraindre en partie l'origine

des perturbations mesur�ees vers 800 km d'altitude par DEMETER, dans la mesure ou

les donn�ees de contenu �electronique total sont principalement sensibles aux variations

du maximum d'ionisation, vers 350 km. Ces mesures en transmission fourniront ainsi

un �el�ement suppl�ementaire pour identi�er l'origine des perturbations observ�ees par

DEMETER, ce qui est crucial dans la recherche de pr�ecurseurs.

Analyseur plasma

L'objet de l'�etude pr�esent�ee dans le chapitre 12 est de simuler la r�eponse de

l'instrument IAP pour di��erents �etats de plasma. L'objectif �a terme est de combiner

des mod�elisations de signaux ionosph�eriques post-sismiques avec cette simulation pour
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pr�eparer la calibration des instruments et le traitement des donn�ees. L'interaction des

ondes acoustiques post-sismiques avec le plasma est en e�et susceptible d'engendrer un

d�es�equilibre de l'ionosph�ere d�etectable par DEMETER. Les mesures de l'instrument IAP

nous donneront ainsi acc�es aux perturbations de composition, temp�erature et densit�e du

plasma local.
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Deuxi�eme partie

Sismologie atmosph�erique





67

Chapitre 6

Extension de la th�eorie des modes

propres �a une Terre avec atmosph�ere

Normal modes theory for an Earth with atmosphere

We describe here the theory developed in order to compute normal modes for the whole system

including solid Earth and neutral atmosphere, starting from the theory developed by [Lognonn�e

et al., 1998]. The section 6.1 describes the system considered and the approximations made to

get a linear problem. The section 6.2 establishes the normal modes equation to solve in this

case, i. e. with a radiative boundary condition at the top of the model (6.2.4) and introducing

viscous dissipation (6.2.3) and anelasticity.

These two e�ects are frequency-dependent, so we show in section 6.3 that we can use a variational

process to compute the realistic modes. A starting basis of normal modes is computed in the

non-viscous, elastic, free surface case (6.3.1), using classical codes in seismology. Then a mapping

is used to get a basis of functions satisfying the radiative boundary condition (6.3.2). We then

express the normal modes equation with regards to this basis, using a second-order Taylor

expansion around the frequency of the free-surface mode (subsection 6.3.3). An iterative process

allows us to determine both the realistic normal mode and the associated eigenfrequency.

The section 6.4 presents the characteristic of the modes obtained, with regards to the energy

ratio in the atmosphere, the in
uence of radiative condition and viscosity.
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6.1 Un syst�eme complet de Terre

Nous avons vu dans la partie 3.2 qu'une th�eorie �elastique �etait applicable au premier

ordre dans l'atmosph�ere (hypoth�ese du gaz parfait). Il est donc envisageable de traiter les

signaux atmosph�eriques post-sismiques de la même fa�con que les ondes sismiques.

L'interface Terre solide atmosph�ere n'est qu'une interface solide 
uide de plus dans le

syst�eme, qui en contient d�ej�a (interface noyau manteau par exemple). Lorsque l'on prend

en compte l'oc�ean, on doit introduire une interface 
uide 
uide qui est caract�eris�ee par la

même condition de continuit�e (d�eplacement et contrainte normale).

La condition aux limites �a envisager est plus d�elicate : l'atmosph�ere est un milieu

semi-in�ni : �a tr�es haute altitude, en raison de la faible densit�e (et donc la faible

inertie), la viscosit�e devient pr�epond�erante. L'�energie acoustique ne se propage plus et

est dissip�ee sous forme de chaleur. Il faut de plus mod�eliser la perte d'�energie �a travers

le sommet du mod�ele consid�er�e. La m�ethode de mod�elisation par sommation de modes

normaux est fr�equemment utilis�ee en sismologie. Il est assez simple du point de vue de

la programmation d'ajouter au mod�ele de Terre solide une couche gazeuse. Cependant,

certaines caract�eristiques de l'atmosph�ere comme la viscosit�e ne sont pas prises en compte

par les codes utilis�es en sismologie. Celles-ci doivent alors être int�egr�ees �a travers un

processus variationnel.

Le point de d�epart de notre d�emarche est pr�ecis�e par Lognonn�e et al. [1998], qui

propose une technique de calcul de modes propres avec une condition aux limites r�ealiste

au sommet de l'atmosph�ere. Cette th�eorie est adapt�ee au calcul des modes propres ensuite

utilis�es dans le calcul de sismogrammes ou barogrammes synth�etiques quel que soit le type

de la source (terrestre ou atmosph�erique). Elle reprend en partie le travail de th�ese de

Watada [1995], qui fut la premi�ere tentative, �a notre connaissance, pour adapter la th�eorie

des modes �a une condition aux limites r�ealiste. Ce travail s'�etait cependant focalis�e sur

les signaux d'origine atmosph�erique associ�es �a l'�eruption du mont Pinatubo et non sur les

ondes de surface.
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6.1.1 Mod�ele consid�er�e

Dans tout le cadre de notre sujet, nous utiliserons le mod�ele �a sym�etrie sph�erique

d�ecrit ci-dessous.

Terre solide Du point de vue de la sismologie, nous voulons calculer les modes associ�es

aux ondes de Rayleigh, et donc aux modes sph�ero��daux, dans des gammes de fr�equences

allant de 0.3 mHz �a 100 mHz. La Terre est bien d�ecrite au premier ordre par le mod�ele

PREM �elastique et transversalement anisotrope de Dziewonski et Anderson [1981], �a

sym�etrie sph�erique. La th�eorie des modes propres est dans ce domaine la m�ethode la

mieux adapt�ee �a des mod�elisations. La premi�ere �etape pour am�eliorer le mod�ele est

d'introduire de l'an�elasticit�e, ce qui sera fait dans la formulation variationnelle. Le mod�ele

d'an�elasticit�e est celui de Liu et al., 1976, donn�e pour le PREM avec une p�eriode de

r�ef�erence de 1 seconde. Sous ces approximations, nous pouvons d�ej�a calculer des modes

propres an�elastiques et de l�a des synth�etiques avec un bon degr�e de �abilit�e.

Notons que le mod�ele PREM inclut une couche oc�eanique de 3 km d'�epaisseur.

Atmosph�ere En ce qui concerne le mod�ele d'atmosph�ere, le choix est plus d�elicat :

en e�et, l'atmosph�ere et l'ionosph�ere pr�esentent des variations de composition et de

temp�erature importantes selon la latitude, l'heure locale, la saison et l'activit�e solaire.

Pour l'atmosph�ere, nous avons utilis�e dans un premier temps les pro�ls moyens de vitesse

du son et de densit�e donn�es par l'U. S. standard Atmosph�ere (1976) pour des altitudes

inf�erieures �a 86 km. Dans la troposph�ere, la temp�erature varie principalement selon la

latitude, de typiquement �30Æ C aux pôles �a 30Æ C dans les r�egions �equatoriales, ce qui

est important �a l'�echelle humaine, mais repr�esente une variation de l'ordre de plus ou

moins 10 % seulement ne temp�erature absolue. Dans la thermosph�ere, la temp�erature

est tr�es fortement li�ee �a l'activit�e solaire, pouvant aller de 500 K �a plus de 2000 K : ces

variations sont cependant globales, et ne remettent pas fondamentalement en cause le

choix d'un mod�ele �a sym�etrie sph�erique. En revanche, l'erreur induite sur le mod�ele de

vitesse du son sera discut�ee au paragraphe 6.1.2.
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Ionosph�ere Au-dessus de 86 km, il n'existe pas de mod�ele standard d'atmosph�ere,

la composition, la temp�erature et tous les param�etres qui en d�ecoulent variant avec la

latitude, l'heure locale et l'activit�e solaire. Le milieu est de plus ionis�e, et il est n�ecessaire

de prendre des pr�ecautions vis-�a-vis du couplage entre les neutres et les ions. Dans un

premier temps, nous n�egligeons toute interaction de l'onde avec le plasma: nous utilisons

donc un mod�ele d'atmosph�ere neutre tir�e de l'U. S. Standard Atmosphere prolong�e jusqu'�a

200 km d'altitude pour une situation moyenne en termes de latitude, heure locale ou

activit�e solaire. La temp�erature limite �a haute altitude de notre mod�ele est de 1000 K.

La �gure 6.1 pr�esente les pro�ls de densit�e, temp�erature et vitesse du son pour le

mod�ele U. S. Standard Atmosphere [1976].

Fig. 6.1 { Mod�ele d'atmosph�ere utilis�e. D'apr�es U. S. Standard Atmosphere [1976].

6.1.2 Validit�e du mod�ele

L'utilisation de ce mod�ele simple d'atmosph�ere va conduire �a des erreurs dont on

peut d'ores et d�ej�a �evaluer l'importance.



6.1. UN SYST�EME COMPLET DE TERRE 71

Mod�ele de vitesse du son

La vitesse du son est calcul�ee �a partir du mod�ele de temp�erature et de composition de

l'atmosph�ere par c2 = 
RT=m. La temp�erature limite dans la thermosph�ere peut varier de

plus ou moins 50 % suivant l'heure locale et l'activit�e solaire, ce qui entrâ�ne une variation

du pro�l de vitesse de plus ou moins 25 % au-dessus de 100 km d'altitude. Le temps de

propagation typique d'une onde acoustique depuis le sol jusqu'�a 200 km d'altitude est de

10 minutes. On peut donc avoir un d�ecalage de temps d'arriv�ee de l'ordre de la minute

selon l'�etat de l'atmosph�ere.

Pro�l de viscosit�e dans l'atmosph�ere

La viscosit�e dans l'atmosph�ere n'est pas mesur�ee mais estim�ee �a partir des th�eories

thermodynamiques. Pour le mod�ele U. S. standard Atmosph�ere, jusqu'�a 86 km d'altitude,

la viscosit�e dynamique est donn�ee par :

� =
�T 3=2

T + S
; (6.1)

ou � = 1; 458 � 10�6 kg:s�1:m�1:K�1=2 et S = 110; 4 K. Au-del�a, il est n�ecessaire

de pond�erer cette formule en fonction de la composition. Suivant Banks et Kockarts

[1973], nous avons utilis�e les formules empiriques donnant la viscosit�e pour les di��erents

constituants sous la forme �i = Ai T
s, puis calcul�e la viscosit�e moyenne pour des

constituants de masses mi et de concentrations ni:

� =
X
i

�i
(1=ni)

P
i ni�ij

; avec

�ij =

h
1 + (�i=�j)1=2(mj=mi)1=4

i2
2
p
2 [1 + (�i=�j)]

1=2
: (6.2)

Le pro�l de viscosit�e obtenu est donn�e sur la �gure 6.2.

Lin�earisation du probl�eme

La mod�elisation e�ectu�ee n�eglige le terme d'advection de la forme v � rv / !v2=c

dans l'�equation de conservation de la quantit�e de mouvement. Ce terme est �a comparer
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Fig. 6.2 { Pro�l de viscosit�e dynamique utilis�e.

avec @v=@t / !v. Les vitesses mesur�ees par sondage Doppler sont de l'ordre de la dizaine

de m�etres par seconde, et �a ces altitudes, la vitesse du son varie entre 500 et 1000 m/s,

donc notre approximation est donc valide dans le cas g�en�eral: il convient n�eanmoins d'être

prudent �a haute altitude, l'erreur �etant alors de quelques pour-cent.

In
uence des vents

La pr�esence d'un vent moyen dans l'atmosph�ere implique un champ de vitesse

(horizontale) v0 �a l'�equilibre non nul. Il y a donc en principe un terme d'advection

suppl�ementaire de type v0 � rv / v0 v=� / !v v0=vrayleigh, o�u � est la longueur d'onde

horizontale, vrayleigh la vitesse de propagation des ondes de Rayleigh, qui (de l'ordre de

3000 m:s�1). Pour un vent de l'ordre de 100 km/h, soit v0 = 30 m:s�1, ce terme est

n�egligeable devant @v=@t / !v. Il est �a noter que ce terme peut induire un d�ecalage du

front d'onde de l'ordre de la dizaine de kilom�etre.



6.2. MODES PROPRES DU SYST�EME COMPLET 73

E�ets de la magn�etohydrodynamique

L'hypoth�ese de gaz parfait ne permet pas de d�ecrire correctement le plasma

ionosph�erique, et introduire les �equations de la magn�etohydrodynamique ne semble pas

envisageable: Les variations temporelles du milieu sont trop importantes pour consid�erer

un milieu non perturb�e moyen. Dans les couches basses de l'ionosph�ere, on peut consid�erer

que les particules ionis�ees sont entrâ�n�ees par le mouvement d'ensemble des neutres |

dont la densit�e est encore importante |, et donc que le comportement global est celui

d'un gaz neutre.

6.2 Modes propres du syst�eme complet

6.2.1 �Equation �a r�esoudre

Loi fondamentale de la dynamique

Le mod�ele d�ecrit dans la section 6.1.1 nous permet d'�ecrire l'�equation aux modes

normaux �a partir de 3.2 comme:

�!2u = �A (u) =
1

�
(r � (T� u � rT0)�r � (�u)g � �r�E1) : (6.3)

Cette formulation est valable dans tous l'espace, seul le tenseur des contraintes T di��ere

selon les r�egions : dans l'atmosph�ere, il faut prendre en compte non seulement le tenseur

des contraintes �elastiques, mais aussi celui des contraintes visqueuses. Dans la Terre solide,

nous introduirons aussi la dispersion li�ee �a l'an�elasticit�e.

Conditions aux interfaces

Au passage de discontinuit�es, on impose:

{ pour les interfaces solide solide, la continuit�e du d�eplacement et des contraintes,

{ pour les interfaces solide 
uide ou 
uide 
uide, la continuit�e du d�eplacement normal

(radial en sym�etrie sph�erique) et des contraintes.
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La condition aux limites au sommet du mod�ele choisi est plus d�elicate �a d�eterminer, et

sera l'objet du paragraphe 6.2.4. Rappelons que la condition de surface libre, utilis�ee

lorsque l'on ne prend pas en compte l'atmosph�ere, s'�ecrit sous la forme d'un op�erateur

lin�eaireM0(u) qui d�epend de la pression dynamique P par :

M0(u) = P = 0 �a la surface: (6.4)

6.2.2 Application de la th�eorie des modes au syst�eme complet

La th�eorie des modes propres s'appuie sur les d�ecompositions en harmoniques

sph�eriques: tout champ vectoriel s(r; �; �) s'�ecrit dans la d�ecomposition de Helmholtz:

s(r; �; �) =
1X
`=0

lX
m=�l

Um
` (r)Y m

` er

+
1X
`=1

lX
m=�l

1q
` (` + 1)

[V n
` (r) r1Y

m
` �W n

` (r) (r ^r1Y
m
` )] (6.5)

Les fonctions Y m
` (�; �) sont les harmoniques sph�eriques d'ordre angulaire ` et de degr�e m,

etr1 d�esigne le gradient horizontal sur la sph�ere unit�e. La sym�etrie sph�erique implique une

d�eg�en�erescence selon les degr�es m. Dans le cadre de l'�equation de l'�elastodynamique 6.3,

on peut d�ecoupler les modes sph�ero��daux, dont la composante W n
` (r) est nulle, des modes

toro��daux, pour lesquels Un
` (r) et V

n
` (r) sont identiquement nuls. La lin�earit�e permet de

r�esoudre l'�equation aux modes normaux pour chaque ordre angulaire ` s�epar�ement.

Comme le couplage dynamique entre la Terre solide et l'atmosph�ere passe par la

transmission du d�eplacement vertical, il est inutile de calculer les modes toro��daux, qui

n'ont pas de composante radiale. Pour chaque ordre angulaire `, il nous faut donc chercher

les modes sph�ero��daux et les fr�equences propres !n
` associ�ees, solutions de l'�equation 6.3,

dont le champ de d�eplacement un` (r; �; �; t)s'�ecrit sous la forme :

un` (r; �; �; t) = Re
0@0@Un

` (r) Y
m
` (�; �) er +

1q
` (`+ 1)

V n
` (r) r1Y

m
` (�; �)

1A ei!
n
`
t

1A (6.6)

On utilisera donc les variables Un
` (r) et V n

` (r), ainsi que deux autres variables :

P n
` (r) et �

n
` (r), associ�ees respectivement �a la perturbation de pression lagrangienne et
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au potentiel de redistribution de masse par:

Trr (r; �; �; t) = Re
�
P n
` (r) Y

m
` ei!

n
`
t
�

(6.7)

�1 (r; �; �; t) = Re
�
�n
` (r) Y

m
` ei!

n
`
t
�

(6.8)

Notons que dans les parties 
uides la pression v�eri�e la relation :

Pm
` (r) = ��c2

0@dUm
`

dr
+ 2

Um
`

r
�
q
` (`+ 1)

r
V m
`

1A (6.9)

6.2.3 Expression g�en�erale du tenseur des contraintes

Tenseur des contraintes �elastiques Le tenseur des contraintes �elastiques a une forme

di��erente selon le milieu. On peut �ecrire celui-ci de fa�con g�en�erale:

Tel
ij = C ij

kl

1

2

 
@ul
@xk

+
@uk
@xl

!
= C ij

kl�k; (6.10)

o�u �k est le tenseur des d�eformations. On distingue alors les di��erents milieux:

{ Dans les parties solides, le tenseur des contraintes s'exprime �a partir des

coeÆcients �elastiques. L'hypoth�ese d'un milieu transversalement isotrope conduit

�a l'introduction des cinq coeÆcients orthotropes A;C;L;N;F . On a en coordonn�ees

sph�eriques:

Trr = C�rr + F (��� + ���) T�� = N���

T�� = F�rr +A (��� + ���)� 2N��� Tr� = L�r�

T�� = F�rr +A (��� + ���) � 2N��� Tr� = L�r�

(6.11)

{ Dans les parties 
uides (noyau, oc�eans et atmosph�ere), le tenseur des contraintes

est diagonal et se r�eduit donc �a

Trr = T�� = T�� = � (�rr + ��� + ���)

T�� = Tr� = Tr� = 0 (6.12)

� = �c2 �etant le module d'incompressibilit�e et c la c�el�erit�e du son.
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An�elasticit�e L'an�elasticit�e s'introduit par le biais de coeÆcients �elastiques complexes

[Liu et al., 1976] : Pour un param�etre �elastique dont on connâ�t la valeur A et le coeÆcient

de qualit�e QA �a une fr�equence de r�ef�erence !ref , on introduit l'an�elasticit�e �a la fr�equence

complexe � = ! + i� en utilisant le coeÆcient complexe Aa d�e�ni par :

Aa = A

"
1 +

2

�
QA ln

 j�j
!ref

!
+ iQA

 
1 + arctan

 
�

!ref

!!#
: (6.13)

Ceci est valable pour tous les coeÆcients orthotropes A;C;L;N;F .

Tenseur des contraintes visqueuses L'expression du tenseur des contraintes T dans

l'�equation (3.2) ne prend pas en compte les e�ets visqueux dans l'atmosph�ere. Il faut

donc introduire le tenseur des contraintes visqueuses T0. Dans l'approximation de Hooke

(deuxi�eme coeÆcient de viscosit�e nul), il s'exprime �a partir du champ de vitesse v(x; t)

et de la viscosit�e dynamique �vis comme:

T0
ij = �vis

 
@vi
@xj

+
@vj
@xi

� 2

3
Æij (r � v)

!
; (6.14)

Pour un mode propre donn�e, de fr�equence propre !, on a:

v(x; t) =
@u

@t
(x; t) = i!u(x; t); (6.15)

ce qui nous permet d'�ecrire

T0
ij = i!�vis

 
@ui
@xj

+
@uj
@xi

� 2

3
Æij (r � v)

!
(6.16)

Cela peut encore se mettre sous la forme

T0
el = Cvis

ij
kl�kl; (6.17)

avec

Cvis
ij
kl = i!�vis

�
ÆikÆ

j
l + ÆilÆ

j
k �

2

3
ÆijÆkl

�
: (6.18)

Cette derni�ere formulation revient �a introduire des coeÆcients complexes dans le tenseur

reliant contrainte et d�eformation, ce qui est d�ej�a le cas lorsque l'on introduit de

l'an�elasticit�e. Ceci nous permet donc d'introduire simultan�ement an�elasticit�e et viscosit�e
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(Artru et al. [2001], cf. annexe A). Formellement, on peut donc ajouter �a la partie complexe

de ces coeÆcients le terme correspondant aux contraintes visqueuses, soit:

A0 = Aa + i!
�
4

3
�
�

C 0 = Ca + i!
�
4

3
�
�

L0 = La + i!� (6.19)

N 0 = Na + i!�

F 0 = Fa � i!
�
2

3
�
�

6.2.4 �Etablissement de la condition de surface radiative

Les travaux de Unno et al. [1989] portant sur le calcul des modes propres des �etoiles,

d�e�nissent une condition de surface radiative qui permet de repr�esenter l'e�et d'une

surface �evanescente. Cette condition a �et�e reprise par Watada [1995] dans le cadre de

mod�elisations de perturbations acoustiques dans l'atmosph�ere. En�n, l'article de Lognonn�e

et al. [1998] propose une utilisation de cette condition dans un calcul de modes propres

pour le mod�ele Terre avec atmosph�ere.

Physiquement, il n'y a pas de fronti�ere sup�erieure d�e�nie pour l'atmosph�ere. Il est

donc n�ecessaire de prendre une condition aux limites qui \laisse passer" toute perturbation

se propageant vers le haut.

Propagateur dans l'atmosph�ere

Le formalisme utilis�e par Takeushi et Sa��to [1972] d�ecrit un mode sph�ero��dal de

fr�equence ! comme la solution , dans les parties 
uides, d'un propagateur :

@

@r

0BBBBBBB@

y1

y2

y5

y6

1CCCCCCCA = B

0BBBBBBB@

y1

y2

y5

y6

1CCCCCCCA ; (6.20)
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avec, en notant k2 = `(` + 1):

B =

266666664

�2
r
+ k2g

!2r2
1
�c2
� k2

�!2r2
k2

!2r2
0

�!2�� 4�g
r
+ k2g2�

!2r2
� k2g

!2r2
k2�g
!2r2

� (`+1)�
r

�

�4��G 0 � l+1
r

1

4��G
�

k2g
!2r2

� l+1
r

�
�4�G k2

!2r2
4��G k2

!2r2
`+1
r

377777775 (6.21)

o�u les variables repr�esentent respectivement y1 = U , y2 = �P , y5 = �1 et

y6 = d�1=dr + 4�G�U + (`+ 1)�1=r, selon les notations d�e�nies au paragraphe 3.1.2. Le

propagateur B est fonction du mod�ele, ainsi que de la fr�equence ! et de l'ordre angulaire

` du mode consid�er�e.

Suivant [Watada, 1995], on se place au sommet de l'atmosph�ere dans le cadre

l'approximation de Cowling [Cowling, 1941], c'est-�a-dire que l'on n�eglige les perturbations

du potentiel de gravit�e, on peut alors limiter le syst�eme 6.20 aux deux premi�eres variables

y1 et y2.

En e�ectuant de plus le changement de variables:

~Y1 = ry1 = rU(r)

~Y2 =
r
�g
y2 =

�r
�g

P (r) (6.22)

on obtient un nouveau syst�eme de la forme:

r
@

@r

0@ ~Y1

~Y2

1A =

24 �1 + k2g
!2r

rg
c2
� k2g

!2r

�!2r
g
� 4 + k2g

!2r
1 + k2g

!2r
� r dln(�g)

dr

350@ ~Y1

~Y2

1A (6.23)

= C

0@ ~Y1

~Y2

1A
Condition de surface radiative

Les termes de la matrice r�eduite de l'�equation 6.23 varient peu avec l'altitude, et

on peut les supposer constants devant les variables ~Y1 et ~Y2. On doit donc imposer, �a la

fronti�ere sup�erieure du mod�ele, une condition aux limites qui force les modes �a être de la

forme:

~Y1 / ~Y2 / r�; (6.24)
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o�u � est solution de l'�equation caract�eristique

det (C� �I) = 0: (6.25)

Les solutions de 6.25 sont de la forme:

� =
K

2
�
p
�; (6.26)

� =
K2

4
� det (C) : (6.27)

On d�eveloppe �, en posant Vg = gr=c2 et �2 = !2r=g : on obtient alors une expression de

la forme:

� =
Vg
�2

�
�2 � �2a

� �
�2 � �2g

�
(6.28)

On retrouve ici les deux domaines li�es aux ondes de gravit�e et ondes acoustiques, que l'on

a d�ej�a vus dans la section 3.2.2. Le signe de � va alors conditionner le type du mode:

� > 0: si �g < � < �a, � est r�eel et le mode est �evanescent.

� < 0: si � < �g ou �a < �, � est imaginaire et le mode est propagatif, vers le haut ou

vers le bas selon le signe de Im(�).

Il est alors possible d'exprimer la condition de surface radiative d�es lors qu'on connâ�t

la fr�equence [Lognonn�e et al., 1998] :

M1(u) = P � C11 � �

C12
�g U = 0: (6.29)

Rappelons que nous avons ici obtenu l'expression de l'op�erateur M1(u) en n�egligeant les

perturbation de gravit�e: cette formulation n'est donc a priori pas valable pour ce qui

concerne les modes de gravit�e.

6.3 M�ethode variationnelle

6.3.1 Principe

La m�ethode de calcul utilis�ee se d�ecompose en deux �etapes:
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Cas �elastique, sans viscosit�e et avec surface libre

Dans un premier temps, nous calculons les modes propres pour un mod�ele de Terre

�elastique, sans viscosit�e, et avec une surface libre au sommet du mod�ele. Dans ce cas-l�a,

ni le tenseur des contraintes, ni la condition aux limites ne d�epend de la fr�equence. Ainsi,

nous pouvons utiliser le code \minos" [Woodhouse, 1988], qui nous permet de d�eterminer

les fonctions propres u`n(x) et les fr�equences propres associ�ees !
`
n solutions de l'�equation :

�!2u(x; t) = �A0(x) (u(x))

=
1

�
(r � (Telastique � u � rT0)�r � (�u)g � �r�E1) : (6.30)

M0(u) = P = 0 �a la surface: (6.31)

On obtient alors un catalogue de modes propres et de fr�equences propres
n
(u`n; !

`
n)
o
qui est

d�ej�a assez proche du catalogue des modes r�eels, �a quelques �ecarts pr�es qui seront d�etaill�es

en partie 6.4.1.

R�esolution dans le cas r�ealiste

Dans un deuxi�eme temps, nous proc�edons �a une r�esolution de l'�equation aux modes

normaux dans un cas plus r�ealiste : nous utilisons les modes de la premi�ere �etape comme

point de d�epart. L'introduction de la viscosit�e, de la condition de surface radiative et

de l'an�elasticit�e peut être consid�er�ee comme un ajout suÆsamment l�eger pour que les

fr�equences propres et les modes associ�es ne soient pas profond�ement modi��es. Notons

que les modi�cations engendr�ees n'induisent pas de couplage entre des modes d'ordres

angulaires di��erents, ce qui nous permet de nous placer �a ` �x�e.

6.3.2 Introduction de la condition de surface radiative

Pour introduire la condition de surface radiative (�equation 6.29), il faut r�esoudre

l'�equation aux modes normaux dans l'espace des champs de d�eplacement satisfaisant cette

condition. La base de modes dont nous disposons pour l'instant doit donc être projet�ee

sur cet espace. Pour la recherche d'un mode donn�e vl0n0, on utilise la fr�equence !l0
n0

pour
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Fig. 6.3 { Ensemble des modes du syst�eme complet entre 0,1 mHz et 20 mHz. Cette �gure

repr�esente la fr�equence des di��erents harmoniques en fonction de l'ordre angulaire. Les

points bleus repr�esentent des modes atmosph�eriques, les verts les modes solides, et en

rouge apparaissent les modes oc�eaniques.
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calculer la condition aux limites. On applique alors une projection, suivant Lognonn�e et al.

[1998], des modes u`n0 vers des fonctions u0`n0 en int�egrant de la base de l'atmosph�ere ra

jusqu'au sommet rs l'�equation:

r
d~Y 0

1

dr
=
�
C11 +

r � rs
ra � rs

(� �C11)
�
~Y 0
1 + C12

~Y2 ; (6.32)

puis on reconstruit ~Y 0
2 par:

r
d~Y 0

1

dr
= C11

~Y 0
1 + C12

~Y 0
2 ; (6.33)

ce qui permet de satisfaire l'�equation du propagateur d�e�nie par 6.23.

Les fonctions ainsi obtenues forment alors une base de l'espace des solutions

admissibles; on peut donc chercher le nouveau mode v`0n0 sous la forme:

v`0n0 =
X
`

c` u
0`
n0

(6.34)

6.3.3 Nouvelle forme de l'�equation aux modes normaux

Lorsque l'on introduit le tenseur des contraintes visqueuses, l'an�elasticit�e, et la

condition de surface radiative, on doit r�esoudre l'�equation aux modes normaux pour un

op�erateur A (!; r) qui d�epend de la fr�equence. On peut cependant supposer que les modes

uk dans le cas r�ealiste auront des fr�equences propres associ�ees de la forme:

!k = !0
k + Æ!; (6.35)

o�u !0
k est la fr�equence propre du mode u0k de la premi�ere �etape, c'est-�a-dire associ�e �a

l'op�erateur A0. Pour la recherche d'un mode particulier, on exprime l'op�erateur A (!; r)

par un d�eveloppement de Taylor autour de la fr�equence !0
k:

A (!; r) = A (!0; r) + (! � !0)
@A

@!

�����
!0

+
(! � !0)

2

2

@2A

@!2

�����
!0

: (6.36)

On peut donc se ramener �a une �equation aux valeurs propres de la forme:

!

 
1 � 1

2

@2A

@!2

!24!u
u

35 =
24 @A

@!
� !0

@2A
@!2

A (!0)� !0
@2A
@!2

+
!20
2

@2A
@!2

1� 1
2
@2A
@!2

0

3524!u
u

35 : (6.37)
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On utilise alors la base de fonctions obtenues par les processus de projection d�e�nie

au paragraphe 6.3.2 pour d�ecomposer l'op�erateur A. Il est alors possible de r�esoudre

le syst�eme 6.37 pour obtenir le nouveau mode propre et sa fr�equence propre associ�ee.

On r�einjecte ensuite cette fr�equence obtenue pour recalculer le syst�eme (condition aux

limites et op�erateur), en e�ectuant autant d'it�erations que n�ecessaire pour aboutir �a une

convergence.

6.4 �Etude des modes calcul�es

6.4.1 Modes obtenus

Comme nous prenons en compte le syst�eme complet Terre - oc�ean - atmosph�ere,

notre mod�elisation fait apparâ�tre les modes atmosph�eriques et solides. Ceux-ci ont la

plus grande part de leur �energie respectivement dans l'atmosph�ere ou la terre solide.

La �gure 8.10 montre des exemples de ces di��erents types. On peut �evaluer pour chaque

mode l'importance du couplage Terre solide atmosph�ere, en regardant la fraction d'�energie

situ�ee dans l'atmosph�ere pour un mode solide ou inversement. La �gure 6.4 pr�esente

ainsi la part d'�energie dans l'atmosph�ere des modes solides en fonction de la fr�equence.

On observe deux pics, correspondant aux modes dont la fr�equence est proche des deux

premiers harmoniques atmosph�eriques (voir �gure 6.3).

6.4.2 E�et de la condition de surface radiative

La condition de surface radiative impose au sommet de l'atmosph�ere une d�ecroissance

exponentielle de l'�energie transport�ee. Elle doit ainsi permettre de repr�esenter dans le

calcul des modes l'absence de limite sup�erieure dans l'atmosph�ere en d�epit de la �nitude

in�evitable du mod�ele consid�er�e. Nous pouvons illustrer ceci en notant qu'il est important

par exemple que le choix de l'altitude maximale dans nos calculs n'a pas d'in
uence sur

les modes calcul�es. Ainsi, quelle que soit l'altitude maximale prise en compte, les modes

de même ordre devraient se superposer parfaitement. A�n de tester l'e�et de la condition
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Fig. 6.4 { Part dans l'atmosph�ere de l'�energie des modes solides, pour les deux premiers

harmoniques. Les deux pics �a 3,6 mHz et 4,3 mHz correspondent �a ceux qui ont �et�e

observ�es �a la suite de l'�eruption du Pinatubo (�gure 2.5).



6.4. �ETUDE DES MODES CALCUL�ES 85

Fig. 6.5 { Mode 0 S 20 calcul�e pour une condition de surface libre (�a gauche), puis

radiative (�a droite), et pour des mod�eles d'atmosph�ere d'�epaisseurs di��erentes.
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radiative, nous avons calcul�e des modes de même ordre pour des mod�eles atmosph�eriques

d'�epaisseurs 100, 150 et 200 kilom�etres. La �gure 6.5 montre les modes 0S20 (c'est-�a-dire

le mode solide fondamental d'ordre ` = 20 ) dans les cas d'une condition de surface libre,

et d'une surface radiative. La fr�equence de ce mode (f = 2; 879mHz) est inchang�ee.

6.4.3 In
uence de la viscosit�e

Fig. 6.6 { Mode O S 400 calcul�e avec ou sans la viscosit�e.

L'e�et de la viscosit�e est proportionnel �a la fr�equence du mode : il est donc plus

sensible pour les modes d'ordres �elev�es. On voit sur la �gure 6.6 l'e�et sur un mode

d'ordre �elev�e (` = 400; f = 38; 61mHz). L'att�enuation li�ee �a la viscosit�e est sensible �a

partir de 100 km d'altitude : la variation en amplitude de l'onde ascendante sera donc

tr�es fortement li�ee au mod�ele de viscosit�e employ�e. La possibilit�e d'utiliser les donn�ees de

sondage Doppler pour inverser le pro�l de viscosit�e de l'atmosph�ere sera �etudi�ee dans la

partie 8.
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Fig. 6.7 { Modes solides de la branche fondamentale n = 0; ` = 2 ��200. Le graphique

repr�esente
p
�U en fonction du rayon pour le manteau sup�erieur et l'atmosph�ere.

6.4.4 Modes solides utilis�es dans les sommations

Les �gures 6.7, 6.8 et 6.9 montrent les modes sph�ero��daux d'ordres angulaires ` =

0 �a 200 et de rang respectivement 0, 1 et 2. Nous repr�esentons ici les termes
p
�Ur(r)

et
p
�Vr(r), qui sont proportionnels �a la racine carr�ee de l'�energie. Pour ce qui concerne

la partie solide, les modes ne di��erent que tr�es l�eg�erement de ceux que l'on obtiendrait

sans atmosph�ere. Cependant, la part d'�energie dans l'atmosph�ere peut atteindre quelques

pour mille. On note aussi que pour les modes d'ordres angulaires faibles, dont la fr�equence

est inf�erieure �a la fr�equence de coupure acoustique, il n'y a pas de propagation d'�energie

dans l'atmosph�ere, ce qui est en accord avec la relation de dispersion �etudi�ee dans la

section 3.2.2.
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Fig. 6.8 { Modes solides de la premi�ere branche harmonique (n = 1).

Fig. 6.9 { Modes solides de la deuxi�eme branche harmonique (n = 2).
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Chapitre 7

Sismogrammes et Doppler

synth�etiques: Applications

Computation of synthetic seismograms in the atmosphere

We present in this chapter computations of synthetics using the normal modes to the atmosphere.

The principle of normal modes summation is recalled; a validation comparing synthetics with or

without atmosphere then synthetics and data are presented. Simulations can therefore be used

to study the ampli�cation then �ltering of signal by the atmosphere. We introduce then the two

following articles.

7.1 Calcul de sismogrammes synth�etiques

7.1.1 Principe de la sommation de modes

A partir d'un catalogue de modes propres, on peut calculer le champ de d�eplacement

en tout point et �a tout instant, �etant donn�e un m�ecanisme de source. Dans le cas des

tremblements de Terre, nous utilisons les CMT (pour Centroid Moment Tensor. Une

d�etermination des CMT est faite par l'�equipe de Harvard pour tous les s�eismes importants

[Dziewonski et al., 1999]. Le tenseur des moments sismiquesM repr�esente physiquement

l'�ecart �a l'�elasticit�e qui se produit lors de la rupture d'une faille. A partir de celui-ci, et en

supposant que l'�evolution temporelle de la source correspond �a une fonction de Heaviside,
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on calcule le d�eplacement engendr�e en un point r par la formule :

@2u

@t2
= Re

(X
k

(M : �k (rs)) uk (r) e
i�k(t�ts)

)
; (7.1)

o�u rs d�esigne la position de la source, �k �etant la d�eformation associ�ee au mode propre

uk.

Application aux modes du syst�eme complet

En ce qui concerne les modes calcul�es dans la partie 6, la formule 7.1 est toujours

valable. Rigoureusement, il faut prendre en compte la totalit�e du catalogue de modes,

c'est-�a-dire les modes solides, oc�eaniques et atmosph�eriques. Cependant, compte tenu

de la r�epartition en �energie tr�es localis�ee dans l'une des r�egions, l'excitation des modes

atmosph�eriques dans le cas d'un s�eisme sera faible, de même pour les modes oc�eaniques.

De plus, les vitesses de groupes des ondes atmosph�eriques et oc�eaniques sont beaucoup

plus faibles que pour les ondes de Rayleigh : le signal li�e aux modes atmosph�eriques et

oc�eaniques n'apparâ�t donc pas a priori dans la fenêtre temporelle qui nous int�eresse ici,

celle du train d'ondes de Rayleigh.

7.1.2 Validation

Comparaison avec des synth�etiques sans atmosph�ere

La premi�ere v�eri�cation �a e�ectuer est que les synth�etiques calcul�es au sol sont aussi

bien en accord avec les donn�ees sismiques que des synth�etiques \ sans atmosph�ere". La

�gure 7.1 repr�esente un test e�ectu�e pour les donn�ees de la station GEOSCOPE de Saint

Sauveur. On constate que l'accord est tres bon, avec une di��erence d'amplitude inf�erieure

�a 3 % : cet �ecart peut d'ailleurs être expliqu�e par la perte dans l'atmosph�ere. Le d�ephasage

obtenu entre les deux synth�etiques est inf�erieur �a la fraction de seconde pour les signaux

�a 100 s.
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Fig. 7.1 { Donn�ees de Saint Sauveur (SSB, GEOSCOPE) (en haut) et synth�etiques

correspondants (milieu) pour le s�eisme du 18 juin 2000 (Sud de l'oc�ean Indien), calcul�e

avec ou sans atmosph�ere. Le calcul a �et�e r�ealis�e en prenant les modes de rang n = 0 �a 3.

La trace du bas repr�esente la di��erence des deux synth�etiques multipli�ee par 10.
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Comparaison avec des donn�ees Doppler

La �gure 7.2 montre les synth�etiques calcul�es et les donn�ees �a Francourville pour le

s�eisme d'Izmit. On constate que l'accord g�en�eral est bon, tant dans la forme du signal

que dans l'amplitude. On note cependant qu'il manque une composante haute fr�equence

sur les synth�etiques, aussi bien au sol qu'�a 150 km. Ceci est dû �a la troncature e�ectu�ee

lors de la sommation: seuls les modes de rang n = 0 �a 3 ont �et�e utilis�e ici, et les termes

hautes fr�equences manquants sont li�es aux harmoniques sup�erieurs.

Fig. 7.2 { Synth�etiques et donn�ees �a Francourville pour le s�eisme d'Izmit du 17 août 1999.

7.1.3 Ampli�cation du signal avec l'altitude

L'ampli�cation du signal avec l'altitude peut être calcul�ee �a partir des synth�etiques.

La �gure 7.3 montre l'amplitude maximale du d�eplacement synth�etique �a Francourville
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pour le s�eisme du Mexique de 1985. Jusqu'�a 100 km, l'ampli�cation est contrôl�ee par la

d�ecroissance de la densit�e. Au-del�a, la viscosit�e induit une att�enuation de fr�equences les

plus �elev�ees.

Fig. 7.3 { Amplitude maximale du d�eplacement calcul�e pour di��erentes altitudes et

di��erents �ltres passe-bas. Les amplitudes trouv�ees sont en accord avec les observations

(�gure 2.2).

7.2 Etude syst�ematique des signaux Doppler

L'accumulation de donn�ees Doppler par le CEA/LDG depuis 1999 permet d'envisager

une �etude syst�ematique des signaux, avec comme objectif une inversion de la structure de

l'atmosph�ere. C'est l'objet du premier article [Farges et al., 2001] pr�esent�e �a la suite de

ce chapitre (page 95), �ecrit en collaboration avec Thomas Farges (CEA/LDG).

Deux param�etres in
uencent principalement les �ecarts entre mod�elisations et donn�ees, et

donc peuvent faire l'objet d'une inversion :

Le pro�l de temp�erature: De lui d�epend directement celui de vitesse du son. Les


uctuations saisonni�eres ou diurnes ne sont pas prises en compte dans les modes, et

doivent donc être consid�er�ees �a partir des �ecarts de temps d'arriv�ees.
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La viscosit�e induit une att�enuation de l'onde �a partir de 100 km d'altitude, selon la

fr�equence. L'inversion du pro�l de viscosit�e de l'atmosph�ere peut se faire �a partir de

l'�etude du �ltrage des ondes par l'atmosph�ere. Il est n�ecessaire pour cela d'avoir une

base de modes propres suÆsamment �etendue vers les courtes p�eriodes (jusqu'�a 10 s au

moins). Une telle inversion permettrait d'obtenir une mesure \directe" de la viscosit�e

dans l'atmosph�ere, car jusqu'�a present le pro�l de viscosit�e est estim�e �a partir de valeurs

exp�erimentales.

7.3 Application aux autres formes de couplage

Les autres manifestations du couplage peuvent aussi être �etudi�ees �a la lumi�ere des

modes propres. L'article Artru et al., 2001 pr�esente (page 121) ainsi deux autres aspects

de l'utilisation de la base de modes avec atmosph�ere:

D'une part, il est possible de calculer les coeÆcients d'excitation des modes pour

un mod�ele de turbulence atmosph�erique. Ceci permet de valider l'hypoth�ese sur l'origine

atmosph�erique de l'excitation permanente des oscillations propres de la Terre.

D'autre part, une inversion de source atmosph�erique est r�ealis�ee �a partir des signaux

sismiques enregistr�es. Cette inversion est tr�es peu contrainte, mais conduit cependant �a

une classe de sources possible en accord avec le d�eroulement de l'eruption.
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Chapitre 8

E�et des s�eismes sur l'ionosph�ere

Seismic e�ects on the ionosphere

T. Farges 1, J. Artru 2, E. Blanc 1, P. Lognonn�e 2 et A. Le Pichon 1

Article �a parâ�tre dans la revue Chocs CEA.

R�esum�e

Depuis les ann�ees soixante, des observations ont montr�e que des ondes sismiques �etaient

d�etectables dans l'ionosph�ere par le biais du couplage dynamique entre le sol et l'atmosph�ere,

�a la suite de forts s�eismes. Le r�eseau de sondage Doppler de Francourville, mis en place par

le CEA depuis août 1999, permet d'enregistrer syst�ematiquement les signaux sismiques dans

l'ionosph�ere en mesurant les oscillations verticales des couches ionosph�eriques. En parall�ele, des

mod�elisations e�ectu�ees �a l'IPGP ont con�rm�e le m�ecanisme d'excitation de telles perturbations,

et il est d�esormais possible de calculer les oscillations attendues dans l'atmosph�ere �a partir d'un

m�ecanisme de source donn�e. Nous pr�esentons ici les applications de nos travaux �a une �etude,

via les signaux sismiques, des caract�eristiques de propagation des ondes infrasoniques dans

l'atmosph�ere.

1. CEA DAM - Île de France

2. Institut de Physique du Globe de Paris
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Abstract

Since 1960, experiments have that perturbations of the ionosphere could occur after earthquakes,

by the way of the dynamic coupling between seismic surface waves and the atmosphere.

A Doppler ionospheric sounding network has been set up by the CEA in August 1999, at

Francourville, which allows systematic recording of vertical oscillations of ionospheric layers.

Most magnitude 6.5 and more earthquakes have indeed been observed on these measurements.

At the same time, we developed at IPGP a theory that con�rms the excitation mechanism of

such signals. It is now possible to compute synthetic seismograms in the atmosphere using this

theory. We present here the application of our work to the determination, via seismic signal, of

propagation properties of infrasonic waves in the atmosphere.

Introduction

Le r�eseau de sondage Doppler de Francourville permet de mesurer de fa�con continue

les oscillations verticales des couches ionosph�eriques. En fonctionnement depuis août 1999,

il a permis l'enregistrement syst�ematique des perturbations induites par les tremblements

de Terre les plus importants. En e�et, les ondes sismiques qui se propagent �a travers tout

le globe g�en�erent au niveau du sol une onde acoustique dans l'atmosph�ere, qui se propage

et s'ampli�e jusqu'�a devenir d�etectable et clairement identi�able �a l'altitude de sondage.

La mesure de ces ondes pr�esente un grand int�erêt pour l'�etude du �ltrage des

ondes acoustiques par l'atmosph�ere : on dispose ainsi d'un signal dont la source | le

d�eplacement vertical du sol dans la r�egion du sondeur | est bien connue, tant par les

donn�ees provenant des r�eseaux sismologiques r�egionaux que par les mod�elisations d'ondes

sismiques. Il est de plus possible de mod�eliser ces signaux atmosph�eriques par le biais de

m�ethodes sismologiques appliqu�ees �a l'ensemble [Terre avec atmosph�ere], ce qui ouvre la

voie �a une inversion de la structure verticale de l'atmosph�ere, notamment pour le pro�l

de viscosit�e.

Nous pr�esentons ici les observations de signaux ionosph�eriques post-sismiques

r�ealis�ees �a Francourville, ainsi que les mod�elisations de ces mêmes signaux e�ectu�ees

�a l'IPGP. Ces deux approches permettent de caract�eriser le �ltrage atmosph�erique, et �a
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terme de d�eduire la viscosit�e de l'air en comparant les donn�ees aux synth�etiques.

Observation

L'ionosph�ere, qui est la couche partiellement ionis�ee de l'atmosph�ere entre 60 et

1000 km d'altitude, est �etudi�ee depuis le sol par sondage radar Haute Fr�equence (HF).

L'onde HF est r�e
�echie par l'ionosph�ere quand sa fr�equence est �egale �a la fr�equence

plasma de l'ionosph�ere. Les ionogrammes permettent de connâ�tre la structure verticale

de l'ionosph�ere, et les sondages Doppler sa dynamique (encadr�e 1 de [C1]).

Les premiers e�ets des s�eismes sur l'ionosph�ere ont �et�e observ�es en 1964, apr�es le tr�es

fort s�eisme d'Alaska [1,2]. La premi�ere �etude compl�ete, apr�es le s�eisme du 16 mai 1968

au Japon, utilisait des mesures Doppler r�ealis�ees sur deux fr�equences (5 et 10 MHz, ce

qui correspond �a des altitudes de r�e
exion de 200 et 300 km) [3]. Des 
uctuations dans

l'ionosph�ere sont observ�ees quelques minutes apr�es l'arriv�ee au sol de l'onde sismique de

Rayleigh. L'onde de Rayleigh est une onde de surface, c'est-�a-dire guid�ee par la surface

de la Terre, et engendrant un d�eplacement vertical du sol. Son e�et est comparable aux

rides form�ees �a la surface d'un lac. La concordance des mesures Doppler avec les signaux

sismiques est parfaite �a 5 MHz, et correspond �a l'enveloppe du sismogramme �a 10 MHz.

Un contrôle syst�ematique des e�ets des s�eismes par sondage Doppler a �et�e mis en

place depuis août 1999 (table 1) avec le r�eseau de Francourville (FRC) (�gure 8.1). La

num�erisation des signaux permet une pr�ecision bien meilleure qu'�a l'�epoque de Yuen et

al. [3], ainsi qu'un traitement fr�equentiel pour caract�eriser l'origine et la propagation des

signaux observ�es.

Propagation du sol vers l'ionosph�ere

Une mesure Doppler peut être assimil�ee �a un sismogramme en vitesse �a l'altitude de

sondage. Les mesures, r�ealis�ees �a 3.8 et 4.6 MHz, sont compar�ees �a la composante verticale

du sismogrammede Lormes obtenues le 18 juin 2000 (�gure 8.2). La tr�es bonne corr�elation
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Fig. 8.1 { Localisation du r�eseau de sondage ionosph�erique de Francourville (FRC).

Les points de sondage sont �a mi-distance entre l'�emetteur, �a FRC, et les r�ecepteurs,

�a Bois Arnault (BRN), Le Bardon (LBD) et Bruy�eres le Châtel (BLC). L'altitude

du point de sondage est d�etermin�ee grâce aux ionogrammes. Deux liaisons �a deux

fr�equences di��erentes entre FRC et BLC permettent de sonder l'ionosph�ere �a deux

altitudes di��erentes.
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observ�ee sur les signaux peut s'expliquer par un m�ecanisme assez simple. Les ondes

sismiques de Rayleigh g�en�erent �a l'interface sol - atmosph�ere une onde de pression dont

l'amplitude est proportionnelle au d�eplacement vertical du sol (encadr�e 1). Cette onde

se propage quasi-verticalement depuis le sol �a travers l'atmosph�ere neutre. Les particules

neutres entrâ�nent ensuite les �electrons libres de l'ionosph�ere, dont le mouvement vertical

d'ensemble est enregistr�e par le sondage Doppler. Le temps entre l'arriv�ee au sol et l'arriv�ee

dans l'ionosph�ere correspond �a la dur�ee de propagation de l'onde �a la vitesse du son.

La mesure des e�ets dans l'ionosph�ere d'une onde sismique, dont l'amplitude est de

quelques millim�etres au maximumau sol, n'est possible que par son ampli�cation lors de la

propagation dans l'atmosph�ere. La conservation de l'�energie de l'onde de pression impose

qu'en se propageant vers le haut, l'amplitude de l'onde augmente alors que la densit�e de

particules diminue. L'atmosph�ere �etant horizontalement strati��ee par la pesanteur, avec

une hauteur d'�echelle H0, l'amplitude de l'onde de pression varie comme exp
�

z
2H0

�
, o�u

z est l'altitude. Pour une hauteur d'�echelle standard de 8 km, on a une ampli�cation par

rapport au sol de 7600 �a 143 km d'altitude et de 38600 �a 169 km. La vitesse crête �a crête

au sol vaut 3 10�4 m/s, 18 m/s �a 143 km, et 31 m/s �a 169 km. L'ampli�cation observ�ee

est de l'ordre de grandeur attendu par la th�eorie.

Le pic de plus forte amplitude de l'onde sismique arrive �a 15:34:58 TU au sol �a Lormes,

�a 15:41:40 �a 143 km et �a 15:42:36 �a 169 km pour les liaisons FRC-BLC (�gure 8.2). Le

point de sondage de la liaison FRC-BLC est plus �eloign�e de l'�epicentre du s�eisme que

Lormes (qui est �a 270 km au sud-est de FRC) ; l'onde sismique au sol arrive alors 61

secondes plus tard. Le temps de propagation verticale du sol �a 143 km d'altitude est donc

environ six minutes et compatible avec les mod�eles de vitesse du son [4]. De même, les

57 secondes de propagation entre 143 et 169 km donnent une vitesse moyenne du son

standard de 456�35 m/s.
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Fig. 8.2 { Comparaison de la vitesse verticale de d�eplacement du sol (mesur�e �a Lormes) et

des 
uctuations de l'ionosph�ere �a deux altitudes entre FRC et BLC, lors du s�eisme du Sud

de l'oc�ean Indien le 18 juin 2000. Le signal Doppler ionosph�erique a �et�e �ltr�e des p�eriodes

sup�erieures �a 5 minutes. On indique le temps d'arriv�ee de la plus forte oscillation pour

ces trois altitudes. Les �ecarts de temps sont compatibles avec une propagation verticale de

l'onde de pression g�en�er�ee au sol par le s�eisme �a la verticale du point de sondage.
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Localisation de la source �a la verticale du point de sondage

Nous avons suppos�e que l'onde de pression vient directement de la verticale, les

autres chemins de propagation �etant n�eglig�es [5]. Cette hypoth�ese est valid�ee par l'�etude

des signaux mesur�es sur les trois liaisons lors du s�eisme de Costa Rica le 20 août 1999

(�gure 8.3). Les temps d'arriv�ee de l'onde pr�esentent des d�ecalages de 7 secondes entre

BRN et LBD et de 13 secondes entre BRN et BLC. Le point de sondage de la liaison de

BRN est le plus proche de l'�epicentre puisque l'onde arrive en premier sur ce point de

sondage.

La vitesse de propagation horizontale de la perturbation est de l'ordre de quelques

kilom�etres par seconde, ce qui s'apparente plus �a la vitesse des ondes de Rayleigh (entre 3

et 4 km/s) qu'�a la vitesse du son dans l'atmosph�ere (entre 300 et 500 m/s). La propagation

de l'onde se fait donc dans le sol, puis verticalement dans l'atmosph�ere. La �gure 8.6

illustre ceci en montrant que les d�ecalages de temps d'arriv�ee des ondes de Rayleigh au

sol sont les mêmes que ceux des di��erentes liaisons.

Mod�elisation

La m�ethode de mod�elisation par sommation de modes normaux est fr�equemment

utilis�ee en sismologie (encadr�e 2) pour calculer des sismogrammes synth�etiques �a partir

d'un mod�ele de Terre et d'un m�ecanisme de source. La th�eorie de l'�elasticit�e au premier

ordre est employ�ee, et permet de se ramener �a une �equation aux modes propres: toute

solution �a cette �equation s'�ecrit comme une combinaison de solutions particuli�eres

oscillantes appel�ees modes ou fonctions propres. Il n'est traditionnellement pas tenu

compte de la pr�esence de l'atmosph�ere : en e�et, le contraste de densit�e entre la Terre

\solide" et l'atmosph�ere est trop important pour qu'une part signi�cative - du point de

vue du sismologue - de l'�energie des ondes sismiques soit transf�er�ee. La surface de la Terre

est alors consid�er�ee comme libre.

Les mod�eles utilis�es couramment en sismologie comportent d�ej�a des parties 
uides
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Fig. 8.3 { Comparaison des trois liaisons �a 4.6 MHz lors du s�eisme de Costa Rica le 20

août 1999. Les signaux ont �et�e �ltr�es des p�eriodes sup�erieures �a 3 minutes. Les 
uctuations

arrivent d'abord sur la liaison FRC-BRN. Un d�ecalage de quelques secondes sur le temps

d'arriv�ee est visible entre les trois points de sondage.
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(noyau liquide et oc�eans). Il est donc possible de prendre en compte l'atmosph�ere en

ajoutant une couche gazeuse �a ces mod�eles sans modi�cation importante des codes.

Cependant, l'hypoth�ese de l'�elasticit�e n'est pas valable dans l'atmosph�ere, o�u il est

n�ecessaire de prendre en compte l'att�enuation due �a la viscosit�e. De plus, la condition

de surface libre n'est pas appropri�ee, dans la mesure o�u l'atmosph�ere n'a pas de fronti�ere

sup�erieure d�e�nie. L'�energie transport�ee par des ondes ascendantes n'est en g�en�eral pas

pi�eg�ee dans l'atmosph�ere, et il faut pouvoir traduire cet �echappement �a la limite sup�erieure

du mod�ele choisi.

La th�eorie utilis�ee ici permet de prendre en compte ces e�ets. Ceux-ci introduisent

dans l'�equation aux modes propres (encadr�e 2) des termes d�ependant de la fr�equence,

ce qui rend d�elicat le calcul des modes par des m�ethodes directes. Il est n�ecessaire de

connâ�tre la fr�equence pour calculer les termes de l'�equation �a r�esoudre, et de l�a en d�eduire

la fr�equence propre. Un proc�ed�e it�eratif doit donc être mis en �uvre. Ces termes �etant

de second ordre nous les int�egrons �a partir d'un processus variationnel [6] ; l'�equation

aux modes propres compl�ete est exprim�ee pour une fr�equence donn�ee plus un terme de

perturbation en fr�equence. Pour calculer les deux composantes de l'�equation compl�ete, on

utilise les fr�equences propres de l'�equation \simple" (sans viscosit�e et avec surface libre).

On utilise aussi l'ensemble des fonctions propres associ�ees, modi��ees pour satisfaire �a la

condition de surface radiative, comme base de d�ecomposition �a partir de laquelle on r�esout

l'�equation compl�ete. On r�einjecte ensuite les nouvelles fonctions propres et fr�equences

propres obtenues dans le processus jusqu'�a la convergence.

Cette m�ethode pr�esente l'avantage de calculer les modes du syst�eme complet Terre

avec atmosph�ere, chaque mode ayant une part de son �energie dans la Terre solide, une

autre part dans l'atmosph�ere. On obtient alors un catalogue de modes propres selon

lesquels on peut d�ecomposer tout champ de d�eplacement satisfaisant aux �equations de

l'�elastodynamique. Nous avons utilis�e pour nos mod�elisations le mod�ele PREM [7] pour

la Terre solide, incluant une couche oc�eanique 
uide, auquel nous avons ajout�e un mod�ele

d'atmosph�ere calcul�e �a partir de l'\US Standard Atmosphere" [8], jusqu'�a une altitude
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de 200 km. Trois types de mode sont obtenus : solides, atmosph�eriques et oc�eaniques

(�gure 8.10). L'importance du couplage Terre solide - atmosph�ere s'�evalue pour chaque

mode en regardant la fraction d'�energie situ�ee dans l'atmosph�ere pour un mode solide ou

inversement (�gure 8.4).

Fig. 8.4 { Intensit�e du couplage sol atmosph�ere : fraction de l'�energie des modes sismiques

transmis �a l'atmosph�ere. Deux pics �a 3.68 et 4.3 mHz correspondent aux fr�equences de

r�esonance de l'atmosph�ere des guides d'ondes �a 20 et 70 km d'altitude. En dessous de 3

mHz, on voit l'e�et de la fr�equence de coupure acoustique.

�A partir d'un m�ecanisme de source donn�e, il est alors possible de calculer des

sismogrammes synth�etiques en tout point de la Terre et de l'atmosph�ere, par sommation

des modes excit�es [9]. Dans le cas d'une source sismique, seuls les modes solides sont

utilis�es.

Nous pr�esentons ici deux exemples de synth�etiques, au sol et dans l'ionosph�ere, cr�e�es

�a l'aide de cette m�ethode.

La �gure 8.5 pr�esente les synth�etiques associ�es aux deux mesures Doppler d�ej�a
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pr�esent�ees pour le s�eisme du 18 juin 2000 (Sud de l'Oc�ean Indien). Notre calcul s'est

limit�e aux fr�equences inf�erieures �a 33 mHz a�n de rester dans le domaine o�u la th�eorie

des modes est la plus eÆcace. L'accord est globalement bon et con�rme que les signaux

Doppler sont d'origine sismique, g�en�er�es par un couplage purement dynamique entre la

Terre solide et l'atmosph�ere. Les di��erences obtenues, notamment sur l'ampli�cation du

signal en fonction de la fr�equence, sont probablement dues �a une mauvaise estimation de

la viscosit�e dans l'atmosph�ere.

La �gure 8.6 pr�esente les synth�etiques associ�es aux trois mesures Doppler pour le

s�eisme du Costa Rica du 20 août 1999 calcul�es �a l'altitude du sondage (en haut) et au

niveau du sol. Les di��erences de temps d'arriv�ee sont strictement les mêmes entre le sol

et l'ionosph�ere, et sont identiques �a celles mesur�ees sur la �gure 8.3, aux erreurs de point�e

de phase pr�es. Ceci con�rme que l'onde de pression est g�en�er�ee par les ondes de Rayleigh,

et se propage quasi-verticalement dans l'atmosph�ere.

Exploitation des observations

La propri�et�e caract�eristique de la propagation des infrasons est le �ltrage des ondes

en fonction de leur fr�equence (encadr�e 3). En l'absence de mesures in situ des coeÆcients

d'att�enuation dans l'atmosph�ere, il est n�ecessaire de tirer parti d'un signal de source

connue. Le �ltre des ondes acoustiques peut ainsi être �etudi�e mesurant l'onde de pression

form�ee par une forte explosion [12] ou bien g�en�er�ee par un s�eisme de grande magnitude.

Yuen et al. [3] ont interpr�et�e la disparition des ondes de p�eriode 30 secondes �a 300 km

d'altitude par le �ltrage atmosph�erique et ont calcul�e qu'�a cette p�eriode les ondes �etaient

amorties par un facteur 100 entre 200 et 300 km d'altitude. Tanaka et al. [13] ont calcul�e

que les ondes de p�eriode 20 secondes ne sont quasiment pas att�enu�ees �a 150 km d'altitude

par rapport �a 100 km d'altitude et le sont �a 75 % �a 220 km.

Les mesures syst�ematiques du sondeur de Francourville permettent d'�etudier plus

�nement le �ltrage atmosph�erique, dans la mesure o�u les signaux d'origine sismique sont

d�etect�es �a partir des magnitudes 6.5 et plus, ce qui correspond �a plusieurs �ev�enements
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Fig. 8.5 { Donn�ees et synth�etiques pour le s�eisme du 18 juin 2000. On observe un accord

globalement bon, compte tenu de la simplicit�e du mod�ele (Terre �a sym�etrie sph�erique,

e�ets non-lin�eaires et vents n�eglig�es). Les di��erences entre les observations et le signal

mod�elis�e peuvent être d'abord li�ees �a des erreurs sur le m�ecanisme de source du s�eisme et

sur le mod�ele de Terre (solide) employ�e : on observe en e�et sur le synth�etique au sol une

sous-estimation de hautes fr�equences, et une avance des temps d'arriv�ee. D'autres erreurs

sont engendr�ees dans la mod�elisation de l'atmosph�ere : on observe cette fois-ci un retard

des temps d'arriv�ee, qui peut être li�e soit �a des erreurs sur le pro�l de vitesse du son, soit

�a l'e�et du vent. En�n l'ampli�cation est moins importante sur les synth�etiques, ce qui

indique que le mod�ele de viscosit�e est probablement surestim�e ici.
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Fig. 8.6 { Synth�etiques calcul�es pour les trois liaisons du r�eseau lors du s�eisme du

Costa Rica le 20 août 1999, �a l'altitude de sondage (en haut) et au niveau du sol. Les

di��erences de temps d'arriv�ee sont les mêmes aux deux altitudes, et correspondent au

d�ecalage d'arriv�ee de l'onde de surface au sol.
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par mois. Nous pouvons ainsi ne garder que les signaux de bonne qualit�e et disposer de

mesures redondantes. De plus les sismogrammes issus de stations proches permettent de

bien contraindre la source des signaux.

Pour illustrer l'e�et du �ltrage atmosph�erique, nous comparons le spectre du signal

sismique avec celui du signal ionosph�erique (�gure 8.7). Les formes g�en�erales des spectres

du sismogramme et de la mesure Doppler sont en bon accord, ce qui con�rme encore

une fois l'origine sismique des signaux ionosph�eriques mesur�es. Les mesures sur deux

fr�equences di��erentes nous donnent des informations suppl�ementaires sur l'altitude o�u se

produit l'att�enuation : avec les spectres du 16 octobre 1999, on remarque que les p�eriodes

inf�erieures �a 15 secondes sont tr�es sensiblement att�enu�ees entre 154 et 183 km d'altitude.

La base de modes propres actuelle permet de calculer des synth�etiques jusqu'�a

200 km d'altitude et pour des p�eriodes sup�erieures �a 15 secondes. On repr�esente sur la

�gure 8.8 le facteur d'ampli�cation de l'onde depuis le sol en fonction de sa fr�equence et de

l'altitude, dans le cas du s�eisme de l'oc�ean indien du 18 juin 2000. On v�eri�e la tr�es bonne

correspondance avec la �gure 8.11. On note de plus une ampli�cation particuli�ere du signal

�a 3,7 et 4,3 mHz, ce qui correspond aux deux fr�equences de fort couplage de la �gure 8.4.

Les deux minima de vitesse du son vers 20 et 70 km d'altitude induisent des guides d'ondes

�a ces altitudes, ce qui se traduit sur les modes en une intensi�cation du couplage pour les

deux fr�equences de r�esonance correspondantes. Pour les hautes fr�equences, l'att�enuation

li�ee �a la viscosit�e est sensible �a partir de 170 km, et au-dessus de 25 mHz. La prolongation

du mod�ele num�erique �a de plus hautes fr�equences est n�ecessaire pour une �etude plus

quantitative, a�n de valider ou corriger le pro�l de viscosit�e utilis�e.

Conclusion

Le processus d'inversion de la structure de l'atmosph�ere, envisag�e pour obtenir

le pro�l de viscosit�e, consiste �a ajuster le mod�ele utilis�e a�n d'obtenir le meilleur

accord possible entre les synth�etiques et les mesures. Les di��erences actuelles entre
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Fig. 8.7 { Comparaison des spectres du sismogramme (noir) et des mesures Doppler

(rouge et bleu). Le spectre �a 183 km du 16/10/1999 a �et�e d�ecal�e de 20 dB pour �eviter

la superposition des deux spectres de mesure Doppler. La forme g�en�erale du spectre du

sismogramme est conserv�ee pour le spectre de la mesure Doppler. Le rapport signal sur

bruit est nettement moins favorable dans le cas des mesures ionosph�eriques que pour celui

des mesures au sol. Beaucoup d'ondes acoustiques de p�eriode inf�erieure �a 10 secondes

viennent se superposer �a l'onde acoustique g�en�er�ee par le s�eisme.
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Fig. 8.8 { Ampli�cation en fonction de l'altitude (mêmes axes que la �gure 8.11) calcul�ee

pour le s�eisme du 18/06/2000. On note le 
�echissement �a basses fr�equences li�e �a la

fr�equence de coupure acoustique, et l'in
uence de l'att�enuation visqueuse sur les fr�equences

sup�erieures �a 25 mHz (p�eriodes inf�erieures �a 40 secondes). Le couplage �a 3,7 et 4,3 mHz

(�gure 4) est visible par une ampli�cation plus forte �a altitude constante.
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synth�etiques et donn�ees sont d'une part des d�ecalages de temps d'arriv�ee, et d'autre

part des ampli�cations sensiblement di��erentes.

Qualitativement, ces di��erences s'expliquent par des erreurs de mod�elisations �a

di��erentes �etapes :

{ D'une part, l'onde de Rayleigh peut être plus ou moins bien calcul�ee en fonction

de la qualit�e du mod�ele de Terre solide utilis�e et du m�ecanisme au foyer d�etermin�e:

les �ecarts aux observations engendr�ees apparaissent sur les synth�etiques au sol, et

peuvent ainsi être sortis du processus d'inversion. Il ne reste alors que les di��erences

li�ees au mod�ele d'atmosph�ere employ�e.

{ Les temps d'arriv�ee de l'onde dans l'ionosph�ere di��erent sensiblement sur l'exemple

de la �gure 8.5. On constate une avance de 1 �a 2 minutes des synth�etiques, soit

environ 15 % du temps de parcours dans l'atmosph�ere. L'incertitude de quelques

kilom�etres sur l'altitude de r�e
exion ne peut engendrer qu'un d�ecalage de quelques

secondes, de même que l'erreur li�ee �a l'absence de vent dans notre mod�ele. En

revanche, le pro�l de vitesse du son, directement li�e �a celui de la temp�erature, peut

subir des variations suÆsantes pour expliquer l'avance des mod�elisations. Ici un

pro�l moyen a �et�e utilis�e, l'introduction d'un mod�ele de temp�erature int�egrant les

variations saisonni�eres s'av�ere donc n�ecessaire.

{ L'ampli�cation globale du signal est li�ee �a la d�ecroissance exponentielle de la

densit�e au premier ordre. L'exemple pr�esent�e montre une sous-estimation globale

de l'amplitude des signaux, ce qui indique que le pro�l de densit�e utilis�e est peut-

être surestim�e.

{ L'att�enuation di��erentielle selon la fr�equence est due �a l'e�et de la viscosit�e.

Pour chaque fr�equence, il est possible de calculer l'�ecart entre le mod�ele et l'observation,

apr�es correction des �eventuels e�ets pr�ec�edemment cit�es. Il est alors possible d'ajuster le

mod�ele de viscosit�e jusqu'�a obtenir le pro�l expliquant le mieux les observations.
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Encadr�e 1 : Couplage sol - atmosph�ere

Un microbarographe mesure les tr�es faibles variations de la pression atmosph�erique.

Nous caract�erisons le m�ecanisme de couplage entre le sol et l'atmosph�ere en comparant les

mesures d'un microbarographe avec celles du d�eplacement du sol. La station de l'OTICE

(Organisation du Trait�e de l'Interdiction Compl�ete des Essais) install�ee en Mongolie est

compos�ee de microbarographes et de sismographes. Ces instruments ont mesur�e un fort

signal apr�es le s�eisme d'Inde du 26 janvier 2001. Sur la �gure 8.9, on repr�esente le signal

sismique (mesure du d�eplacement vertical du sol par un sismographe) et le signal infrason

(mesur�e par un microbarographe). On remarque la simultan�eit�e d'arriv�ee des signaux

ainsi que le tr�es bon accord entre les formes d'onde pour l'onde de Rayleigh. En revanche,

les ondes de volume, P et S, ne sont pratiquement pas transmises dans l'atmosph�ere. La

comparaison des spectrogrammes montre que la dispersion des basses fr�equences vers les

hautes fr�equences suit la même �evolution dans les deux cas et que le niveau de bruit �a

basse fr�equence (inf�erieur �a 0.2 Hz) est plus �elev�e pour le signal infrason que pour le signal

sismique.

Trois sources di��erentes peuvent a priori être �a l'origine du signal : l'action directe de l'onde

sismique sur le microbarographe, les variations de pression dues �a la variation d'altitude de

l'instrument, et le couplage entre le sol et l'atmosph�ere. Les caract�eristiques techniques

du microbarographe montre qu'au maximum 10% du signal mesur�e peut être dû �a un

e�et m�ecanique de l'onde sismique sur le capteur. Le d�eplacement vertical maximum li�e

au passage de l'onde de Rayleigh est de 5 mm, et la variation de pression associ�ee, en

consid�erant une valeur raisonnable de 100 hPa par kilom�etre, est au maximum de 5.10�2

Pa. Cela repr�esente moins de 10% de la variation de pression e�ectivement mesur�ee qui

est de 0.6 Pa. Dans les conditions normales de temp�erature et de pression, le couplage sol

{ atmosph�ere donne th�eoriquement une variation de pression d'amplitude crête �a crête

(en �bar)

p = 247
a

T
;
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o�u a est l'amplitude crête �a crête de l'onde sismique (en cm), et T la p�eriode moyenne

de cette onde (en secondes). Pour les signaux mesur�es en Mongolie, la p�eriode moyenne

est de 20 s. La loi pr�edit une amplitude de l'onde de pression de 0.6 Pa, soit l'amplitude

e�ectivement mesur�ee. La source principale de la variation de pression atmosph�erique est

donc le couplage sol{atmosph�ere.

Fig. 8.9 { Comparaison des signaux sismique (en millim�etres) et infrason et de leurs

spectrogrammes respectifs lors du s�eisme d'Inde le 26 janvier 2001 de magnitude 8.0 Ms.

Les temps d'arriv�ee en TU du signal sismique sont : 03:25:48 (onde P), 03:30:08 (onde

S) et 03:37:47 (onde de surface de Rayleigh qui est moins rapide que les ondes de volume

P et S).
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Encadr�e 2 : Th�eorie des modes

L'objet de la th�eorie des modes en sismologie est de calculer l'�evolution d'un

syst�eme perturb�e �elastiquement �a partir d'un �etat d'�equilibre hydrostatique. L'�equation

d'�evolution lin�earis�ee du champ de d�eplacement u(x,t) s'�ecrit dans un rep�ere cart�esien :

@2u

@t2
= �A (u) =

1

�
(r � (T � u � rT0)�r � (�u) g � �r�1) ;

o�u � est la densit�e, g le champ de pesanteur, T le tenseur des contraintes �elastiques et

T0 le champ de contraintes �a l'�equilibre, solution de l'�equation :

�0g � r � T0 = 0:

r�1 est le potentiel de redistribution de masse qui repr�esente la perturbation du champ

de gravit�e.

Le tenseur des contraintes �elastiques prend une forme di��erente selon les r�egions du

syst�eme. De fa�con g�en�erale, on l'�ecrit sous la forme :

Tij =
X
kl

Cijkl � 1
2

 
@uk
@xl

+
@ul
@xk

!
;

o�u :

{ Cijkl = �ÆijÆkl+2�ÆikÆjl dans les parties solides isotropes (� et � sont les coeÆcients

�elastiques de Lam�e)

{ Cijkl = �ÆijÆkl dans les parties liquides

{ Cijkl = �c2ÆijÆkl dans l'atmosph�ere.

En�n, au passage de discontinuit�es, on impose :

{ Pour les interfaces solide - solide, la continuit�e du d�eplacement et des contraintes,

{ Pour les interfaces solide - 
uide, la continuit�e du d�eplacement normal (radial en

sym�etrie sph�erique) et des contraintes normales.
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Les modes propres sont les champs de d�eplacement uk(x) v�eri�ant :

�!2
kuk = �A (uk) ;

ainsi que les conditions aux interfaces et aux limites. !k est la fr�equence propre du mode

car la fonction uk(x)ei!kt est solution de l'�equation d'�evolution.

Ces modes forment une base compl�ete de l'ensemble des solutions, c'est-�a-dire que

toute solution s'�ecrit sous la forme :

u(x; t) =
X
k

�kuk(x)e
i!kt;

o�u les coeÆcients �k sont d�etermin�es par le m�ecanisme de source.

Cette m�ethode est valable en 3 dimensions, cependant elle est particuli�erement

eÆcace pour les calculs en sym�etrie sph�erique, notamment grâce �a l'utilisation de

d�ecompositions en harmoniques sph�eriques.



118 ARTICLE: EFFET DES S�EISMES SUR L'IONOSPH�ERE

Fig. 8.10 { On repr�esente, pour les di��erents types de modes, la r�epartition de l'�energie

cin�etique due au d�eplacement vertical associ�e au mode. On constate que si les modes sont

fortement localis�es dans l'une ou l'autre des parties du mod�ele (Terre solide, atmosph�ere,

oc�ean), une faible partie de leur �energie \sort", induisant ainsi les e�ets de couplage

observ�es. Les amplitudes ont �et�e multipli�ees par 100 dans certaines zones pour faciliter la

lecture.
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Encadr�e 3 : Filtrage atmosph�erique

La th�eorie de Pitteway et Hines [10] sur la propagation des ondes dans l'atmosph�ere

montre qu'il existe �a partir de 150 km une forte att�enuation des ondes pour des p�eriodes

sup�erieures �a 1 seconde. L'amplitude �(z0) d'une onde se propageant �a partir du sol

jusqu'�a une altitude z0 v�eri�e la relation [11] :

�(z0) = exp
�

z0
2H0

�
� exp

0@� z0Z
0

�dz

1A ;

elle d�epend de deux termes :

{ le premier est l'ampli�cation due �a la strati�cation de l'atmosph�ere par la pesanteur

et d�epend de l'altitude z0 et de H0 l'�echelle de variation de la densit�e � avec l'altitude

( d�
dz

= � �
H
).

{ le second repr�esente les pertes par dispersion thermique et par viscosit�e, le coeÆcient

d'absorption � �etant donn�e par l'�equation 3.22. Lorsque l'on n�eglige la perte par

thermoconduction, � d�epend de la fr�equence f de l'onde et du coeÆcient de viscosit�e

cin�ematique �(z) :

� =
8�2�(z)f2

3c3
:

Le graphe du haut de la �gure 8.11 montre le r�esultat du calcul de � avec H0 = 8 km.

L'ampli�cation en fonction de l'altitude et de la fr�equence de l'onde est repr�esent�ee par

des iso-contours. L'e�et du terme de perte est visible dans le coin droit du graphe. La

propagation d'une onde acoustique dans un champ de pesanteur est limit�ee pour les basses

fr�equences par une fr�equence de coupure acoustique en dessous de laquelle l'onde devient

�evanescente: son amplitude � est alors en exp(�kz). Cette fr�equence de coupure varie

avec l'altitude et est repr�esent�ee en rouge sur la �gure. Le calcul de � sur la �gure 8.11

prend en compte l'e�et de la fr�equence de coupure qui n'est pas inclus dans la formule

donn�ee plus haut.

On d�etaille, sur le graphe du bas, la variation de � en fonction de l'altitude pour

trois p�eriodes particuli�eres. Ces courbes montrent que l'atmosph�ere se comporte comme
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un �ltre passe-haut en p�eriode ; pour une p�eriode particuli�ere apparâ�t une altitude critique

en dessous de laquelle l'onde est �ltr�ee : 120 km pour 1 s, 240 km pour 10 s.

Fig. 8.11 { Facteur d'ampli�cation en fonction de la fr�equence calcul�ee �a partir de

l'expression de �.
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Abstract

Acoustic coupling between solid Earth and atmosphere has been observed since the 60s on

either ground-based or satellite measurements. This coupling leads to clearly identi�ed signals

on seismic data after atmospheric events or on atmospheric or ionospheric measurements after

big quakes. Normal modes theory for the whole system Earth+atmosphere is well adapted for

the study of such signals. We present here the theory developed to compute realistic normal

modes and the applications to modeling of coupling phenomena. Synthetics for either solid or

atmospheric source or measurement are presented, showing a good agreement.
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Introduction

Since about 10 years, many observations of coupling between the Solid Earth and its

atmosphere were reported in seismology. At least three types of observations are support-

ing such coupling : The �rst one consists in the observation of seismic signals associated

to strong atmospheric sources. Among the �rst were the records performed at Irkoutsk

following the atmospheric explosion of a meteor or comet in Siberia on June, 30, 1908

[Ben Menahem, 1975]. More recently, seismic signals were recorded by Cevolini [1994],

following an meteor atmospheric explosion in Italy. Similar signals were recorded fol-

lowing the major nuclear explosions performed by United States and Soviet Union in the

atmosphere, between 1945 and their limited interdiction in 1963. Apart many reports and

studies concerning atmospheric waves, [e.g. Yamamoto, 1956-1957, Hunt, 1960, Press &

Harkrider, 1962, Donn & Ewing, 1962a-b, Harkrider, 1964] Other powerfull atmospheric

sources are the volcano explosions, like El Chichon in 1982, and especially Pinatubo in

1991. By stacking 12 IDA stations during 12 hours, Zurn & Widmer [1996] have shown

that the signals recorded following the Pinatubo eruption shown an selective excitation of

Rayleigh surface waves around frequencies of 3.7 mHz, 4.44 mHz for the two mains peaks

and 5.2 mHz, 6.1 mHz et 7.2 mHz. Many papers were published on the explanation of

these unusual signals. Some have proposed a feedback regime between the atmosphere

and the volcano [Widmer & Zurn, 1992, Zurn & Widmer, 1996]. Other proposed the

excitation of two atmospheric waves, the low frequency one being a gravity wave, and the

other being acoustic [Kanamori & Mori, 1992, Kanamori et al., 1994].

The discovery of the continuous excitation of normal modes [Suda et al.,1998, Kobayashi

& Nishida, 1998, Tanimoto et al., 1998] has shown a second example of coupling between

the solid Earth and its atmosphere. Such excitation appears to be produced by the tur-

bulence of the Earth atmospheric boundary layer, which for wind extend within the �rst

km of the surface and despictes seasonal variations [Nishida et al., 2000]. Simpli�ed the-

ory was proposed by Tanimoto [ 1999]. None are however able to fully account for some

features of the amplitude spectrum of normal modes.
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The third example of coupling is related to ionospheric perturbations after earthquakes.

Such a coupling can either be observed near a seismic source or at teleseismic distances.

Following a Magnitude 5.9, Kelley et al. [1985], reported thermospheric perturbation of

about 300 K between 300 and 400 km of altitude, i.e. corresponding to 25% of relative

temperature variations. Calais & Minster, [1995], reported ionospheric perturbations by

using GPS data. As shown by Lognonn�e et al., [1998], a small fraction of the surface waves

is transferred in the atmosphere for frequencies higher than 4.4 mHz. The surface waves

therefore produce a plume, which can reach the high atmosphere after being ampli�ed by

the exponential decay of the atmospheric density. Artru et al. [2001] have shown than

such a signal might be therefore ampli�ed by a factor of 50 000 when it reaches an alti-

tude of 200 km. Typically, the detection threshold for atmospheric perturbations is about

10 m/s at 200 km (which generated for example Doppler e�ect of the order of 3x10�8).

Such signal can therefore be detected for ground velocities of about 0.2 mm/s. For low

magnitude quakes, such amplitudes are found only in the vicinity of the quake and the

ionospheric perturbation is just above the epicenter. For large and very large earthquakes

however, such amplitudes might be found at teleseismic distances for the surface waves.

Many observations were reported after large quakes in Alaska or Japan [ Yuen et al.,1969,

Weaver et al., 1970, Leonard & Barnes, 1965, Davis & Baker, 1965]. New generation HF

sounders are now able to monitor such signals for quakes larger than 6.5 in magnitude.

We recall in this paper the theory able to take into account these coupling e�ects by an

explicit calculation of the normal modes of Earth model with realistic atmospheric model

[Lognonn�e et al., 1998]. We then show two applications for this theory: the �rst one is the

analysis of the Pinatubo eruption, which can be foreseen as an example of excitation of

the solid earth with source in the atmosphere. The second one is the recording of surface

waves in the ionosphere, and therefore the excitation of atmosphere by earthquakes.
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Normal mode theory: brief description

The atmosphere of the Earth (or other planets) changes the boundary conditions of the

elastodynamic operator. The atmosphere is indeed such that no speci�c boundary can

be de�ned, due to the exponential decay of the density. Moreover, acoustic waves are

not re
ected when propagating upward at high altitude, and loose their energy due to

viscosity and non-linear e�ects.

In order to take into account these e�ects, it is �rst necessary to use a radiative boundary

condition instead of the usual free surface boundary condition. Following Unno [1989] and

Watada [1995], we assume a local dependence of the modes at the top of the atmosphere

as r�. As shown by Lognonn�e et al., [1998], each eigenfrequency ! determines two values

for �, respectively associated to modes with upward and downward propagating energy.

This can be done with a variational method, which uses a basis of test functions, found

by mapping the normal modes with free surface toward functions verifying explicitly the

radiative boundary condition. It is also necessary to take, at higher altitude, above 100

km, viscous and possibly non-linear and thermal e�ects. The typical frequency domain

of the ionospheric perturbations is from 1 to 50 mHz. In this range, viscous dissipation

is expected to be important above 100 km high [ Pitteway & Hines, 1963]. The viscous

stress tensor can be expressed by:

T0
ij = i!�vis

 
@ui
@xj

+
@uj
@xi

� 2

3
Æij (r � u)

!
: (9.1)

Here, ui is ith component of displacement and � the dynamic viscosity. This is a second

order, frequency-dependent term that can be introduced in the variational process de-

scribed in the previous section.

We use(then the method of Lognonn�e et al., [1998]. and found all normal modes of the

Solid Earth-Ocean-Atmosphere coupled system (spheroidal solid Earth modes, acoustic,

gravity and Lamb atmospheric modes, gravity-tsunami modes). The main perturbation,

for the spheroidal normal modes are found in the amplitude of normal modes rather

than in the frequency or quality coeÆcient, whose perturbations appears too small to
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Figure 9.1: Amplitude of the Solid spheroidal normal modes in the upper mantle and

atmosphere.
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Figure 9.2: Trace of the acceleration term for an isotropic atmospheric sources A`;n =

Æ�;� A
�;�
`;n at the Earth surface (z=0). Note the small ampli�cations near the two frequen-

cies corresponding to the fundamental and �rst overtone of the atmospheric modes.

be detected. Two regimes for the fundamental spheroidal modes are found: below 3.68

mHz (the exact frequency depending on the model), the atmospheric part of the mode is

trapped and decreases exponentially with altitude. At higher frequencies in contrary, the

energy propagates upward [Fig. 9.1 ].

Seismic sources and seismograms

As shown in the previous section, Normal modes can be computed for a complete Earth

model. The Normal mode summation techniques can then be also applied for the com-

putation of seismograms, wherever is the source, i.e. in the atmosphere or in the Solid

Earth.
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For a source in the solid Earth, it can as usual be expressed with a Moment tensor. For

a source in the atmosphere, Lognonn�e et al. [1994] have shown that the generalization of

the concept of stress glut can be done. We recall here the demonstration. Let us consider

the non-linear equation of momentum conservation, written in the form

@t(� _u) = �rptrue �r:(� _u _u) (9.2)

where � is the density, u the displacement with respect to the equlibrium position, _u = @tu

the velocity, ptrue the pressure, and where we neglect the gravity terms for simplicity. This

expression is the one valid in the atmosphere. On the other hand, let us take the equation

governing linearized seismology, where for sake of simplicity, we neglect self-gravitation

@t(� _u) = �rphooke + f (9.3)

where the atmospheric force is f , the model of Hooke pressure is de�ned as pHooke =

��r:u and where � = 
p is the bulk modulus of the 
uid. The di�erence between the

two equations allows us to express the excitation force, which is given by

f = �r:� (9.4)

where the momentum 
ux-glut tensor � is the di�erence between the model momentum

tensor, based upon Hooke's law and the true incremental momentum tensor. Here � is

given by :

�ij = (ptrue � phooke)Æij + � _ui _uj: (9.5)

where Æij is the Kronecker symbol. The normal mode summation techniques [Lognonn�e,

1991] can now be used, below in a spherical model for sake of simplicity. Note that the

theory used must take into account anelasticity, both related to the attenuation in the

solid Earth and to the energy escape related to the radiative boundary condition. We

�nally obtain

u(t; rs) =
X
k>0

<e
�

1

i�k

Z t

0
dt0Mk(t

0)ei�k(t�t
0)uk(rs)

�
: (9.6)
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where rs is the receiver/station location, index k denotes a given mode with quantum

numbers `,m,n , �k and uk are the normal frequency and normal mode respectivelly asso-

ciated to the index k and where the source term Mk(t0) is given by the source integrated

over the whole source volume and is expressed by

Mk(t) =
Z

dV �ijrivjk

=
X
�;�

Z
dr r2E��

`n

Z
d� Y Nm

` ��� ; (9.7)

where we use a decomposition of the source term in generalized spherical harmonics

and where vk is the dual normal mode. For global scale atmospheric sources, as those

related to the continuous excitation of normal modes, all terms of (5) are important, in

contrary to the hypothesis of Tanimoto [1999] which consists in neglecting the �rst part.

Moreover, most of the pressure variations in the atmosphere are non-acoustic, i.e. such

that phooke << ptrue. Typical pressure spectral amplitude in the frequency range of normal

modes are of the order of 0:5 mbar=
p
Hz [Beauduin et al., 1996], equivalent to a square

velocity spectral density of 6:52 m2=s2=
p
Hz. For sources in the water, the pressure glut

must be computed by using the di�erence between the two pressure terms. In both cases,

the ground acceleration can be expressed as

a(t; rs) =
X
k;�;�

Y 0m
` (�s; �s) <e

Z t

0
dt0
Z
dz

A��
k (z; zs)

Mk
��(t

0; z)

�(z)R
iei�k(t�t

0) (9.8)

where we choose to represent the source terms in temperature units integrated for altitudes

z = r � rs, and where

A��
k (z; zs) = R�kuk(rs)�r

2E��
`n (r);

Mk
�� =

Z
d� Y Nm

` ���:

Here R is heat constant by mass unit and uk the vertical amplitude of the mode. The

trace of the acceleration density is given in Fig. 9.2.



PINATUBO ERUPTION 129

Pinatubo eruption

As a �rst application we consider the atmospheric source term of the Pinatubo eruption.

We take 18 stations of the Global Network (Geoscope and Iris) on the VLP channels

corresponding to the full day of June, 15, 1991.

Two small quakes recorded on the data and originating from other sources as the

Figure 9.3: Top, band-pass �ltered data recorded after the Pinatubo eruption by several

stations of the global network. Bottom: synthetics found in the study.

Pinatubo region are subtracted from the data after a waveform �tting. The data cleaned

are shown on the top of Fig. 9.3. We then perform a least square inversion of these

data with synthetics �ltered in the frequency band-pass window from 1 mHz to 8 mHz,
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assuming that the seismic source is localized at a given altitude / depth z, is isotropic

in direction and can radiate during 10 hours starting after June, 14, 1991. From relation

(9.8), we then compute the acceleration at the stations altitude zs as

a(t; rs) =
X
k

<eY
0m
` Ak(z; zs)

�(z)RZ t

0
dt0 mk(t

0; z) ei�k(t�t
0) ; (9.9)

extending the summation up to the 10th harmonics and for all angular orders in the

frequency window.

The inversion is performed by least square �tting of the vertical ground displacement after

instrument correction and by adding a correlation time to the moment tensor history, and

therefore by minimizing

Cost =
X
n

Z
(unobs(t)� uncal(t))

2

+ �
Z

dt m(t)C�1(t� t0)m(t0): (9.10)

We chose an exponential correlation function C(t) = e�
t2

�2 to stabilize inverse problem

and performed inversions for all altitudes from a few kilometers depth to about 60 km of

altitude. The best variance reduction (about 60 %, see Fig. 9.4) is found near the surface

and at an altitude between 24 and 28 km.

In order to assess the validity of a low altitude source with respect to a high altitude

one, we compared the amplitudes of the two di�erent sources. The seismic moment of

the source ranges between a minimum expressed as M0 = �b(
 � 1)E [Lognonn�e et al.,

1994], where 
 is the adiabatic index of the atmosphere and �b the duration of the blast,

and M0 = 2�bE when all the energy is released in kinetic energy, which might be the

case for the eruption where most of the ejecta have a vertical velocity. As shown by

Fig. 9.5, reasonable amplitudes are found only for a source at 24-28 km of altitude, with

most of the energy released at the time of the individual explosions and release of seismic

moment are found near the reported date of the individual eruptions. These eruptions are

associated to yields of about 4000 MT.sec, corresponding to explosion releasing about 20
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Figure 9.4: Variance reduction for a series of inversion, for di�erent values of altitude and

weighting factor �.

MT during blast times of about 200-500 sec, which corresponds to the order of magnitude

of the Pinatubo eruption, which released about 200 MT of energy in several explosions.

Our results show that the seismic source of the Pinatubo eruption can be relatively well

explained by a series of eruption rather than the complex mechanisms proposed by the

previous studies.

Atmospheric signals from seismic sources

As a second application, we show atmospheric signals produced by an earthquake. We

present for that purpose data of ionospheric oscillations recorded in France by an iono-

spheric sounder developed by Commissariat �a l' �Energie Atomique. This instrument per-

forms the measurement of the Doppler shift between a HF EM wave emitted from the

ground and its counterpart re
ected by ionospheric F layer, and provides a direct mea-

surement of the vertical velocity v of the ionosphere, following the equation:

Æf = �2f0v cos(�)

c
; (9.11)
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where � is the zenithal angle of the ray.

The re
ection altitude depends on the electron density pro�le : re
ection occurs when

plasma frequency is equal to wave frequency. The CEA network consists in 3 receivers,

located 50-100 km apart from the emitter in Francourville, France. The network has

been working continuously since August 1999, most of M > 6:5 earthquakes have been

observed [Table 1]. We present the comparison of synthetics with these data [Figure 9.6

]. Signi�cant di�erences in amplitude are found. Even if non-linear e�ects are not taken

into account here, they should represent about 10% of the signal at 150km and can be

neglected in �rst approximation. In contrary, we found that attenuation due to viscosity

is important above 100 km height and strongly constraints the attenuation of waves:

our data can therefore be used to constraint the relatively poorly known pro�les of the

atmospheric viscosity. Future works will also combine this method with the modelling of

the interaction of the wave with ionospheric plasma, together with thermal e�ects.

Date Earthquake Ms Depth �f Alt T

(km) (Hz) (km) (s)

8/17/99 Turquey 7.8 10 0.5 240 100

8/20/99 Costa Rica 6.7 33 0.4 170 40

9/20/99 Taiwan 7.6 10 0.3 186 70

9/30/99 Mexico 7.5 33 0.15 170? 100

10/16/99 California 7.3 10 0.7 182 40

11/12/99 Turquie 7.2 10 0.4 221 40

3/28/00 Japan 7.7 116 0.8 162 50

5/4/00 Minahassa 7.3 33 0.3 280 100

6/4/00 Indonesia 7.9 33 0.4 168 50

6/18/00 Indian Ocean 7.5 10 1.05 169

Table 9.1: List of the events recorded during the �rst year of operation. Amplitude of the

Doppler signals are given, as well as the altitude A and main period T of the measurement,

for all recorded events.
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Figure 9.5: Top, source history for a surface pressure glut versus time. Amplitude is in

20 MT of equivalent TNT times one second. Bottom: same, but for a source at 28 km

of altitude. Note that both the amplitude of the source and the complexity is reduced.

The source term is closer from a series of explosion, each of them of about 20-40 MT and

with burst times of the order of 200-500 sec. Vertical lines are associated to the reported

eruption of the volcano.
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Figure 9.6: Observation of ionograms at Francourville and seismograms at the nearby

Geoscope SSB station, with their synthetics for the PREM model with US Standard

Atmosphere model.
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Troisi�eme partie

D�eveloppement de nouveaux outils

d'observation des perturbations

ionosph�eriques
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Chapitre 10

Utilisation des r�eseaux denses de

GPS continu

R�esum�e

This chapter presents the study realized in the aim of imaging ionospheric perturbation above

seismic areas using TEC (Total Electron Content) data from dense GPS networks. We describe

here the characteristic of GPS satellite positioning system, the di�erent measurements and

the di�erent parameters that can a�ect them: clock biases, ionospheric electron content and

tropospheric conditions. The use of two frequencies in GPS system allows us to access Total

Electronic Content, or TEC. The data processing proposed, and the error sources induces are

given.

10.1 Objectif de l'�etude

L'�etude des donn�ees de sondage Doppler nous donne des informations sur la

propagation des ondes sismo-atmosph�eriques dans l'atmosph�ere neutre, et les basses

couches de l'ionosph�ere. Cependant ces instruments ne permettent pas d'imager les

couches sup�erieures de l'ionosph�ere, ni l'extension horizontale des perturbations. Nous

manquons alors d'informations sur les perturbations du plasma �a plus haute altitude, et

de donn�ees correspondant aux e�ets �a proximit�e de la source. Les r�egions �a forte activit�e

sismique �etant souvent �equip�ees ou en cours d'�equipement de r�eseaux GPS destin�es �a
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suivre la d�eformation r�egionale, nous avons d�evelopp�e un traitement des donn�ees a�n

d'extraire les mesures de contenu �electronique total �a partir des r�ecepteurs GPS bi-

fr�equence.

Dans le cadre de la pr�eparation de la mission DEMETER, nous avons donc d�ebut�e

en 1998 une �etude visant �a mettre en �uvre une tomographie temporelle de l'ionosph�ere

au-dessus des zones sismiques fortement couvertes par des r�ecepteurs GPS. L'objectif est

de fournir �a la mission DEMETER des cartes (2D ou 3D) en temps \quasi-r�eel" de la

densit�e �electronique dans l'ionosph�ere. Le premier site d'�etude choisi est la Californie,

fortement instrument�ee par deux r�eseaux denses.

10.2 Le syst�eme GPS

Fig. 10.1 { Constellation GPS: constitu�ees de 24 �a 30 satellites r�epartis sur 6 plans

orbitaux.

10.2.1 Historique et principe

Le GPS | NAVSTAR GPS ou NAVigation Satellite Timing and Ranging Global

Positionning System | est un syst�eme de positionnement par satellite �a usage militaire

et civil d�evelopp�e par les �Etats-Unis dans les ann�ees 80. Il est fond�e sur le principe de

la mesure, par un r�ecepteur au sol, des temps de parcours de signaux �emis par 4 ou
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plus satellites de positions connues. La partie spatiale du syst�eme est constitu�ee d'une

constellation d'au moins 24 satellites (actuellement 31 sont en orbite), de fa�con �a assurer

�a un r�ecepteur une visibilit�e de 4 satellites au moins, en tout point du sol. Le premier

satellite a �et�e lanc�e le 22 f�evrier 1978, le 24�eme a �et�e op�erationnel le 8 d�ecembre 1993.

Le signal envoy�e par les satellites ne contient en pratique que la position et l'heure

�a l'instant de l'�emission. A partir des positions de 4 satellites donn�ees et des distances

respectives (estim�ees par le temps de parcours du signal GPS), le r�ecepteur peut calculer

sa position. La caract�eristique essentielle de la constellation GPS est donc la stabilit�e de

l'horloge embarqu�ee.

Un satellite GPS est �equip�e d'un oscillateur de tr�es grande stabilit�e (horloge

atomique Rubidium-C�esium), qui lui permet, �a partir d'une fr�equence fondamentale

f0 = 10; 23 MHz d'�emettre sur deux fr�equences en bande L, f1 = 1575; 42 MHz et

f2 = 1227; 60 MHz. A partir de ces deux porteuses, le satellite g�en�ere plusieurs signaux :

{ Le code pseudo-al�eatoire C/A, modul�e sur la porteuse L1 : longueur d'onde 293 m

{ Les codes P1 et P2, sur chaque porteuse, de longueur d'onde 29,3 m. Ce code,

destin�e �a l'origine �a un positionnement de pr�ecision pour usage militaire, pouvait

être brouill�e. Depuis 2000, face au d�eveloppement de l'utilisation civile du GPS et

du fait de l'�emergence de techniques permettant d'acc�eder �a une même pr�ecision, le

brouillage a �et�e d�esactiv�e d�e�nitivement.

{ Le message de navigation, contenant les �eph�em�erides et horloges du satellite. (pr�e-

cision de l'�eph�em�eride : 2 �a 4 m)

Les succ�es du GPS, que ce soit dans les applications civiles ou scienti�ques, a donn�e

naissance �a une importante bibliographie, qu'il serait trop long de d�etailler ici. Je citerai �a

titre d'exemple les ouvrages de Hofmann-Wellenkof et al. [1992], Leick [1995] et Teunissen

et Kleusberg [1998].
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10.2.2 Observables GPS

Mesures de Pseudodistance

Un r�ecepteur GPS bi-fr�equence enregistre sur les signaux C/A, P1 et P2 la distance

estim�ee �a partir du temps de parcours. Si ts est le temps auquel le signal a �et�e �emis, dans

le r�ef�erentiel de l'horloge du satellite, et tr le temps de r�eception dans le r�ef�erentiel du

r�ecepteur, on d�e�nit la pseudodistance par:

P s
r = c (tr � ts) ; (10.1)

c = 299792458m:s�1 �etant la vitesse de la lumi�ere dans le vide. Cette observable est

calcul�ee �a partir des codes pseudo-al�eatoires modul�es sur les deux porteuse. On a ainsi

jusqu'�a trois observables:

C1: mesure sur le code C/A

P1: mesure sur le code P1

P2: mesure sur le code P2.

Mesures de phase

De plus, le r�ecepteur mesure le d�eroulement de la phase sur chaque fr�equence �a chaque

passage du satellite. Cette mesure est initialis�ee �a chaque arriv�ee en visibilit�e du satellite

et s'exprime en m�etres par:

Ls
r = c (tr � ts) + �N: (10.2)

Ici, � est la longueur d'onde de la porteuse, et N s
r est un entier inconnu appel�e ambigu��t�e

enti�ere, traduisant l'incertitude sur le nombre entier de cycles parcourus par la phase

avant que le r�ecepteur capte le satellite. Cet entier est constant pour une s�erie continue de

mesures par le r�ecepteur pour un satellite donn�e. Pour un satellite donn�e et un r�ecepteur

donn�e, la quantit�e inconnue N est la même pour toutes les mesures tant qu'il n'y a pas

interruption du signal. Une interruption du signal provoque un saut de cycle, c'est-�a-dire
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une autre valeur pour l'ambigu��t�e.

La mesure de phase est r�ealis�ee sur les deux fr�equences, ce qui nous donne deux observables

suppl�ementaires:

L1: mesure sur la fr�equence f1 = 1575; 42 MHz

L2: mesure sur la fr�equence f2 = 1227; 60 MHz

10.2.3 Param�etres in
uen�cant la mesure GPS

La pseudodistance mesur�ee n'est pas directement la distance r�eelle entre le satellite et

le r�ecepteur. Il faut en e�et tenir compte des biais engendr�es par les d�ecalages d'horloge,

la r�efraction du signal lors de la propagation et en�n les biais engendr�es par l'�electronique

des instruments.

Les d�ecalages d'horloge

Les horloges du r�ecepteur et du satellite ne sont pas synchronis�ees. Si l'on consid�ere

un temps absolu � , on a tr = �reception + Ætr et ts = � �emission + Æts. On a donc:

c (tr � ts) = c (Ætr � Æts) + c��; (10.3)

o�u �� est le temps de propagation r�eel du signal.

La r�efraction du signal

Les caract�eristiques de propagation des ondes �electromagn�etiques sont modi��ees par

la travers�ee de l'ionosph�ere et de la troposph�ere, ce qui se traduit par des biais sur les

mesures GPS. Le temps de propagation e�ectif du signal est li�e au trajet parcouru par la

relation:

�� =
Z
n (f; r)

c
dl

=
1

c
�g +

1

c

Z r

s
(n (f; r)� 1) dl: (10.4)
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n est ici l'indice de r�efraction du milieu, qui est sensiblement di��erent de l'unit�e dans

l'ionosph�ere et dans la troposph�ere. �g est la distance e�ectivement parcourue par le rai.

Le trajet suivi par le rai satisfait au principe de Fermat, et d�epend donc des variations

de l'indice de r�efraction.

R�efraction dans la troposph�ere La r�efraction dans la troposph�ere est li�ee aux

variations de pression, temp�erature, composition et d'humidit�e relative. Il en d�ecoule

une d�eviation du rai et un retard de propagation, ces e�ets �etant identiques pour les deux

fr�equences.

R�efraction de l'ionosph�ere L'ionosph�ere est un milieu dispersif pour les ondes �electro-

magn�etiques, l'indice de r�efraction (�equation 4.3) est fonction de la fr�equence du signal et

de la densit�e �electronique du milieu travers�e. Num�eriquement, on a avec un bon niveau

d'approximation:

n� = 1 � 40; 3
Ne

f2
(10.5)

ng = 1 + 40; 3
Ne

f2
(10.6)

On note n� l'indice de r�efraction pour la vitesse de phase et ng pour la vitesse de groupe.

On remarque que l'indice de phase et l'indice de groupe di��erent de l'unit�e de la même

quantit�e mais dans le sens inverse. Le d�ecalage dans le temps de propagation dû aux


uctuations de l'indice de r�efraction se traduit alors par un retard sur les mesures de

pseudodistances ou une avance sur les mesures de phase (par rapport �a la distance

g�eom�etrique). Pour les deux fr�equences f1 et f2, la correspondance entre les d�ecalages

temporels, le contenu �electronique total, et l'erreur sur l'estimation de la distance est

donn�ee dans la table 10.1.

L'e�et ionosph�erique peut se traduire par des erreurs de 2 �a 50 m�etres sur les mesures

de distance. Dans la plupart des applications GPS, comme le positionnement, il est donc

imp�eratif de corriger les donn�ees de cet e�et. L'utilisation des mesures e�ectu�ees sur les

deux fr�equences permet de le supprimer.
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Fr�equence (MHz) Temps (s) Distance (m) TEC (e�=m2)

f1 = 1575; 42 1 � 10�9 0,299 m 1; 841 � 1016

0; 543 � 10�9 0,267 m 1� 1016

f2 = 1227; 60 1 � 10�9 0,30 m 1; 119 � 1016

0; 894 � 10�9 0,162 m 1� 1016

Tab. 10.1 { Tableau des correspondances temps{distance{TEC.

Le trajet g�eom�etrique suivi par le rai n'est pas le même a priori pour les deux

fr�equences: en e�et, selon le principe de Fermat, le trajet e�ectivement parcouru �g

est celui qui minimise le temps de propagation �� , qui d�epend de la fr�equence par

l'�equation 10.4. Cependant, les deux fr�equences du syst�eme GPS sont assez proches pour

que l'on n�eglige les di��erences de trajets g�eom�etriques. Par la suite nous ferons l'hypoth�ese

suppl�ementaire que les rais correspondent �a la propagation dans le vide.

Les biais �electroniques

En�n, lors de l'�emission et de la r�eception du signal, des biais sont g�en�er�es par

l'�electronique des satellites ou des r�ecepteurs, engendrant des d�ecalages dans les mesures

de pseudodistance, de fa�con di��erentielle sur les deux fr�equences [Mannucci et al., 1998].

Ces biais se retrouvent dans l'erreur d'estimation des temps d'�emission et d'arriv�ee. Ils

s'additionnent aux d�ecalages d'horloge, mais contrairement �a ceux-ci, ils d�ependent de

la fr�equence. Nous verrons par la suite que la r�esolution de ces biais est une question

essentielle pour les mesures ionosph�eriques �a l'aide du GPS. Du point de vue formel, nous

noterons:

br = Ætr (f2)� Ætr (f1) (10.7)

bs = Æts (f2)� Æts (f1) (10.8)

br (parfois appel�e IFB pour Inter-Frequency Bias) est le biais engendr�e par l'�electronique

du r�ecepteur, et bs (ou TGD pour Transmitter Group Delay) est g�en�er�e par le satellite. Ils

peuvent engendrer des erreurs de l'ordre de plusieurs nanosecondes. Les biais provenant
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du satellite font l'objet d'une calibration avant le lancement, mais les valeurs obtenues

di��erent sensiblement des valeurs recalcul�ees a posteriori [Coco et al., 1991] et sont donc

inutilisables. En ce qui concerne les r�ecepteurs, il n'y a pas de calibration e�ectu�ee sur

les instruments r�ecents. les variations de ces biais sont assez faibles : Sard�on et Zarraoa

[1997] ont ainsi e�ectu�e des calibrations des biais quotidiennement sur plusieurs mois: la

valeur moyenne est stable, les variations de jour en jour par rapport �a celle-ci n'exc�edant

g�en�eralement pas 0,5 ns pour les satellites et 1 ns pour les r�ecepteurs. Les travaux de

Warnant (1996, 1997) montrent d'une part une variabilit�e des biais �a plus court terme

de l'ordre de 0,2 ns sur quelques heures, d'autre part que les variations des biais peuvent

être souvent des artefacts du processus d'estimation qui utilisent une mod�elisation de

l'ionosph�ere forc�ement imparfaite.

10.2.4 Importance relative des biais

Le tableau 10.2 donne un r�ecapitulatif des di��erents param�etres induisant des d�elais

de propagation, et de leurs importances relatives.

E�et absolu E�et relatif

Temps (ns) Distance (m) Temps (ns) Distance (m)

Ionosph�ere 5 �a 100 ns 1,5 �a 30 m 3 �a 20 ns 1 �a 6 m

Troposph�ere 0 �a 100 ns 0 �a 30 m 0 0

Biais r�ecepteur -20 �a 20 ns -6 �a 6 m

Biais satellite -5 �a 5 ns -1,5 �a 1,5 m

Tab. 10.2 { Importance relative des di��erents param�etres in
uen�cant la mesure GPS.

L'e�et absolu est celui engendr�e sur une mesure de phase ou de pseudodistance, l'e�et

relatif est celui sur la di��erence simple de deux pseudodistances.
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Fig. 10.2 { R�eseau de r�ecepteur GPS de l'International GPS Service

10.3 Calcul du TEC �a partir des mesures GPS

L'utilisation de deux fr�equences est �a l'origine destin�ee �a corriger les mesures de temps

de parcours des d�elais de r�efraction ionosph�erique. Avec le d�eveloppement de stations,

puis de r�eseaux GPS bi-fr�equences continus, l'utilisation de ces mêmes d�elais pour �etudier

l'ionosph�ere s'est d�evelopp�ee. Ainsi, �a partir du r�eseau mondial de stations GPS de l'IGS

(pour International GPS Service, �gure 10.2), le JPL ( Jet Propulsion Laboratory) fournit

en temps r�eel des cartes de contenu �electronique total au niveau global (�gure 10.3).

10.3.1 Di��erences de mesure sur les deux fr�equences

Consid�erons la pseudodistance Pi mesur�ee sur fi et �g la distance r�eellement parcourue.

On a :

Pi = �g + c (Ætr (fi)� Æts (fi)) +
Z r

s
(ng (fi)� 1) dl (10.9)

On appelle combinaison sans g�eom�etrie (GF pour geometry-free) la di��erence:

P s
r;GF = P1 � P2

=
Z r

s
(ng (f1)� ng (f2)) dl + c (br � bs) : (10.10)
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Fig. 10.3 { Exemple de carte de TEC globale, fournie par le JPL.

En utilisant l'expression de ng(f) donn�ee par l'�equation 10.6 on obtient:

P s
r;GF = c (br � bs) + 40; 3

 
1

f21
� 1

f22

!Z r

s
Nedl: (10.11)

On peut former la même combinaison avec les mesures sur la phase en utilisant l'expression

de l'indice de r�efraction donn�e par 10.5 :

Ls
r;GF = �40; 3

 
1

f21
� 1

f22

!Z r

s
Nedl +

�
�1B

s
r;1 � �2B

s
r;2

�
(10.12)

Ici, nous avons regroup�e dans les termes Bs
r;i les d�ecalages dus �a l'ambigu��t�e enti�ere et aux

biais �electroniques; rigoureusement on a:

�iB
s
r;i = �iN + c (br � bs) (10.13)

Comme cela a �et�e vu dans le paragraphe 10.2.3, N est un entier inconnu constant pour

chaque s�equence continue, et br et b
s sont les biais �electroniques, que l'on peut consid�erer

comme constants sur la dur�ee d'une s�equence. Nous d�esignerons la valeur Bs
r;i comme

l'ambigu��t�e r�eelle. Cette valeur varie donc �a chaque passage de chaque satellite et pour

chaque station, mais est constante sur une s�equence continue de donn�ees.
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On dispose ainsi de deux observables donnant le TEC ind�ependamment du

positionnement du satellite. Chacune d'elle est entach�ee d'un biais, l'ambigu��t�e pour la

phase, les biais �electroniques pour les pseudodistances. De plus l'observable P s
r;GF est

beaucoup plus bruit�ee et inexploitable pour la recherche de signaux �ns. Nous allons donc

chercher �a r�esoudre l'ambigu��t�e sur les mesures de phase.

10.3.2 R�esolution de l'ambigu��t�e

Elle est li�ee �a la m�econnaissance du nombre de cycles entiers parcourus par la phase

sur chacune des fr�equences au premier instant o�u le signal du satellite est re�cu par le

r�ecepteur.

Il est possible de combiner encore les mesures pour �evaluer l'ambigu��t�e:

Ls
r;GF + P s

r;GF = c (br � bs) +
�
�1B

s
r;1 � �2B

s
r;2

�
(10.14)

Cette combinaison est bruit�ee de la même fa�con que P s
r;GF , mais dans l'hypoth�ese d'un

bruit blanc, on peut calculer sa moyenne sur une s�equence continue de donn�ees et tirer

parti du fait que l'ambigu��t�e est constante (�gure 10.4), ainsi que les biais �electroniques

(sur la dur�ee d'une s�equence), et remplacer dans 10.12 l'ambigu��t�e r�eelle par:

�1B
s
r;1 � �2B

s
r;2 = hLs

r;GF + P s
r;GF i � c (br + bs) : (10.15)

10.3.3 Extraction de l'information ionosph�erique

Pour calculer le contenu �electronique total, nous utiliserons donc la combinaison

suivante:

Ls
r;iono = Ls

r;GF � hLs
r;GF + P s

r;GF i

= �40; 3
 
1

f21
� 1

f22

!Z r

s
Nedl � c (br � bs) : (10.16)

La combinaison form�ee dans l'�equation 10.16 sera utilis�ee pour calculer le contenu

�electronique total. On dispose en e�et ici d'une mesure peu bruit�ee, sans ambigu��t�e
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Fig. 10.4 { Correction de l'ambigu��t�e : les donn�ees de pseudodistance, tr�es bruit�ees,

permettent cependant de d�eterminer la valeur de l'ambigu��t�e sur la phase en moyennant

sur une s�equence continue de donn�ees

arbitraire. Les biais instrumentaux sont �a pr�esent l'obstacle principal pour obtenir la

valeur absolue du contenu �electronique total. Ceux-ci d�ependent soit du satellite �emetteur,

soit de la station r�eceptrice, et en combinant les observations de di��erents couples satellite

station, nous pouvons esp�erer calculer les valeurs de ces biais avec une pr�ecision suÆsante.
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10.4 Traitement des donn�ees

10.4.1 Position du probl�eme

Nous avons vu (section 10.3 comment extraire l'observable Ls
r;iono des donn�ees GPS.

Celle-ci se pr�esente comme la somme de trois termes:

{ la composante ionosph�erique :

�40; 3
 
1

f21
� 1

f22

!Z r

s
Nedl:

Ce terme d�epend de la densit�e �electronique dans l'ionosph�ere, ce que nous cherchons

�a d�eterminer, mais aussi de la g�eom�etrie du rai.

{ Le biais du r�ecepteur : ce biais ne d�epend ni du satellite �emetteur, ni de la g�eom�etrie

du rai. Sa variation en temps est faible.

{ Le biais du satellite : ce biais ne d�epend que du satellite, et sera identique pour les

di��erents r�ecepteurs \captant" son signal �a un instant donn�e.

Concr�etement, le traitement des donn�ees va passer par plusieurs �etapes:

1. Dans un premier temps, il faut r�ecup�erer et lire les donn�ees GPS. Celles-ci se

pr�esentent sous le format standard RINEX (pour Receiver INdependent EXchange

format, [Gurtner, 1994] ) , donnant pour un r�ecepteur donn�e les observables mesur�ees

pour tous les satellites en visibilit�e. En parall�ele, l'IGSmet en libre acc�es sur Internet

les �eph�em�erides des satellites de la constellation.

2. Dans un premier traitement, les �chiers RINEX sont trait�es a�n d'extraire la

combinaison Ls
r;iono et de supprimer les donn�ees trop bruit�ees ou aberrantes.

3. En�n il faut s�eparer les biais �electroniques du TEC et corriger de la g�eom�etrie de la

constellation.
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Fig. 10.5 { Correction g�eom�etrique �a

appliquer pour obtenir le TEC sur un

pro�l vertical.

Fig. 10.6 { Couverture pour un r�eseau de

16 stations recevant chacune les donn�ees

de 6 satellites.

10.4.2 Approximation de couche mince

La structure de l'ionosph�ere pr�esente un maximum d'ionisation tr�es localis�e dans

la couche F2, vers 350 km d'altitude. Un premier niveau d'approximation est donc de

consid�erer l'ionosph�ere comme une couche in�niment �ne situ�ee �a cette altitude h. Le

contenu �electronique total d'un rai satellite r�ecepteur s'exprime alors de fa�con simple par:

Z r

s
Nedl =

TEC

cos (�)
(10.17)

o�u TEC repr�esente la densit�e �electronique de l'ionosph�ere int�egr�ee suivant un pro�l

vertical, pris au point d'intersection du rai avec la couche �ne consid�er�ee (�gure 10.5), et

R est le rayon terrestre. �(h) est l'angle z�enithal (angle que fait le rai avec la verticale

locale �a l'altitude h).

�(h) = arcsin
�

R

R + h
sin �(0)

�
(10.18)

10.4.3 Erreur engendr�ee par l'approximation

L'erreur li�ee �a cette approximation peut être quanti��ee pour un pro�l type

d'ionosph�ere. Nous avons cr�e�e des synth�etiques pour un pro�l d'ionosph�ere type

(�gure 10.7), uniforme en latitude et en longitude, en int�egrant pas �a pas la contribution

au d�elai ionosph�erique de chaque couche. Nous obtenons ainsi le contenu �electronique total
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\oblique", c'est-�a-dire tel qu'il est vu par le rai(�gure 10.8). Puis nous avons calcul�e le TEC

�a partir de ces donn�ees synth�etiques, et compar�e la valeur obtenue avec la densit�e int�egr�ee

directement d'apr�es le pro�l. Cette erreur varie avec l'inclinaison du rai. La �gure 10.9

Fig. 10.7 { Mod�ele d'ionosph�ere utilis�e

(exemple de sortie du mod�ele IRI). Le

maximum d'ionisation est ici assez bas

(280 km).

Fig. 10.8 { Densit�e �electronique int�egr�ee

selon le rai satellite station pour

di��erents angles z�enithaux.

montre l'erreur engendr�ee par cette approximation, en fonction de l'angle z�enithal et de

l'altitude choisie pour placer la couche mince. On v�eri�e que cette erreur n'exc�ede pas

1% pour les angles z�enithaux faibles, ou de plus le choix de l'altitude est peu in
uent :

le meilleur accord est trouv�e lorsque l'altitude choisie est non pas celle du maximum

d'ionisation, mais la m�ediane. En revanche, pour les rais inclin�es, il devient crucial de

bien se positionner en altitude. On notera toutefois que les r�ecepteurs GPS \coupent"

g�en�eralement les rais correspondant �a un angle z�enithal sup�erieur �a 80Æ. L'erreur commise

dans cette approximation reste cependant acceptable pour les premi�eres �etapes de notre

�etude.
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Fig. 10.9 { Erreur (en %) engendr�ee par l'approximation de couche mince sur l'estimation

du TEC vertical, en fonction de l'angle z�enithal et de l'altitude choisie.
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10.5 Inversion conjointe du TEC et des biais

En se pla�cant dans le cadre de l'approximation de couche mince, on doit alors, pour

d�eterminer le TEC, r�esoudre le syst�eme, pour chaque observable:

Ls
r;iono =

�

cos (�)
TEC � c (br � bs) : (10.19)

La constante � est donn�ee par:

� = 40; 3

 
1

f21
� 1

f22

!
: (10.20)

Remarquons tout d'abord qu'il y a une ind�etermination intrins�eque dans le syst�eme : les

biais ne sont d�e�nis que relativement les uns aux autres et il est possible d'ajouter une

constante �a tous les biais sans modi�er le r�esultat du syst�eme. Nous �xerons donc une

station de r�ef�erence arbitraire dont le biais associ�e sera consid�er�e comme nul. De plus si

l'on ne dispose pas d'information suppl�ementaire pour contraindre le TEC, le probl�eme

est largement sous-d�etermin�e.

Dans les travaux d'imagerie globale de l'ionosph�ere, dont le but est d'obtenir la

variation diurne et jour �a jour de l'ionosph�ere, un mod�ele d'�evolution de la densit�e

�electronique dans l'ionosph�ere est utilis�e, et l'inversion consiste �a ajuster les biais de sorte

que le TEC calcul�e corresponde le mieux �a la forme g�en�erale attendue de l'ionosph�ere

[Mannucci et al., 1998].

Dans notre cas, nous recherchons des perturbations localis�ees aux dessus de zones

sismiques, et pour lesquelles l'�etat des connaissances ne nous permet pas d'estimer la

forme g�en�erale ou l'amplitude. Notre d�emarche est alors d'utiliser les r�eseaux denses et

la corr�elation spatiale du TEC pour estimer les biais. Dans le chapitre qui suit nous

d�etaillerons le travail e�ectu�e sur le r�eseau de Californie, qui se structure en deux �etapes :

dans un premier temps, nous nous concentrons sur l'estimation des biais et de la variation

grande �echelle du TEC; une fois les biais caract�eris�es, nous pouvons regarder les structures

plus �nes.
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Chapitre 11

Cartes de densit�e �electronique dans

l'ionosph�ere

Total Electron Content maps of the ionosphere

We present here the application of preceding chapter to e�ective mapping of ionosphere. Our �rst

work was performed using Southern California GPS network. We describe the data processing

set up. The main point is the joint inversion of ionospheric TEC and electronic biases, using

Kalman �ltering. The determination of biases is preliminary to �ne observation of short-scale

structures. The �rst attempt to detect signal following Hector Mine earthquake does not lead to

any evidence, and further study is necessary. Another work has just started using the Japanese

network.

11.1 Introduction aux travaux sur le r�eseau de

Californie

11.1.1 Le r�eseau de Californie

Le r�eseau GPS continu de Californie est divis�e en 2 zones g�eographiques :

1. Le r�eseau de Californie du Nord, [Bay Area Regional Deformation], compos�e

d'environ 25 r�ecepteurs bi-fr�equence ;
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Fig. 11.1 { Le r�eseau de Californie du Sud (SCIGN), compos�e de 250 r�ecepteurs.
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Fig. 11.2 { R�ecepteurs utilis�es pour le calcul du TEC (�a gauche), et points de mesure

correspondant pour environ 130 stations et 3 satellites en visibilit�e ( �a droite).

2. Le r�eseau de Californie du Sud [Southern California Integrated Network] , compos�e

actuellement de 250 r�ecepteurs (�gure 11.1).

Les donn�ees de ces deux r�eseaux sont accessibles avec 24 heures de d�elai par ftp, sous

format RINEX. Le r�eseau de Californie du Sud compte �a ce jour environ 250 r�ecepteurs, ce

qui donne entre 1000 et 1500 points de mesures du TEC avec un pas d'�echantillonnage de

30 secondes. La �gure 11.2 montre la distribution (�a droite) des points sub-ionosph�eriques

�a un instant donn�e en utilisant, 150 r�ecepteurs et 3 satellites.

11.1.2 Traitement des donn�ees GPS et calcul du TEC

Le traitement de donn�ees mis en place suit les di��erentes �etapes d�ecrites dans la

partie 10.3. Il se d�ecompose en quatre �etapes principales.

1. R�ecup�eration par ftp des �chiers RINEX et des �chiers d'orbite.

2. D�ecodage des �chiers pour obtenir la combinaison ionosph�erique. Calcul du facteur

d'obliquit�e et de l'ambigu��t�e pour chaque passage. �Elimination des donn�ees trop

bruit�ees, incompl�etes ou aberrantes.
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3. Inversion conjointe des biais �electroniques et de la variation grande �echelle du

contenu �electronique total.

4. �Etude des r�esidus et travail sur les petites �echelles.

Cette �etude est le fruit d'une forte collaboration au sein du d�epartement. La mise

en place de l'extraction et du traitement des donn�ees, a �et�e r�ealis�ee avec l'aide de

C�eline Bouchet, Ing�enieur d'�Etudes au D�epartement des �Etudes Spatiales de mai 1999 �a

septembre 2000. En ce qui concerne l'exploitation et les premiers r�esultats, nous avons

travaill�e en interaction avec le travail de th�ese de Vesna Ducic [Ducic, 2001], commenc�e en

septembre 2000 sur la d�etermination, au moyen de r�eseaux GPS denses, des corrections

ionosph�erique et troposph�erique haute r�esolution pour les donn�ees d'imagerie satellitaire

(inSAR, positionnement GPS).

11.2 D�etermination des biais

11.2.1 Probl�eme inverse

La d�etermination des biais �electroniques n�ecessite de r�esoudre �a chaque instant le

syst�eme form�e par l'�equation 10.19:

Ls
r;iono =

�

cos (�)
TEC � c (br � bs) : (11.1)

A un instant donn�e, notons rk le r�ecepteur et sk le satellite associ�es �a l'observable Lk,

(xk; yk) les coordonn�ees du point d'intersection entre le rai consid�er�e et la couche mince

ionosph�erique, et en�n �k = �= cos � le facteur de passage du TEC oblique au TEC

vertical. Le probl�eme pos�e consiste �a d�eterminer conjointement les biais br, bs et la carte

contenu �electronique total TEC(x; y), �etant donn�e les observables Lk, et l'�equation du

probl�eme direct:

Lk = �kTEC (xk; yk) + c brk � c bsk : (11.2)

Il s'agit d'un cas classique de probl�eme inverse lin�eaire, qui peut donc être trait�e par

le formalisme de Tarantola et Valette [1987]. Suivant leurs conventions, notons d les
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observables et m le mod�ele �a inverser :

d =
n

Lk; k = 1 �a Ndonn�ees

o
(11.3)

m =
n

TEC(xj; yj); (xj; yj) d�e�nissant les points du mod�ele;

brk ; k = 1 �a Nr�ecepteurs;

bsl; l = 1 �a Nsatellites

o
: (11.4)

L'�equation du probl�eme direct peut donc s'�ecrire

dcal =G �m: (11.5)

Notons ici que selon l'�echantillonnage choisi pour le mod�ele peut n�ecessiter une

interpolation vers les points de mesure. L'op�erateur d'interpolation est ici inclus dans

l'op�erateur G. Concr�etement, il s'agit alors de minimiser la fonction coût:

S (m) = 1
2

h
t(dcal � dobs) �C�1

d � (dcal � dobs)

+ t(m�mpriori) �C�1
m � (m�mpriori)

i
: (11.6)

Les matrices Cd et Cm d�e�nissent respectivement les covariances associ�ees aux

observations et au mod�ele. Les observations sont suppos�ees ind�ependantes les unes des

autres donc Cd est diagonale. De même, les biais �electroniques sont ind�ependants et la

sous-matrice [Cm]kl correspondante est diagonale.

La covariance associ�ee au TEC sur la grille du mod�ele doit utiliser notre connaissance

a priori de la structure de l'ionosph�ere. Dans l'objectif de d�eterminer les biais, il faut

tout d'abord regarder le TEC �a grande �echelle pour �eviter une sous-d�etermination du

probl�eme. Le contenu �electronique total de l'ionosph�ere est domin�e par la variation diurne

li�ee �a l'ensoleillement, et est �a cette �echelle tr�es r�egulier spatialement. Nous pouvons donc

utiliser une grande longueur de corr�elation Lcorr sur le mod�ele du TEC �a inverser, ce qui

se fait en utilisant une matrice de covariance a priori de la forme

[Cm]kl / exp

 
�(xk � xl)2 + (yk � yl)

2

L2
corr

!
: (11.7)
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En revanche, ce cadre d'inversion introduit des erreurs sur les biais estim�es, dans la

mesure o�u les variations �a courte longueur d'onde du TEC sont alors interpr�et�ees comme

des biais �electroniques. De plus, nous ne prenons pas en compte ici la stabilit�e temporelle

du TEC �a l'�echelle de quelques minutes. Pour stabiliser l'inversion, nous appliquons donc

un �ltre de Kalman.

11.2.2 Le �ltre de Kalman

Le �ltre de Kalman est une technique d'estimation num�erique fr�equemment utilis�ee

en pistage et en commande. Son int�erêt est de prendre en compte la connaissance que

l'on a de l'�evolution temporelle du mod�ele �a inverser. Il consiste en une it�eration de

s�equences inversion(t) / pr�ediction(t+1), qui permet d'utiliser les r�esultats de l'inversion

au temps (t�1) en information a priori pour l'inversion suivante. Les it�erations successives

permettent alors d'am�eliorer le mod�ele a priori et par l�a de rendre plus eÆcace l'inversion.

Formalisme

Le probl�eme direct �a r�esoudre est de la forme:

d(t) = G(t) �m(t) +w(t); (11.8)

o�u d(t) est l'ensemble des observations (Lk dans notre cas), m(t) est le mod�ele �a inverser

(br, b
s et TEC(x; y; t)), G(t) est l'op�erateur relatif �a l'�equation 11.2, et w(t) est l'erreur

de mesure, consid�er�ee comme un bruit blanc gaussien de matrice de covariance Q(t)

On consid�ere de plus que le mod�elem(t) satisfait l'�equation d'�evolution de la forme:

m(t+ 1) = F(t) �m(t) + u(t) + v(t): (11.9)

F(t) est l'op�erateur d'�evolution du syst�eme, u(t) est une entr�ee d�eterministe, et v(t) est

un bruit blanc centr�e gaussien de covarianceR(t). Cette formulation permet de contraindre

la variation temporelle du mod�ele �a inverser. Dans notre cas, il faut expliciter la variation

temporelle du TEC et des biais. On consid�ere donc ici que les biais sont invariants dans le
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temps. En ce qui concerne le TEC, il est rigoureusement possible d'introduire dans F(t)

la variation diurne correspondant au changement d'heure locale: l'op�erateur F est dans ce

cas une translation en longitude, et l'on utilise alors u(t) pour caract�eriser la variation du

TEC li�ee au cycle diurne �a l'extr�emit�e Est de la zone d'�etude. Dans la mesure o�u le pas

de temps de 30 secondes est tr�es faible compar�e au cycle de 24 heures, nous simpli�erons

radicalement notre inversion en supposant une ionosph�ere stationnaire sur un intervalle

de temps, soit u(t) = 0 et F(t) = Id. Le bruit blanc v(t) traduit l'erreur associ�ee au

mod�ele d'�evolution: dans notre cas, il est n�ecessaire de relâcher la covariance associ�ee au

TEC, puisque nous n'introduisons pas d'�evolution du TEC dans F(t).

Pr�ediction

L'�etape de pr�ediction consiste �a utiliser l'�equation d'�evolution 11.9 pour estimer, �a

partir du mod�ele cm(tjt) invers�e �a l'it�eration pr�ec�edente, le mod�ele cm(t+1jt) a priori et sa

covariance associ�ee pour l'�etape suivante :

cm(t+1jt) = Ft � cm(tjt) + ut

Cm(t+1jt)
= F(t) �Cm(tjt)

� FT
t +Q(t) (11.10)

L'�equation d'observation 11.9 permet alors une pr�ediction de la mesure bdobs(t+1jt)
attendue

au temps t+ 1 : bdobs(t+1jt)
= Gt+1 � cm(t+1jt): (11.11)

Comparaison et recalage

La seconde �etape consiste en une inversion de l'�equation 11.8 suivant les formules

pour un probl�eme inverse lin�eaire gaussien [Tarantola et Valette, 1987] : on obtient alors

le nouveau mod�ele cm(t+1jt+1) et sa covariance associ�ee Cm(t+1jt+1)
par:

cm(t+1jt+1) = cm(t+1jt) +Kt+1

�
dobst+1 � bdobs(t+1jt)

�
Cm(t+1jt+1)

= Cm(t+1jt)
�Kt+1 �Gt+1 �Cm(t+1jt)

; o�u

Kt+1 = Cm(t+1jt)
� tGt+1 �

�
Gt+1 �Cm(t+1jt)

� tGt+1 +Rt+1

�
: (11.12)



11.3. R�ESULTATS DE L'INVERSION 165

11.3 R�esultats de l'inversion

Nous avons r�ealis�e une inversion conjointe du TEC et des biais instrumentaux suivant

le processus pr�esent�e plus haut sur une s�erie temporelle de 2 mois, du 16 septembre au

16 novembre 1999. L'�equation d'observation a �et�e obtenue �a partir de l'�equation 11.2 en

exprimant une interpolation du TEC au plus proche voisin, i. e., en consid�erant une grille

r�eguli�ere (xi = x0 + i�x; yj = y0 + j�y):

TECcal(x; y) = mij tel que
�
jx� xij < �x

2
et jy � yjj < �y

2

�
(11.13)

o�u mij est le mod�ele de TEC sur le point de la grille (xi; yj). Le mod�ele a priori utilis�e

pour la premi�ere it�eration est un TEC uniforme sur la zone d'�etude correspondant �a la

valeur donn�ee par le mod�ele IRI 95 [Bilitza, 1995], et des biais �electroniques nuls.

11.3.1 Biais �electroniques

Fig. 11.3 { Convergence des biais pour quelques stations.

La convergence des biais �electroniques est e�ective en quelques jours, comme le montre

les �gures 11.3 et 11.4. On constate qu'il faut plus de temps pour r�esoudre les biais des

satellites dans la mesure ou leur passage en visibilit�e n'exc�ede pas quelques heures par jour.

Une fois les biais stabilis�es dans le processus de Kalman, il n'y a plus d'am�elioration de

la covariance du mod�ele estim�e. Les r�esidus entre les donn�ees calcul�ees et les observation

sont dues alors aux variations courtes longueur d'onde ou courtes p�eriodes qui ne peuvent
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Fig. 11.4 { Convergence des biais pour quelques satellites.

plus être r�esolues par le formalisme de Kalman, puisque l'�equation d'�evolution n'en tient

pas compte.

11.3.2 Variation diurne du TEC

La �gure 11.5 illustre la variation diurne du contenu �electronique vertical moyen sur

la zone �etudi�ee. Cette variation est associ�ee �a la radiation solaire (des valeurs maximales

pour le TEC pendant la journ�ee et des valeurs minimales la nuit).La �gure 11.6 repr�esente

la variation diurne pour le même jour calcul�ee �a l'aide du mod�ele IRI [Bilitza, 1995].

11.3.3 Comportement du TEC sur deux mois

La �gure 11.7 repr�esente l'�evolution de la valeur moyenne du TEC durant la p�eriode

d'inversion. On note, outre le cycle diurne, une grande variabilit�e d'un jour sur l'autre,

li�ee �a l'activit�e solaire. Les pics correspondent en e�et �a des jours d'orages magn�etiques,

comme le montre la courbe du bas.

11.3.4 Test de r�esolution

Nous avons e�ectu�e un test de r�esolution pour v�eri�er la possibilit�e d'imager des

structures de petite �echelle �a partir des donn�ees dont nous disposons. Nous avons pris un

mod�ele de TEC \en damier" (�gure 11.8), puis calcul�e les donn�ees synth�etiques dans une
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Fig. 11.5 { Variation diurne du contenu

�electronique vertical (en uTEC) observ�ee

par GPS, pour la journ�ee du 16 octobre

1999.

Fig. 11.6 { Variation diurne du contenu

�electronique vertical (en uTEC) pr�edite

par le mod�ele IRI, pour la journ�ee du 16

octobre 1999.

con�guration de stations et satellites donn�ee, en supposant les biais �electroniques d�ej�a

connus. L'inversion des synth�etiques porte alors juste sur la structure bi-dimensionnelle

du TEC. Le r�esultat est pr�esent�e sur la �gure 11.9: on constate que l'inversion donne de

bons r�esultats d�es que l'on a des points de mesures en nombre suÆsant. La �gure 11.10

montre ce même r�esultat en faisant varier le contraste avec la covariance a posteriori. On

v�eri�e alors bien que l'inversion est consistante, et que la covariance permet d'estimer

la validit�e du mod�ele invers�e dans une r�egion donn�ee. On constate ainsi que le r�eseau

actuel permet d'imager des structures �nes, de longueur d'onde inf�erieure �a 100 km. Il est

possible d'atteindre une meilleure r�esolution sur des zones plus r�eduites, correspondant

aux \amas" de points pour un satellite donn�e.
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Fig. 11.7 { En haut : Variation du TEC du 16 septembre au 16 novembre 1999. En bas :

Indice d'activit�e g�eomagn�etique K enregistr�e �a Boulder pour la même p�eriode.
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Fig. 11.8 { Mod�ele de TEC "en damier" utilis�e pour le test de r�esolution. La longueur

d'onde caract�eristique est d'environ 100 km.

Fig. 11.9 { Mod�ele de TEC obtenu apr�es inversion. La longueur de corr�elation utilis�ee

est de 30 km. Les zones pour lesquelles nous ne disposons pas de donn�ees se rapprochent

de la valeur du TEC a priori.
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Fig. 11.10 {Même �gure que pr�ec�edemment en utilisant de plus une �echelle de luminosit�e

pour la covariance a posteriori. Les zones claires sont celle de faible r�eduction de variance.

11.4 Variations du TEC autour du s�eisme d'Hector

Mine

Nous avons r�ealis�e une premi�ere �etude pour imager les variations du TEC �a la suite du

s�eisme d'Hector Mine (16 octobre 1999, 9 h 46 min 45 sec, Ms = 7; 3, lat = 34; 50 N , lon =

116; 32 O [Dziewonski et al., 2000]). Il est important de pr�eciser le caract�ere pr�eliminaire

de cette �etude: la variabilit�e de l'ionosph�ere rend diÆciles les interpr�etations que l'on

peut faire au vu d'un seul exemple. Ainsi le processus d'inversion et interpolation, qui

donne de bons r�esultats sur des �echelles spatiales et temporelle �etendues comme dans la

section 11.3, nous permet d'obtenir la variation diurne et les biais (section 11.4.1); sur

des �echelles plus �nes, d'une part le probl�eme devient moins contraint par manque de

points de mesures, d'autre part la structure tridimensionnelle des perturbations prend

de l'importance, et est donc une source d'erreur qu nous ne prenons pas en compte �a

ce stade. Pour passer �a des �echelles plus �nes, il est indispensable de savoir a priori de

quelle nature et de quelle force sera le signal sismique sur le TEC, ce qui est l'objet de la

section 11.4.2. Nous pr�esenterons en�n une tentative pour isoler un signal se propageant
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depuis l'�epicentre (section 11.4.4).

11.4.1 Variation �a grande �echelle

La premi�ere �etape a consist�e �a inverser les biais �electroniques et la variation diurne

en utilisant la m�ethode d�ecrite dans la section 11.2.2. Nous avons ainsi obtenu, �a chaque

pas de temps, une carte de l'ionosph�ere (�gure 11.11), en bon accord avec le mod�ele

IRI calcul�e pour le même jour (�gure 11.12). La �gure montre les cartes obtenues toutes

les heures le 16 octobre 1999. La tendance g�en�erale est identique, les �ecarts observ�es

pouvant s'expliquer par les variations de l'activit�e solaire di��erente. Il n'est pas possible

de distinguer sur ces donn�ees un signal clair d'origine sismique: ceci s'explique d'une part

par l'importance du signal diurne qui masque les variations plus �nes, d'autre part parce

que le �ltre de Kalman n'est pas adapt�e �a la mise en en �evidence de telles perturbations,

comme nous l'avons soulign�e au paragraphe 11.3.1. Il va donc être n�ecessaire de �ltrer le

contenu �electronique total invers�e pour isoler la variation diurne, puis de soustraire celle-ci

aux observations pour s'int�eresser ensuite aux r�esidus.

11.4.2 Simulation par sommation de modes

Avant de regarder les r�esidus, il est important de d�e�nir au mieux le type de signal que

nous souhaitons identi�er et isoler. Nous pr�esentons ici une application des mod�elisations

d�evelopp�ees dans la partie II. Les programmes de sommation de modes tels que nous

les avons mis au point dans le chapitre 7 permettent en e�et de calculer la variation de

densit�e Æ�(r; t) dans l'atmosph�ere neutre. A�n de quanti�er dans un premier temps les

perturbations li�ees au signal que l'on peut attendre sur le TEC, nous avons calcul�e les

variations de densit�e �electronique en faisant l'hypoth�ese que celle-ci varie avec la densit�e

globale. Cela revient �a n�egliger tous les e�ets de plasma, et �a supposer que l'entrâ�nement

des �electrons par les particules neutres est parfait. Il est alors ais�e de calculer le TEC



172 CHAPITRE 11. CARTES IONOSPH�ERIQUES

Fig. 11.11 { Cartes de TEC calcul�ees �a partir des donn�ees GPS

Fig. 11.12 { Cartes de TEC mod�elis�ees par le programme IRI.
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Fig. 11.13 { Variation du TEC au-dessus de la Californie calcul�ee d'apr�es les programmes

de sommations de modes.

synth�etique en int�egrant:

TECsyn(x; y; t) =
Z z=1

z=0
Ne(z)

Æ�(r; t)

�0(z)
dz: (11.14)

L'objet de ce calcul n'est pas ici de d�eterminer pr�ecis�ement le signal recherch�e | les

hypoth�eses faites sont certainement trop fortes |, mais d'obtenir un ordre de grandeur

du signal attendu.

Les r�esultats ont �et�e obtenus dans le cadre du stage de DEA de Giovanni Occhipinti

durant l'ann�ee 2001 [Occhipinti, ] sont pr�esent�es sur la �gure 11.13 pour trois instants

di��erents. On voit que les variations du contenu �electronique total sont de l'ordre de

1013e�:m�2, ce qui est 1000 fois moins que la variation diurne. La faiblesse du signal

attendu provient de deux facteurs principaux :

1. Le m�ecanisme au foyer du s�eisme d'Hector Mine est un d�ecrochement horizontal

presque pur et provoque donc un mouvement vertical faible. Cependant il s'agit d'un

signal �a tr�es courtes p�eriodes au regard de la dynamique d'ensemble de l'ionosph�ere,

donc il est envisageable d'utiliser un �ltre passe-bas pour isoler ce signal.

2. Les oscillations post-sismique pr�esentent une longueur d'onde verticale petite devant

les �echelles de hauteurs de la haute atmosph�ere et de l'ionosph�ere. Le contenu

�electronique total vertical int�egre alors plusieurs oscillations, perdant ainsi de la

sensibilit�e, comme cela avait �et�e soulign�e en section 4.3.2 [Davis, 1973].
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Ce constat implique la n�ecessit�e de mettre au point un traitement des donn�ees bien adapt�e

au signal recherch�e. Plusieurs strat�egies sont possibles, ainsi que leurs combinaisons :

{ Isoler la bande de fr�equences des ondes sismiques : c'est la m�ethode utilis�ee par

Calais et Minster [1995] lors du s�eisme de Northridge, et que nous tenterons de

reproduire dans la section 11.4.3.

{ Rechercher un signal se propageant depuis l'�epicentre : c'est l'objet de la

section 11.4.4

{ Utiliser les donn�ees provenant de rais inclin�es: en e�et, dans ce cas l'int�egration

du contenu �electronique est beaucoup plus sensible �a la r�egion du maximum

d'ionisation, donc �a une couche de faible �epaisseur. Les signaux de courte longueur

d'onde verticale sont donc moins susceptibles d'être moyenn�es par l'int�egration.

Nous pr�esentons plus bas les r�esultats pr�eliminaires obtenus pour ces di��erentes strat�egies.

11.4.3 Etudes des donn�ees �ltr�ees

La �gure 11.14 montre les donn�ees de deux r�ecepteurs GPS situ�es au même endroit et

de trois satellites au moment du s�eisme, pour lesquelles nous avons calcul�e la combinaison

Ls
r;GF (combinaison \GF" sur la phase, �equation 10.12), puis appliqu�e un �ltre passe-

bande entre 10 et 3 minutes, �a l'identique de [Calais et Minster, 1995]. On constate par

les di��erences entre les deux r�ecepteurs que le rapport signal sur bruit est tr�es m�ediocre.

Il n'est alors pas possible de d�etecter d'une mani�ere tr�es claire un signal post-sismique

aussi faible que celui simul�e par sommations de modes, même si l'on observe e�ectivement

un accroissement du signal ionosph�erique.

11.4.4 Rayonnement de l'�energie

Une deuxi�eme approche a �et�e envisag�ee a�n d'isoler un signal se propageant depuis

l'�epicentre du s�eisme. Nous avons tout d'abord �ltr�e les s�eries temporelles du TEC en
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Fig. 11.14 { TEC �ltr�e entre 10 et 3 minutes (�a droite) pour trois satellites et deux

r�ecepteurs situ�es au même endroit (points sub-ionosph�eriques correspondant aux passages

des satellites �a gauche).

chaque point de la grille a�n de supprimer le signal diurne. Puis nous avons calcul�e

l'int�egrale:

E(re; t) =
1

2�

Z
j gTEC(x0 + re cos �; y0 + re sin �; t)jd�; (11.15)

o�u gTEC est le signal �ltr�e. Cette formulation doit en e�et int�egrer de fa�con constructive la

part du signal ionosph�erique se propageant depuis l'�epicentre, et am�eliorer ainsi le rapport

du signal sismique sur les autres sources. Le r�esultat de cette int�egration est donn�e sur la

�gure 11.15.

On voit apparâ�tre un premier signal 15 �a 20 minutes apr�es le s�eisme �a environ

60 km de l'�epicentre, puis un signal beaucoup plus fort 2 heures apr�es le s�eisme, cette

fois-ci au-dessus de la zone �epicentrale. On peut interpr�eter le premier signal comme

l'arriv�ee de l'onde directe �a l'altitude du maximum d'ionisation, donc �a un e�et purement

dynamique d'entrâ�nement des �electrons par l'onde acoustique. Le deuxi�eme signal, plus

tardif correspondrait alors �a un e�et li�e �a la dissipation de l'�energie transport�ee, par

chau�age des couches ionosph�eriques au dessus de l'�epicentre, comme observ�e par Kelley

et al. [1985].
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Fig. 11.15 { "�Energie" des variations du TEC int�egr�ee sur les cercles d'�egale distance

�epicentrale (en abscisse) en fonction du temps (en ordonn�ees)
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11.5 Conclusion, et perspectives avec le r�eseau du

Japon

Cette �etude entam�ee dans le cadre de la pr�eparation des mesures d'accompagnement

au sol de DEMETER nous a donc permis de r�ealiser de premi�eres cartes de contenu

�electronique total au-dessus de la Californie. Les r�esultats obtenus dans l'inversion des

biais et de la structure �a grande �echelle montrent un bon accord, tant avec les mod�eles

existant qu'avec les autres moyens d'observation dans l'ionosph�ere.

La seconde �etape de ce travail est de concentrer l'�etude sur les petites �echelles, dans

lesquelles se situent a priori les signaux d'origine sismique. Deux �ecueils sont ici �a �eviter:

{ D'une part, l'acc�es aux petites �echelles spatiales et temporelles n�ecessite un processus

d'inversion plus raÆn�e qu'actuellement: il faut notamment prendre en compte les

erreurs induites par l'approximation de couche mince, voire inverser conjointement

la structure verticale.

{ D'autre part, les perturbations de l'ionosph�ere �a ces �echelle sont assez mal connues

du point de vue g�en�eral. Dans l'objectif d'observer des signaux sismiques, il

me semble n�ecessaire de poursuivre les mod�elisations dans le cadre du couplage

thermosph�ere - ionosph�ere, en int�egrant les �equations de la magn�etohydro-

dynamique. Ceci nous permettra notamment de rechercher les meilleures conditions

d'observation, par exemple avec des rais plus inclin�es.

Dans ce cadre il apparâ�t largement insuÆsant de limiter notre �etude �a un seul cas:

il est maintenant absolument n�ecessaire de l'�etendre �a des donn�ees provenant d'autres

tremblements de Terre, plus favorables si possible �a un couplage sol atmosph�ere, et

correspondant �a d'autres environnement ionosph�erique (heure solaire di��erente, conditions

magn�etiques plus ou moins perturb�ees etc.).

A ce titre nous avons d�emarr�e une collaboration avec le Geographical Survey Institute

a�n de r�ealiser le même traitement des donn�es GPS. Le r�eseau de GPS continu du Japon
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Fig. 11.16 { R�eseau GPS du Japon.

(�gure 11.16) est en e�et constitu�e de plus de 1000 station r�eparties tr�es uniform�ement

sur tout l'archipel. L'objectif est de disposer du même dispositif de traitement de donn�ees

au cours de la dur�ee de vie de DEMETER.



179

Chapitre 12

Analyseur plasma sur DEMETER

IAP: plasma analyzer on DEMETER

DEMETER satellite will be able to detect plasma perturbation in situ since 2003. We present

a preliminary study in order to calibrate IAP (on-board plasma analyzer) with regards to

ionospheric conditions. The objective of IAP instrument is to measure ionic composition,

temperature and mean velocity of main ionic composant. Our �rst obejective was to model

precisely the instrumental response of IAP for the preparation of data processing. The �rst

section (12.1) is then a presentation of IAP instrument, which is divided in two analyzers:

ADV measures the direction of mean velocity of ions, and APR measures the composition,

temperature and density of di�erent species. In order to characterize instrumental response, we

started to perform (in sections 12.2 to 12.4) a numerical modeling of direct problem: given plasma

conditions, what is the output of IAP. The �rst results are presented, as well as convergence

tests.

Nous avons vu dans le chapitre 5 les perspectives o�ertes par la future mission

DEMETER en termes de mesures in situ. L'altitude pr�evue pour DEMETER (800 km) est

certainement trop �elev�ee pour pouvoir d�etecter directement les oscillations li�ees aux ondes

infrasoniques. Cependant les observations d�ej�a r�ealis�ees de perturbations de l'ionosph�ere

apr�es les s�eismes ont fait �etat de variations de densit�e �electronique ou de temp�erature

qui seront d�etectables par le satellite. Nous avons ainsi entam�e une �etude de sensibilit�e

de l'instrument IAP aux perturbations du plasma local, dont les r�esultats devraient nous
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permettre, �a terme, de calibrer les capteurs et de mettre en place le traitement des donn�ees

pour d�etecter de telles perturbations, qu'elles soient post-sismiques ou d'une autre origine.

12.1 Rappel sur les instruments

12.1.1 Rôle de IAP dans DEMETER

L'exp�erience IAP a pour but de mesurer la densit�e, la composition ionique, les

temp�eratures et vitesses d'ensemble des ions majoritaires (H+, He+, O+). Son objectif est

d'une part mettre en �evidence les perturbations du plasma ionosph�eriques qui pourraient

être induites par l'activit�e sismique ou volcanique, d'autre part de fournir les param�etre

du milieu (densit�e, composition, vitesse) n�ecessaire pour interpr�eter les mesures d'ondes

e�ectu�ees par les exp�eriences ICE et IMSC.

Fig. 12.1 { Sch�ema de l'instrument IAP, o�u apparaissent les grilles d'entr�ees des deux

analyseurs APR et ADV.

L'exp�erience IAP fait appel �a deux instruments, APR pour la mesure de la distribution

en �energie des ions thermiques incidents, ADV pour la mesure de la direction de la

vitesse. Les deux analyseurs sont con�cus de fa�con semblable. Les particules entrant dans
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l'analyseur sont s�epar�ees suivant leur �energie au passage de plusieurs grilles polaris�ees de

fa�con ad�equate. Un collecteur mesure le courant engendr�e par les particules atteignant

le fond de l'analyseur. Dans le cas de l'instrument APR (analyseur �a potentiel retard�e),

la mesure de l'intensit�e collect�ee en fonction du potentiel de l'une des grilles (appel�ee

grille retardatrice) permet de d�eterminer la composition du plasma et la vitesse moyenne

de chaque type d'ions. Dans le cas de l'instrument ADV (analyseur de la direction de

la vitesse), le collecteur est divis�e en quatre parties, permettant de d�eterminer l'angle

d'incidence des ions collect�es.

12.1.2 APR Analyseur �a Potentiel Retardateur

Fig. 12.2 { Le capteur APR: le potentiel G2 appliqu�e �a la grille permet de s�electionner

les ions selon leur �energie; le collecteur C mesure le courant entrant, ce qui permet d'en

d�eduire la distribution en �energie des ions du plasma local.

La �gure 12.2 montre une coupe de l'analyseur APR. La grille double G1 �a 0 V sert

d'�ecran �electrostatique pour empêcher le potentiel variable appliqu�e �a la grille G2 de

perturber le plasma. La grille double G2 est polaris�ee au potentiel retardateur V2 : seuls
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les ions d'�energie sup�erieure �a E(V2) peuvent franchir cette grille et être collect�es sur le

collecteur C. La variation de V2 entre 0 V et une valeur de 22 V permet d'arrêter tous

les ions du plasma ou d�etermine la distribution en �energie des ions qui p�en�etrent dans

l'analyseur APR, �a partir de laquelle on peut remonter �a la composante de la vitesse des

ions le long de l'axe de l'analyseur ainsi qu'�a leur temp�erature. La grille G3 polaris�ee �a -

12 V est destin�ee d'une part �a repousser les �electrons thermiques du plasma qui peuvent

p�en�etrer dans l'analyseur, d'autre part �a repousser vers le collecteur les photo�electrons

qui en sont �emis sous l'impact des UV (Soleil, g�eocouronne, ...). La grille G4 �a 0 V sert

d'�ecran �electrostatique pour empêcher toute 
uctuation de potentiel sur G3 et d'in
uencer

le collecteur.

12.1.3 ADV Analyseur pour mesure de la Direction de la

Vitesse

L'analyseur ADV permet de d�eterminer la direction de la vitesse d'ensemble des ions

dans le rep�ere du satellite. Connaissant la projection de cette vitesse sur l'axe de vis�ee

commun �a APR et ADV grâce aux mesures de l'analyseur APR on en d�eduit le vecteur

vitesse d'ensemble des ions dans un rep�ere terrestre qui est le param�etre int�eressant. Le

collecteur de l'analyseur ADV est en fait compos�e de 4 collecteurs identiques (�gure 12.3):

en court-circuitant A et B ainsi que C et D, on mesure la direction de la vitesse dans le

plan (y0z), en court-circuitant A et C ainsi que B et D on mesure la direction de la vitesse

dans le plan (x0z). La �gure 12.4 fournit une coupe sch�ematique de l'analyseur ADV. La

grille G1 �a 0 V sert d'�ecran pour prot�eger le plasma ext�erieur des potentiels appliqu�es aux

di��erentes grilles. La grille G2 a 2 rôles. En fonctionnement normal elle peut être polaris�ee

�a 0 V ou �a +2 V : le premier cas est utilis�e lorsqu'on cherche �a d�eterminer la dynamique

d'ensemble du plasma en acceptant tous les ions. Le second cas est utilis�e pour arrêter les

ions H+ et permet de mesurer avec plus de pr�ecision la vitesse des ions O+. La grille G3

polaris�ee �a 0 v est en fait un diaphragme. Les 2 grilles G4 et G5 sont des �ecrans, la grille

G5 limitant l'in
uence du potentiel appliqu�e �a G5 dans l'espace que les ions traversent �a
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la sortie du diaphragme G3. La grille G6 polaris�ee �a -12 V permet d'arrêter les �electrons

thermiques venant du plasma et de repousser vers le collecteur les photo�electrons qui sont

cr�e�es par l'impact des UV (Soleil, g�eocouronne, ...). Le courant collect�e sur le groupe C1

de 2 collecteurs est transmis en TM. Comme on connâ�t le rapport des courants collect�es

par C1 et C2, qui fournit l'indication de direction de la vitesse, on peut en d�eduire le

courant total mesur�e par C1 + C2 qui est proportionnel �a la densit�e du plasma.

Fig. 12.3 { Sch�ema de fonctionnement de l'analyseur ADV (sur la gauche). Le 
ux de

particules arrivant avec un angle � induit des courants di��erents sur les quatres collecteurs

(�a droite).

12.2 R�eponse de l'analyseur aux perturbations du

plasma

12.2.1 Objectif de l'�etude

L'analyse des donn�ees de l'instrument IAP va n�ecessiter un traitement �n des donn�ees

a�n d'en extraire les param�etres du plasma. En ce qui concerne l'instrument ADV, le
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Fig. 12.4 { Le capteur ADV: la direction de la vitesse moyenne est mesur�ee �a partir du

rapport des intensit�es collect�ees sur les di��erents collecteurs.

probl�eme pos�e est simple, puisque la direction de la vitesse est d�eduite presque directement

des rapports des courants collect�es. L'importance des �etudes pr�eliminaires vient ici de

la n�ecessiter de bien d�e�nir la g�eom�etrie du capteur. La mesure de l'analyseur APR est

beaucoup moins directe, et il sera n�ecessaire de r�ealiser une inversion pour se ramener aux

param�etres physiques. Ici, aussi, il est essentiel de bien caract�eriser par des mod�elisation

la r�eponse de l'analyseur aux perturbations du plasma.

12.2.2 Principe de la mesure pour APR

La mesure brute produite par l'analyseur APR est la fonction Ic(V2), o�u Ic est le

courant collect�e et V2 le potentiel appliqu�e �a la grille retardatrice. L'intensit�e mesur�ee

est proportionnelle �a la densit�e des ions collect�es et �a la vitesse d'ensemble du plasma

relativement au satellite. Lorsque l'on augmente le potentiel V2, les ions de moindre �energie

| et donc de temp�erature ionique plus faible |- n'atteignent pas le collecteur. L'intensit�e

Ic va donc d�ecrô�tre par paliers, et l'�etude de ces paliers va permettre de calculer les
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densit�es, vitesse d'ensemble et temp�erature des principales esp�ece. Il s'agit alors d'un

probl�eme inverse, dont nous proposons pour l'instant d'examiner la contrepartie directe.

12.2.3 Probl�eme direct

Il s'agit ici de mod�eliser les courants collect�es en fonction des param�etres

macroscopiques du plasma, de la g�eom�etrie de l'analyseur et des potentiels appliqu�es

aux di��erents �el�ements. �Etant donn�ee une particule caract�eris�ee par sa nature (masse,

charge), sa vitesse instantan�ee et sa position, il est possible de d�eterminer si celle-ci sera

ou non collect�ee: Il faut pour cela v�eri�er:

{ si la particule peut franchir la gaine �electrostatique engendr�ee par le potentiel du

satellite relativement au plasma.

{ si la particule atteint la grille d'entr�ee de l'analyseur.

{ pour chaque grille, si la particule traverse la grille, touche les parois de l'analyseur

ou revient en arri�ere.

{ En�n si la particule arrive sur le collecteur.

Rigoureusement, si Æn est le nombre de particules collect�ees en un temps Æt, l'intensit�e

mesur�ee par le collecteur sera: Ic =
Æn
Æt
q, o�u q est la charge des particules.

Les plasmas qui seront travers�es par le satellite DEMETER sont caract�eris�es par une

fonction de distribution dans l'espace de phase de type maxwellienne:

f(r; v) d3r d3v = Ni(r)

 
1

��2i

!�3
2

exp

 � jvj2
�2i

!
d3r d3v; (12.1)

o�u Ni est la densit�e, �i est la vitesse thermique

�i =

s
kTi
mi

; (12.2)

Ti et mi �etant respectivement la temp�erature et la masse atomique de la particule

consid�er�ee. Rappelons que la fonction de distribution repr�esente la probabilit�e d'existence
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d'une particule dans l'�el�ement de volume d3r d3v de l'espace des phases (position�vitesse).
Dans le cas de la maxwellienne, cette densit�e de probabilit�e est uniforme sur l'espace des

positions, et gaussienne pour chaque composante cart�esienne de la vitesse.

Si l'on note, pour une particule situ�ee en (r; v)

If(r; v; Æt) = 1 si la particule est collect�ee

en un temps Æt

= 0 sinon; (12.3)

on a alors :

Æn =
Z
If(r; v; Æt) f(r; v) d3r d3v; (12.4)

l'int�egrale portant sur l'espace des phases complet.

Notre programme de simulation a donc pour but d'int�egrer la formule suivante :

Ic =
1

Æt

X
i

qi

�Z
If(r; v; Æt) f(r; v) d3r d3v

�
: (12.5)

Il est possible de limiter le nombre de variables �a int�egrer en remarquant que pour un

�etat (r; v) donn�e, l'ion ne peut en aucun cas atteindre l'analyseur si z � z0 > vz Æt ou

z � z0 < 0, o�u z est la variable d'espace suivant l'axe perpendiculaire �a la grille d'entr�ee.

Si le plasma est homog�ene, c'est-�a-dire si la densit�e ne d�epend pas de r, on peut alors

supprimer l'int�egration suivant z en multipliant par le facteur vz Æt .

Une autre simpli�cation est obtenue pla�cant la variable de position de la particule

(donc 2 variables x et y) directement sur la grille d'entr�ee. En e�et, lors du passage de la

gaine, la composante de la vitesse dans le plan (x0y) n'est pas a�ect�ee, et la r�epartition

des ions dans un plan perpendiculaire �a l'axe de l'analyseur reste uniforme. Il est alors

indi��erent d'int�egrer sur la position de d�epart ou sur la position dans le plan de la grille

d'entr�ee �a partir du moment o�u l'on garde ce terme �a l'int�erieur de l'int�egrale sur les

vitesses (pour justi�er le passage de la gaine). On peut donc �ecrire :

Ic =
X
i

qiNi

0B@Z
v

0B@ Z
x0;y02GE

If(x0; y0; v) dx0dy0

1CA vz g(v) d
3v

1CA ; (12.6)
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avec

g(v) d3v =

 
1

��2i

!�3
2

exp

 � jvj2
�2i

!
d3v: (12.7)

12.3 Principe de mod�elisation.

Pour calculer l'int�egrale dans l'expression de Æn (�equation 12.4), nous utilisons une

m�ethode de Monte-Carlo. Cet algorithme permet de calculer des int�egrales impliquant un

grand nombre de variables d'int�egration avec un coût de calcul moindre, en utilisant la

relation :

I =
Z
�(x) f(x) dx ! IN =

1

N

NX
n=1

�(Xn)

lorsque N !1; (12.8)

et o�u Xn est une variable al�eatoire de densit�e de probabilit�e f(x) sur l'espace

d'int�egration. Lorsque cet espace est trop grand pour pouvoir calculer l'int�egrale par des

m�ethodes classiques, il devient alors int�eressant du point de vue du coût calcul d'utiliser

l'approximation : Le nombre de tirages al�eatoires pour Monte-Carlo sera en e�et moins

coûteux que la discr�etisation de l'espace d'int�egration.

Rappelons que f(x)dx repr�esente la probabilit�e qu'un tirage de la variable X se situe

dans un �el�ement de volume dx autour du point x. On a donc :Z
f(x)dx = 1; (12.9)

o�u l'int�egrale porte sur l'ensemble des valeurs possibles.

Dans notre cas, le plasma est d�ej�a d�ecrit comme une densit�e de probabilit�e sur l'espace

des phases. Nous avons cependant e�ectu�e des hypoth�eses simpli�catrices sur les positions,

r�eduisant ainsi le champ d'int�egration. Il nous faut alors contrôler que nous utilisons bien

une densit�e de probabilit�e norm�ee sur cet espace, soit:

h(x0; y0; v) dx0 dy0 d3v =
1

�r2G

 
1

��2i

!�3
2

exp

 � jvj2
�2i

!
d3v; (12.10)

le terme 1=� r2G �etant le terme de normalisation sur la surface d'entr�ee du collecteur.
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Le terme compl�ementaire, permettant de d�ecrire Ic sous la forme :

I =
Z
�(x0; y0; v)h(x0; y0; v) dx0dy0d3v (12.11)

est donc donn�e par :

�(x0; y0; v) = � r2G qiNi If (x
0; y0; v) vz: (12.12)

A partir de la densit�e de probabilit�e h nous allons donc g�en�erer un grand nombre K de

particules (x0k; y0k;vk), et pour chacune de celles-ci, calculer

ÆIk = �(x0k; y
0
k; vk) (12.13)

puis moyenner pour obtenir

Ic =
1

K

KX
k=1

ÆIk: (12.14)

Remarquons en�n que le tirage al�eatoire suivant h se d�ecompose en un tirage uniforme de

x0 et y0 sur la grille d'entr�ee, et un tirage suivant une gaussienne pour chaque composante

cart�esienne de la vitesse.

12.4 Impl�ementation du programme

Les programmes ont �et�e �ecrits, en ce qui concerne l'architecture g�en�erale et la syntaxe

employ�ee, par Brice Dourado. J'ai repris ses codes et ai r�ealis�e les modi�cations n�ecessaires

pour les corriger des erreurs de m�ethode commises. Les programmes pour APR et ADV

sont quasiment identiques, �a l'exception de la sortie qui distingue les quatre collecteurs

pour ADV.

Le sch�ema en est :

1. Lecture des �chiers d'entr�ee, qui d�e�nissent la g�eom�etrie de l'analyseur (positions,

tailles et potentiels des grilles), l'attitude du satellite et son potentiel, les

caract�eristiques des di��erents ions du plasma, et en�n le nombre K d'ions �a g�en�erer

et les param�etres �a faire varier pour la simulation.
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2. Pour chaque esp�ece d'ion, K it�erations d'une boucle dont les �etapes sont

{ g�en�eration des caract�eristiques de l'ion suivant la fonction de distribution

{ calcul progressif de la trajectoire de l'ion jusqu'�a d�eterminer s'il arrive au

collecteur (et quel collecteur pour ADV)

{ si l'ion est collect�e, incr�ementation de

1

K
ÆIk =

1

K
qiNi If (x

0; y0; v) vz � r
2
G

3. Somme des contributions de chaque ion, sortie du programme

12.5 Validation du programme

12.5.1 Comparaison avec une formule analogique

Nous avons compar�e les r�esultats obtenus pour APR avec une formulation analogique

du probl�eme. En e�et on peut exprimer le 
ux d'ions I traversant un grille au potentiel

� par rapport au plasma par :

Fi (�) =
NiViz
2

"
1 + erf (�ifi) +

1p
��iV iz

e�(�ifi)
2

#
(12.15)

O�u Ni est la densit�e des ions dans le plasma, Viz la composante du vecteur vitesse

d'ensemble des ions le long de l'axe de vis�ee (Oz) de l'analyseur qui est �egale �a la vitesse

du satellite sur ce même axe additionn�e �a celle du plasma. �i repr�esente l'inverse de la

vitesse thermique des ions soit:

�i =
�
mi

2kTi

� 1
2

;

et

fi = Viz �
s
2�

mi
:

On peut donc faire une approximation du courant collect�e par:

Ii = qi Fi (�) S ; (12.16)

o�u S est la surface d'entr�ee de l'analyseur.
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12.5.2 Test de la convergence

Nous avons ensuite test�e la convergence de la m�ethode, en calculant les courants

simul�es en utilisant 104, 105, 106 particules g�en�er�ees de chaque esp�ece. Cela nous permet

d'ajuster au mieux le nombre d'ions �a g�en�erer en fonction de la pr�ecision souhait�ee. Nous

montrons ici les r�esultats pour l'instrument APR (�gures 12.5 et 12.6).

Fig. 12.5 { R�esultat de la simulation pour APR: courant collect�es pour les di��erents ions

en utilisant 104, 105 puis 106 particules g�en�er�ees.

Les simulations avec un grand nombre (jusqu'�a 106 ions g�en�er�es) permettent de

descendre �a des intensit�es plus faibles. Les analyseurs sont con�cus pour avoir une limite
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de d�etection pour des courants d'environ 3 � 10�11 A. On peut donc se limiter �a des

calculs avec moins de 105 ions g�en�er�es, ce qui repr�esente un grand gain de temps calcul.

En revanche, la �gure 12.6 montre que le bruit num�erique est lui aussi fonction du nombre

de particules g�en�er�ees. Pour la simulation �a 105 particules, il est de l'ordre de 1%.

Fig. 12.6 { R�esultat de la simulation pour APR: agrandissement de la composante O+ �a

faible potentiel retardateur

12.6 Conclusion pr�eliminaire

Les mod�elisation r�ealis�ees pour l'exp�erience IAP repr�esentent une premi�ere approche

pour pr�eparer le traitement des donn�ees de DEMETER. Il n'est pas encore possible

actuellement de calculer les perturbations post sismiques que l'on peut attendre �a 800 km.

Il est fort probable que le signal purement dynamique aura �et�e dissip�e (section 8), et il

faudra donc examiner les perturbations du plasma li�ees �a un transfert thermique, comme



192 CHAPITRE 12. ANALYSEUR PLASMA SUR DEMETER

envisag�e dans le cadre des travaux sur les perturbations du contenu �electronique total

(section 11.4.4).
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Quatri�eme partie

Conclusions et perspectives
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Chapitre 13

Perspectives scienti�ques autour du

couplage sismo-atmosph�erique

Perspectives

This chapter presents the perspectives open by this work. As studies on seismo-atmospheric

coupling are quite new, we face now di�erent ways to continue our investigations, as well as

several applications of our results. Firstly, in the area of seismic waves in the atmosphere:

{ An extension of systematic studies of atmospheric �ltering of waves can be useful either

in the frame of CTBT applications, or in atmospheric science, to better understand the

generation and propagation of travelling ionospheric disturbances.

{ From the seismological point of view, detection of seismic waves in the atmosphere can

be of great interest if we get an imagery capability: trans-horizon radars could o�er this,

as they are sensitive to displacements of ionospheric layers. Another way to do this is a

space, with a Doppler topside ionospheric sounder.

Secondly, in the area of numerical modeling, we have to continue studies on atmospheric sources,

in order to verify our interpretation in the case of Pinatubo eruption. Also, it is in principle

possible to compute tsunami modes: for the time being, the radiative boundary condition is

probably not adapted to tsunami and gravity waves frequencies. And last, the question of toroidal

modes frequencies detected on magnetic data after earthquake is unresolved.
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La relative nouveaut�e des �etudes sur le couplage entre la Terre solide et son atmosph�ere,

combin�ee avec le d�eveloppement d'instruments d'observation, au sol ou par satellite,

des ph�enom�enes atmosph�eriques ou ionosph�eriques, ouvre des perspectives extrêmement

diverses sur le plan scienti�que. Ce domaine permet en e�et d'envisager de nouvelles

m�ethodes pour appr�ehender et observer la physique de la Terre et même des plan�etes. Je

citerai ici quelques-unes des perspectives �evoqu�ees au cours de ma th�ese. Certaines font

d�ej�a l'objet de travaux pouss�es, d'autres ont �et�e propos�ees comme objectifs �a plus long

terme. En�n, certaines id�ees plus ambitieuses devront probablement attendre, tapies au

coin de la pens�ee scienti�que, de nouveaux d�eveloppements th�eoriques ou instrumentaux

pour voir le jour.

13.1 Ondes sismiques dans l'atmosph�ere

Cette premi�ere partie �a pour objet les retomb�ees scienti�ques possibles de l'�etude des

ondes sismiques de l'atmosph�ere.

13.1.1 Propagation atmosph�erique

Comme cela a �et�e soulign�e dans le chapitre 8, les signaux post-sismiques dans

l'ionosph�ere o�rent la possibilit�e d'�etudier la propagation des ondes infrasoniques dans

l'atmosph�ere, puisque la source en est bien connue, et que l'on peut la mod�eliser avec une

bonne pr�ecision �a l'aide de la sismologie.

Outre la d�etermination du pro�l de viscosit�e dans l'atmosph�ere, qui est le premier

objectif, tant par son int�erêt scienti�que propre que dans le souci d'am�eliorer les

mod�elisations pr�esent�ees dans la partie II, je pense que ces travaux peuvent apporter

de nouveaux outils dans deux applications des sciences de l'atmosph�ere :

{ Dans le cadre de la d�etection des essais nucl�eaires : avec la mise en place du

CTBT (Comprehensive Test Ban Treaty), ou trait�e d'interdiction totale des essais

nucl�eaires. Les explosions nucl�eaires produisent des signaux de même nature que les
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signaux post-sismiques.

{ Pour l'�etude des perturbations ionosph�eriques itin�erantes: ces perturbations,

g�en�er�ees par couplage entre l'atmosph�ere neutre et l'ionosph�ere au passage d'ondes

de gravit�e, sont encore assez mal connues en ce qui concerne leurs sources. Pour les

ondes de gravit�es \sismique", nous disposons maintenant d'un outil de mod�elisation

de la perturbation atmosph�erique jusqu'�a son interaction avec l'ionosph�ere. Une

�etude plus quantitative pourrait alors être men�ee dans la caract�erisation du

m�ecanisme de couplage avec le plasma

13.1.2 Observation globale des ondes de surface

L'existence d'ondes sismiques dans l'atmosph�ere observables par des techniques radar

telles le sondeur Doppler permet en outre d'envisager une nouvelle m�ethode d'acquisition

de donn�ees sismologiques. En e�et, l'un des enjeux de la sismologie actuelle est de parvenir

�a une couverture suÆsante, en termes de densit�e de r�ecepteur comme d'extension spatiale.

Les m�ethodes de tomographie actuelle de la croûte sont toutes limit�ees par le nombre

de stations sismiques. Même si les r�eseaux mondiaux comptent maintenant quelques

milliers de stations, et que des projets tr�es ambitieux sont propos�es aux USA avec un

millier de stations (USArray), les r�esolutions des m�ethodes de tomographie sismique sont

encore tr�es loin d'imager des structures de l'ordre de quelques dizaines de kilom�etres

au niveau d'un continent. Seule cette r�esolution permettrait une imagerie de la croûte

compatible avec les r�eelles structures tectoniques et g�eomorphologiques, bassins, zones

de subductions, etc. Au niveau du continent europ�een, de tels mod�eles tomographiques

permettraient une v�eritable r�evolution, autant dans notre compr�ehension de la tectonique

que dans notre connaissance de la croûte et des risques sismiques associ�es, tant au niveau

des ampli�cations locales associ�ees aux structures s�edimentaires que des extensions en

profondeur des failles sismiques.

L'une des perspectives de cette th�ese est de passer d'une acquisition ponctuelle, comme

le sondeur Doppler, �a une r�eelle imagerie sur toute la surface du front d'onde. Le radar
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trans-horizon Nostradamus d�evelopp�e par l'ONERA-DEMR et d�eploy�e dans l'ouest de la

France, serait �a ce titre un bon candidat : Il s'agit d'un radar �a impulsion et �a fr�equence

variable, d'une port�ee de quelques milliers de kilom�etre au sol, permettant de mesurer les

mouvements de cibles proches du sol ou de l'ionosph�ere au travers du d�ecalage Doppler

entre le faisceau �emis et re�cu. La r�esolution au niveau de l'ionosph�ere du faisceau Radar

est de l'ordre de la dizaine de kilom�etres et le radar permet un balayage continu d'une

surface de 500x500 km2 en quelques secondes avec cette r�esolution.

13.1.3 Sismologie spatiale

Sur Terre...

Il est aussi possible d'envisager une d�etection \par le haut" des ondes de surface par

le biais de m�ethodes radar. Des sondeurs ionosph�eriques embarqu�es fonctionnent d�ej�a,

permettant de mesurer les r�e
exions d'ondes HF sur la partie sup�erieure de l'ionosph�ere

(au-dessus de 300 km) : ils correspondent cependant �a des mesures ponctuelles. Pour

arriver �a r�ealiser une imagerie, il est n�ecessaire d'imaginer plutôt un sondeur bi-statique,

susceptible de balayer une zone enti�ere lors du passage de l'onde.

... ou ailleurs?

Une derni�ere application est l'�etude des �eventuels s�eismes des autres plan�etes, en

particulier de Venus. Venus est le si�ege d'une importante activit�e volcanique, et bien

qu'aucune structure de type plaques tectoniques n'y ait �et�e d�etect�ee, il est possible d'y

envisager une activit�e sismique. La diÆcult�e de la d�etection sur Venus provient de l'opacit�e

de son atmosph�ere, qui ne laisse pratiquement pas de bandes de fr�equences par lesquelles

on pourrait observer la surface.

La mission VENUS EXPRESS [Chicarro et al., 2001], accept�ee par l'ESA en mai 2001

dans le cadre de l'appel �a id�ees pour la r�eutilisation de la plate-forme Mars Express,

consiste en l'envoi d'une sonde en orbite autour de Venus pour en �etudier l'atmosph�ere

�a l'aide de m�ethodes radio et optiques, ainsi que de mesures de plasma. Il serait alors
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Fig. 13.1 { Part dans l'atmosph�ere de l'�energie des modes solides de Venus pour la branche

fondamentale, en fonction de la fr�equence.

int�eressant de rechercher d'�eventuels signaux d'origine sismique. En e�et, la densit�e de

l'atmosph�ere de Venus est de l'ordre de 60 kg:m�3, soit 60 fois plus que sur Terre:

l'eÆcacit�e du couplage est donc dans le même rapport, atteignant plus de 10 % aux

alentours de 3 mHz (�gure 13.1). On peut donc s'attendre �a pouvoir d�etecter des s�eismes

pour un ordre de magnitude de moins que sur Terre.

13.2 Mod�elisation globale

13.2.1 Signaux sismiques d'origine atmosph�erique

Les travaux e�ectu�es sur l'excitation des modes sismiques par des �eruptions volcaniques

(section 9) semblent prometteurs. Le m�ecanisme de source obtenu par l'inversion |

une source �a 60 km d'altitude | est assez �eloign�e de ce que l'on pourrait imaginer

intuitivement. Il est donc assez int�eressant de v�eri�er que l'on retrouve ce type de source,

soit pour d'autres �eruptions volcaniques, soit pour d'autres sources explosives, a�n de



200 CHAPITRE 13. PERSPECTIVES

valider notre �etude.

13.2.2 Tsunamis et ionosph�ere

Le calcul des modes pour le syst�eme complet permet d'obtenir les modes oc�eaniques. Il

est alors en th�eorie possible de mod�eliser le signal ionosph�erique associ�e �a la propagation

d'ondes de tsunamis. Le couplage attendu est plus important que pour les modes

sismiques, car la vitesse de groupe des ondes de tsunami est tr�es proche de celle des

ondes atmosph�eriques. Cependant, le domaine fr�equentiel est celui des ondes de gravit�e,

et les simpli�cations e�ectu�ees pour �etablir la condition de surface radiative (section 6.2.4)

ne sont plus valables | notamment le d�ecouplage entre la vitesse et la perturbation de

gravit�e. Il est donc n�ecessaire de modi�er l'expression de la condition aux limites dans la

m�ethode variationnelle.

13.2.3 Modes toro��daux

A la suite des s�eismes du Chili en 1960, puis de l'Alaska en 1964, des perturbations

magn�etiques longues p�eriodes ont �et�e enregistr�ees, dont les p�eriodes caract�eristiques

correspondent aux fr�equences propres des premiers modes toro��daux de la Terre solide

[Winch et al., 1963, Hirshberg et al., 1967]. Aucune des th�eories expos�ees �a l'�epoque n'a

permis de mettre en place une relation de cause �a e�et satisfaisante, et il serait int�eressant

de regarder si un couplage entre les modes toro��daux et l'atmosph�ere pourrait se produire

et engendrer de tels signaux.
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Chapitre 14

Conclusion

14.1 En fran�cais...

Au moment de conclure cette th�ese, il est bon de rappeler quels en �etaient les objectifs,

et essayer de tirer un bilan des travaux r�ealis�es. Le sujet du couplage entre la Terre

solide et l'atmosph�ere est tr�es r�ecent en sismologie, comme en a�eronomie, bien que les

manifestations en aient �et�e observ�ees depuis d�ej�a quelques d�ecennies. Son int�erêt n'est

apparu que lorsque ces signaux sont devenus d�etectables et identi�ables dans tous les

domaines scienti�ques. La s�election du satellite DEMETER par le CNES en 1998 a relanc�e

une r�e
exion sur la possibilit�e de d�etecter depuis l'espace, les signaux d'origine sismique.

Bien que ce projet soit tourn�e vers la recherche de pr�ecurseurs, il est apparu n�ecessaire de

mieux comprendre quels �etaient les signaux d�etectables apr�es les s�eismes, dans la mesure

ou leur existence elle-même n'est pas sujette �a controverse.

Cette th�ese a donc d�emarr�e dans le dessein d'�eclaircir tant le ph�enom�ene physique en

lui-même, que les moyens d'observations et les perspectives ouvertes.

La premi�ere partie s'est donc voulue un \�etat de l'art" concernant le couplage sismo-

atmosph�erique. Malgr�e l'impossibilit�e d'être exhaustif, nous avons tent�e de d�etailler non

seulement les observations e�ectu�ees historiquement, mais aussi les outils th�eoriques

disponibles pour comprendre celles-ci, ainsi que les outils d'observations envisageables
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pour accumuler des donn�ees de fa�con plus syst�ematique.

La deuxi�eme partie vise �a �etablir une mod�elisation globale du syst�eme Terre capable

de prendre en compte les ph�enom�enes de couplage. Partis des sommations de modes

d�esormais classiques en sismologies, nous avons pu �etendre celle-ci �a l'atmosph�ere. Il est

d�es lors possible de mod�eliser certains des signaux observ�es de longue date par le biais des

sondeurs Doppler. Le bon accord entre les synth�etiques ainsi calcul�es et les observations a

ouvert la voie �a de nombreuses perspectives, tant en sismologie pour la capacit�e d'imagerie

qu'en a�eronomie, pour la possibilit�e de bien contraindre l'origine du signal. Il reste

cependant �a �etablir l'outil th�eorique permettant de passer ensuite de l'atmosph�ere neutre

�a l'ionosph�ere. Des mod�elisations du plasma ionosph�erique d�ej�a existantes permettent de

calculer la propagation de perturbations dans l'ionosph�ere, et pourraient être adapt�ees

aux signaux d'origine sismiques. Cependant le manque d'observations quanti�ables nous

a conduit �a d'abord d�evelopper des outils de mesure adapt�es �a la surveillance de signaux

post-sismiques.

C'est l'objet de la troisi�eme partie de ce m�emoire, qui s'inscrit plus particuli�erement

dans le cadre de DEMETER, du fait de l'objectif commun de d�etection. Nous y pr�esentons

d'abord les travaux sur l'imagerie de l'ionosph�ere au moyen du contenu �electronique

total : plusieurs sources font �etats d'observations de signaux post-sismiques, cependant

aucune �etude n'avait pouss�e les recherches plus loin pour �etablir une v�eritable description

quantitative de la perturbation. Si le GPS, par la disponibilit�e et l'importance des

r�eseaux dans les r�egions actives s'annonce comme un outil prometteur pour �etudier

l'ionosph�ere dans le d�etail, un important travail de traitement des donn�ees est n�ecessaire

pour valider les r�esultats. Nous pr�esentons ensuite les �etudes r�ealis�ees pour le capteur IAP

DE DEMETER, qui sont encore assez pr�eliminaires dans la mesure ou le lancement de

DEMETER est pour 2003. L'objectif sera ensuite de r�ealiser des simulations \compl�etes",

depuis le s�eisme jusqu'au signal re�cu par DEMETER.

L'ouverture de cette �etude tant sur la mod�elisation que sur l'observation n'a

malheureusement pas toujours permis de relier dans le cadre de cette th�ese tous les aspects
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abord�es. Le th�eme du couplage entre la Terre solide et l'atmosph�ere est donc loin d'être

�epuis�e, nous ouvrant d�ej�a de nombreuses perspectives �a prospecter pour les ann�ees �a venir.

14.2 In English...

As the times comes to conclude this thesis, let us recall what were the objectives,

and try to get an assessment of this work. Solid Earth - atmosphere coupling is a recent

issue in seismology as in aeronomy, although related phenomena have been observed for

some decades. The interest of this theme appeared when the associated signals became

detectable and identi�able in all the �elds concerned. Selection of DEMETER mission

by the CNES in 1998 reopened researches on the possibility to detect earthquake-related

signals from space. The main goal of DEMETER is a search for possible precursors,

however it appeared necessary to better understand what were post-seismic signals, insofar

their existence is not controversial in this case.

This thesis started therefore with the aim of clarifying as much the physical

phenomenon as the observation tools and perspectives.

The �rst part is then an attempt to recall the current knowledge about seismo-

acoustic coupling. Despite the impossibility to be exhaustive, we tried to detail both

the observations made, the theories developed and the instruments used or foreseen for

the understanding of our problem until now.

The second part aims to develop a global modeling of Earth system, capable of taking

into account ground-atmosphere coupling. Starting from normal modes summation, which

is now a common technique in seismology, we extended it to atmosphere. It is hence

possible to model the signals observed on Doppler sounding networks for long. The good

agreement between synthetics and data opened di�erent perspectives from the capability

of surface waves imagery in seismology to a well-constrained source of gravity waves

in aeronomy. Some work still remains, of course: we need now to develop a theory that

would allow to model perturbation up to the ionospheric plasma. Techniques for modeling

propagation of plasma perturbation already exist, that could be adapted to seismic events.
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However the lack of systematic observations led us to �rst develop tools for a continuous

survey of post-seismic signals.

This is therefore the objective of the third part, which takes place more speci�cally in

the frame of DEMETER preparation, due to the common aim of detection. We present

�rst the study on ionospheric imagery using GPS dense network: di�erent sources claimed

the detection of post-seismic perturbations, but without presenting a really quantitative

description of phenomenon. If GPS appears to be a promising tool, due to the importance

and density of continuous network in seismic areas, an important data processing has to

be set up to obtain a good accuracy on short scale imagery. We present secondly some

work performed for DEMETER on-board instrument IAP: it is still a preliminary study

in the sense that launch is planned in 2003. The �nal objective is to realize \complete"

simulations, i. e. from the earthquake to the signal measured by DEMETER.

The objectives of this thesis deal both with modeling and with observation. It was not

always possible to link in three years all the issues tackled. The theme of solid Earth -

atmosphere coupling is therefore far from closed, and already opens numerous perspectives

for the years to come.
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Abstract. Since 1960, several experiments have shown
strong perturbations of the ionosphere after earthquakes.
For the biggest quakes, Doppler ionospheric soundings have
revealed displacements of several tens of meter of the ionized
layers E and F. An accurate modelling of these phenomena
was however never described.
We present here synthetic displacements of such oscilla-

tions and compare it with experimental data. Realistic mod-
els of the atmosphere including viscosity are used, as well as
realistic Earth and seismic source model. These ionospheric
oscillations are computed by normal modes summation tak-
ing explicitly into account the coupling between the solid
Earth and the open atmosphere. They are associated to
the Rayleigh fundamental surface waves. We obtain a good
agreement between synthetics and observations, so it should
be possible to use this method to study the ionospheric post-
seismic perturbations and possibly the high altitude profile
of the density and the viscosity of the atmosphere.

Introduction

Various ground-based or satellite observations have shown
the generation of atmospheric and ionospheric disturbances
by earthquakes. They have been observed either on elec-
tromagnetic measurement [Parrot et al., 1993], or on iono-
spheric soundings [Yuen et al., 1969; Kelley et al., 1985;
Blanc, 1985]. They are expected to be observed by the
DEMETER satellite, which objectives are the recording of
natural and anthropogenic ionospheric disturbances. Most
of the post-seismic signals observed can be explained by a
dynamic coupling at the solid Earth atmosphere interface:
the vertical displacement of the ground, either near the epi-
center or due to Rayleigh waves, induces upward propagat-
ing waves in the atmosphere. Although the amplitude is very
small on the ground, the oscillations are strongly amplified
towards the top of the atmosphere because of the exponen-
tial decrease of the density with height. The interaction
with ionospheric plasma should then produce the distur-
bances observed on TEC measurements [Calais & Minster,
1995], and the oscillations of the E and F layers shown by
ionospheric sounding.
We present here a method to model the post-seismic at-

mospheric oscillations induced by earthquakes using normal
modes summation. This is commonly used in seismology to
compute synthetics long period seismograms, given a 1-D
spherical solid Earth model and a source mecanism. In this
work, we take into account the whole system, i. e. the solid

Copyright 2001 by the American Geophysical Union.
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Earth model and an atmospheric model. Both the excitation
(quake, explosion) or the observation can be computed at
any place in the complete Earth model.
The first step consists in the computation of eigenmodes

of the Earth with a viscous atmosphere. The second step
is then a generalization of the normal modes summation
techniques, where the displacement is not computed at the
altitude of the E and F layers.

Theory

Solid Earth coupling with atmosphere

Adding an atmosphere to the solid Earth induces, by
continuity of the radial projection of stresses and of the ver-
tical displacement, a coupling between the solid Earth and
the atmosphere. Due to the density contrast, the kinetic
energy transferred is generally small, but the amplitude of
the atmosphere vertical displacement is the same as in the
solid Earth. However, if we assume no dissipation mecha-
nism, a strong amplification occurs: the kinetic energy ρv2

is conserved whereas the density ρ is exponentially decreas-
ing. For a magnitude of 8, surface waves produce typically
at teleseismic distance a few millimeters displacement of the
ground, and displacement amplitudes reach up to hundred
meters at 100 km height. At higher altitude, these displace-
ments are attenuated by the increasing dynamic viscosity
of the rarefied atmosphere and are finally completely lost
in heat. Realistic models of the atmosphere must therefore
take into account both the atmospheric viscosity and the
radiative open boundary.

Attenuation mechanisms

In the neutral atmosphere and at low altitude, the perfect
gas law is quite realistic especially for the frequency range
where we expect some signal (less than 0.05 Hz). At higher
altitude, above 100 km, this description has to be refined:
viscous and possibly non-linear and thermal effects appear.
The typical frequency domain of the ionospheric pertur-

bations is from 1 to 50 mHz. In this range, viscous dissi-
pation is expected to be important above 100 km high [Pit-
teway & Hines, 1963]. For a frequency ω, using the Hooke
approximation, we can write the viscous stress tensor as:

T
′

ij = iωµvis

(

∂ui

∂xj
+
∂uj

∂xi
−
2

3
δij (∇ · u)

)

. (1)

Here, ui is the displacement and µ the dynamic viscosity.
This can be treated as an anelasticity case. As the viscous
tensor is frequency dependent, an iterative process will be
used to solve the eigenmodes equation. The thermal or non-
linear effects will be neglected here. We will discuss the
validity of this approximation later.
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Earth and atmosphere model

The model used here is anisotropic PREM [Dziewonski &
Anderson, 1981] for the solid Earth, and U. S. Standard At-
mosphere, [1976] for the atmosphere, considered as a neutral
gas up to 150 km height.

Modes computation

Normal modes solution

Let us now compute the normal modes for such an Earth
model. The theory is described in details by Lognonné et
al., [1998], and we will here just recall the main steps of the
computation.
Due to the lack of free surface at the top of the atmo-

sphere, we use an open radiating surface, following Unno
[1989] andWatada [1995], and assume a local dependence of
the modes at the top of the atmosphere as rλ. As shown by
Lognonné et al., [1998], each eigenfrequency ω is then asso-
ciated with two values of λ, respectively associated to modes
with upward propagating energy and downward propagat-
ing energy. We then select the upward propagating solution,
and apply a mapping which allows us to transform a com-
plete basis of test functions un chosen as eigenmodes for an
elastic Earth model with free surface into a complete basis
of test functions vn for an Earth model with an open radi-
ating condition at frequency ω. The complete set of “ free
surface modes ” computed with the mineos software [Wood-
house, 1988] is taken in this computation, especially with
the different types of modes (figure 1) :

- solid modes: these are the “traditional” seismic modes:
the energy in the atmosphere is a few per thousand of
the total energy.
- atmospheric acoustic and gravity modes: nearly all
the energy is in the atmosphere. Group velocities are
about 0.01 and 0.2 km.s−1 respectively.
- oceanic modes, corresponding to tsunami modes.

Note that at high angular order, the first acoustic branch
corresponds to modes trapped at the atmosphere top free
surface and are an artefact of the free-boundary condition.

Figure 1. Normal mode basis obtained by minos software, using
PREM+USSA model. Gray dots are solid modes, light gray dots
are acoustic, Lamb and gravity atmospheric modes, black dots
are oceanic modes.

Figure 2. Influence of the boundary condition on the modes.
The figure represents the solid modes 2 S 20 computed for 100,
200 and 300 km thick atmosphere models with free (top) and
radiative (bottom) boundary conditions. The variation of ρ1/2U ,
where U is the displacement, is shown with respect to the distance
to the center of the Earth, and the amplitudes are multiplied by
10 or 100 in the atmosphere (above 6371 km).

The final step consists then in an iterate solution of the
eigenmode problem

−ω2v = A(ω)v (2)

where A(ω) is the elastodynamic operator with the fre-
quency dependent and complex stiffness tensor associated to
attenuation in the solid Earth (following Liu et al. [1975]),
and to the viscosity in the atmosphere following (1). In this
eigenmode problem, we practically search the solution as

|v 〉 =
∑

cnv
l
n, (3)

and solve (2) as a variational problem. Note that in this last
stage, the first acoustic mode is effectively shifted above the
Lamb mode branch.
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Figure 3. This figure shows the energy ratio in the atmosphere,
for the fundamental and first harmonic branches of solid modes.
Two peaks at 3.7 and 4.4 mHz are due to a strong coupling with
the first acoustic branches.

Realistic modes

The figure 2 shows the differences between the free-
boundary and the open-boundary modes. We computed
the modes with three different atmospheric thicknesses: 100,
150 and 200 kilometers. The good superposition of the open
boundary modes shows that the computation does not in-
troduce an error due to the top of the model.
On the figure 3 the energy ratio in the atmosphere is plot-
ted for the two first solid branches. Two peaks at 3.68 and
4.3 mHz are connected to the frequencies of the first two
atmospheric acoustic modes.

Synthetics and data comparison

Data: Doppler ionospheric sounding

We illustrate the method by comparing synthetics with
data for the Mexican Earthquake of September, 19, 1985
(Mw = 7.7, lat = 18.18 N, lon = 102.37 W), with
the CMT source parameters from Dziewonski et al.[1987].

Figure 4. Ionospheric sounding at Francourville after the Mex-
ican earthquake (1985, Sept 19th, M=7.9). The Doppler shift
observed (about 0.5 Hz) correspond to displacement of the order
of 100 m and velocities of about 20 m/s for an ionospheric layer
at 150 km height.

Figure 5. Synthetics computed for the Mexican earthquake.
The bottom trace is the synthetic displacement on the ground in
Francourville, the top one is the synthetic Doppler shift evaluated
from synthetic speed for a frequency of 4.624 MHz.

Perturbations of the ionosphere were observed by Doppler
sounding performed at Francourville, near Chartres. Doppler
sounding consists in the measurement of Doppler frequency
shift between an HF electromagnetic wave (f0 = 4.624 MHz)
emitted from the ground and its counterpart reflected on the
ionosphere. The reflection altitude depends on the electron
density profile (reflection occurs when plasma frequency is
equal to wave frequency), and the Doppler shift is related
to the vertical velocity v of the reflecting layer as:

δf = −2f0
v cos(θ)

c
, (4)

where θ is the zenithal angle of the ray. Figure 4 shows the
Doppler measurement. The amplitude of the Doppler shift
oscillations reaches 1 Hz peak to peak, which corresponds
to a displacement of about 100 m, a speed of 20 m/s, for an
altitude of 150 km.

Mexican earthquake: synthetics

Synthetics Doppler diagrams are presented on the fig-
ure 5. The arrival time and amplitude at 150 km high are in
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Figure 6. Synthetic displacement maximum amplitude versus
height. The figure shows the amplification of the wave in the at-
mosphere. Attenuation due to viscosity becomes important above
100 km height, which is coherent with previous studies.
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good agreement with the Doppler sounding data. Because
of the lack of digital data for this earthquake, it is difficult
to judge the agreement in the spectral range. The higher
frequencies are less attenuated on the synthetics, probably
due to the underestimation by our model of the attenua-
tion and surface wave scattering effect. Figure 6 shows the
displacement amplitude of the wave versus height, for dif-
ferent frequency ranges. The viscous attenuation appears
first for the higher frequencies at about 100 km height. The
non-linear terms, neglected during the computation, can be

estimated: of the order of v ·∇(v) ∼ ω2u2

cT
, they can be com-

pared to ω2u. For u ∼ 100 m, f ∼ 50 mHz, c ∼ 1000 m/s,
we get a ratio of 0.5%, which confirms the linear approxi-
mation as still valid.

Conclusion

This computation allows us to model perturbations in
the atmosphere induced by coupling with solid Earth. De-
spite several assumptions made in the atmosphere, we have
obtained good preliminary results for post-seismic signals.
This method should also permit to study other coupling
phenomena like those recorded during volcanic eruptions,
atmospheric explosions or tsunami waves. Concerning the
thermal or electromagnetic perturbations of the ionosphere
observed after earthquakes, they result from non-linear cou-
pling with heat or Maxwell equations, so it is difficult to
process them with normal modes theory. However, our com-
putation can be used to produce boundary conditions in
ionospheric plasma modelling software.
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Abstract.  We present the data continuously monitored at the Institut de Physique du Globe de
Paris/National Technical University of Athens Galaxidi geophysical observatory before the 1995
Aigion earthquake (Greece) and analyze their implications for the source of the alleged Varotsos-
Alexopoulos-Nomicos (VAN) precursor (seismic electric signals (SES)) of this earthquake. On
April 30, 1995, an electrotelluric anomaly of 10 mV km-1 was observed at the VAN station of
Volos, located 150 km NE of Aigion. The VAN group attributed it to the preparation for the 1995
Aigion earthquake. The same day, the N-S tiltmeter of the Galaxidi observatory, located 30 km NE
of Aigion, did not detect any tilt above its noise level, 7.5×10-8 rad. Assuming all conditions which
provide the greatest electric signal at Volos but the smallest local deformation, we model the
characteristics of the source that is required to generate the SES observed at Volos with a N-S tilt
at Galaxidi compatible with our observations. We suppose, as is usually done for possible
earthquake precursors, that the electrotelluric signal results from streaming potentials induced in
response to the pore fluid flow accompanying an aseismic creep event near the hypocenter of the
upcoming earthquake. We also suppose that the electrical structure between Aigion and Volos is
composed of a favorable two-dimensional (2-D) horizontal conductive layer at midcrustal depth,
excluding a local amplification at Volos (the SES appeared with comparable ¨V/L values on both
the short and long measurement lines), as well as a highly speculative ad hoc 1-D channel between
Aigion and Volos (as proposed by VAN). With these assumptions, we find that a coupling
coefficient greater than 500 V MPa-1 would explain the reported anomaly. Typical values of this
coefficient measured in the laboratory are of the order of 100 mV MPa-1. The source of the SES of
April 30, 1995, is hence very unlikely to have been located in the hypocentral zone of the 1995
Aigion earthquake, whatever its actual link with the earthquake.

1.  Introduction

A few observations suggest that some earthquakes may be
preceded by detectable anomalies of geophysical signals [Scholz,
1990, chapter 7]. Among them, the ones made by the Varotsos-
Alexopoulos-Nomicos (VAN) group [Varotsos and Alexopoulos,
1984a, b, 1987; Varotsos and Lazaridou, 1991; Varotsos et al.,
1993, 1996a, b] are still a matter of debate [Lighthill, 1996;
Geller, 1996b; Gruszow et al., 1996]. Varotsos and his
colleagues monitor the electrotelluric potential in several stations
in Greece and claim that their signals reveal systematic anomalies
before major earthquakes. Several mechanisms have been
proposed to explain their results [Park et al., 1993].
Unfortunately, none of the proposed models is well constrained,
as the hypocentral strain has up to now never been measured at
the time of the anomalies.

1Now at Observatoire Royal de Belgique, Bruxelles.
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On June 15, 1995, an Ms = 6.2 earthquake occurred in Aigion
[Bernard et al., 1997a]. A month and a half before, on April 30,
1995, the VAN group observed an electrotelluric anomaly
(seismic electric signals (SES)) of 10 mV km-1 at its station of
Volos, located about 150 km NE of Aigion [Varotsos et al.,
1996b]. On May 19, 1995, they issued an earthquake prediction
based on this SES [Geller, 1996a]. In a fax dated June 15, 1995,
they asserted that this prediction was a success, implicitly
attributing the SES of April 30, 1995, to the preparation for the
1995 Aigion earthquake [Geller, 1996a].

The aim of this paper is not to discuss the validity of this
prediction. It has already been done elsewhere [Geller, 1996a;
Bernard et al., 1997b]. We focus on the location of the source of
the SES, whatever its actual link with the earthquake.

The Institut de Physique du Globe de Paris/National Technical
University of Athens Galaxidi geophysical observatory, located
about 30 km NE of Aigion (Figure 1), was measuring the local
horizontal tilts and the vertical strain on April 30, 1995. For the
first time, a constraint on the epicentral strain is thus available at
the time of a SES.
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Figure 1.  Map of the Gulf of Corinth in Greece (faults from Armijo et al. [1996]). The small star represents the nominal position of
the epicenter of the Ms = 6.2 1995 Aigion earthquake according to Bernard et al. [1997a]. The bigger one represents its farthest
possible position from the Galaxidi geophysical observatory. The rectangles, large and small, represent the surface projections of the
fault that broke during the main shock (once again according to Bernard et al. [1997a]) and the creep event that is tested in section 4,
respectively. RIO, ROD, and LOU represent the approximate locations of the VAN stations mentioned in the text [Varotsos et al.,
1996b, Figure 1]. In the inset, V represents the location of the city of Volos, A represents Aigion, and G represents Galaxidi.

After a brief description of the Galaxidi observatory, we
present the Volos and Galaxidi data of April 30, 1995.
Supposing, as is typically done for possible earthquake
precursors, that the source of the SES is located in the
hypocentral zone of the impending earthquake and using the
mechanism that appears to be the most effective for generating it,
we then model the characteristics of the source that are required
to generate the electric potential observed at Volos with a N-S tilt
at Galaxidi compatible with our observations. Comparing the
coefficient deduced from the model to the values typically
measured in the laboratory, we finally discuss the location of the
source of the SES of April 30, 1995.

2.  Galaxidi Geophysical Observatory

The Galaxidi geophysical observatory (Figure 2) is located on
an outcrop of Jurassic limestone in a natural cave very stable in
temperature (varying less than 0.2 C°/day). On April 30, 1995, it
was measuring (1) mechanical parameters quantifying the local
strain, that are the horizontal tilt in two perpendicular directions
(N-S and E-W), and the vertical opening of a crack of
characteristic length approximately 10 m; (2) geophysical
parameters likely to be affected by earthquakes under preparation,
that are the radon content of the air inside of the cave and of the
soil outside the cave; (3) parameters likely to perturb the
mechanical signals, that are the sea tide, the temperature inside
and outside the cave, and the pressure and

Figure 2.  Schematic view of the cave from above. The light shading represents the parts of the observatory that are inside the cave,
while the outside is represented in white. The sea is located about 100 m to the east.
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the rain outside the cave; and (4) parameters quantifying all the
possible technical drifts and artifacts, that are the signals
delivered by a locked strainmeter and by a short-circuited input of
the data logger, the power consumption of the logger, and the
voltage of the batteries.

All the instruments were powered by a system composed of a
power regulator connected to four 40 Ah batteries and two 60 W
solar panels. All the signals but the radon and sea level ones were
digitized every 10 s with an analogue to digital converter of 16
bits around ± 2.5 V. The data were saved in three times. At first,
they were put in real time in the internal buffer memory of the
logger. Then, the PC that drives the observatory automatically
transferred them every day from the logger memory to its hard
disk. Finally, they were definitely retrieved from the observatory
every 3 months on the occasion of an operator’s visit.

The calibration of the Zöllner-type silicate tiltmeters and of the
30 cm base-length silicate strainmeter was made in the laboratory
according to classical procedures (P.-A. Blum, personal
communication, 1993). The error bars of the data coming from
these instruments and measured with our logger can hence be
easily determined. We thus can assert that on April 30, 1995, for
a period ranging from minutes to hours, the sensitivity of our
tiltmeters was at least of 5×10-8 rad for the N-S direction and
10-7 rad for the E-W direction, while it was at least of 0.05 µm for
the vertical strainmeter.

These sensitivities do not permit the regional tectonic tilts or
strains to be directly derived from the measurements. Three
different distortions can perturb the tectonic parameters before
they are measured. First, the topography above the cave is known
to have a possibly important effect [Harrison, 1976]. At Galaxidi,
the hill above the cave is almost flat. This effect can thus be
excluded [Pinettes, 1997]. The second distortion that is known to
be possibly important for Zöllner-type tiltmeters is the local
deviation between the stresses applied to the bedrock and the
stresses applied to the points of measurement. To estimate this,
we installed, after the 1995 Aigion earthquake, new tiltmeters
about 50 m away from the original instruments (Figure 2). In the
period of interest, the signals delivered by the new instruments do
not differ from the ones delivered by the former instruments
[Pinettes, 1997]. Should the tilts be distorted, the structure
responsible for it would thus have to have a characteristic size of
at least 50 m. Local deviations are consequently excluded too.
The last distortion that is likely to affect the tilt data is the “cavity
effect,” that is, the geometrical effect of the rooms where the
instruments are installed [Harrison, 1976]. To check whether it is
negligible or not, we modeled, in the 100-300 s band, the effect
of nine remote earthquakes of moment magnitude greater than 7
and compared the results obtained with the tilt data filtered at
100-300 s [Artru, 1997; Pinettes, 1997]. No distortion appeared
above the relative precision of the method, 50% (Figure 3).
Should the room distort the data, its effect would thus have to be
limited to 50%. We consequently can assert that on April 30,
1995, for a period ranging from minutes to hours, the sensitivity
in regional tectonic tilt of our observatory was at least of
7.5×10-8 rad for the N-S direction and 5×10-7 rad for the E-W
direction.

The transfer function between the regional strains and the
signal delivered by the vertical strainmeter is more difficult to
evaluate. To get a first estimation of it, we modeled the vertical
strain induced at Galaxidi by two remote earthquakes of moment
magnitude greater than 7 and compared the results obtained with
the signals delivered by the instrument. In order to estimate the
effect of the crack where the instrument is installed, we

normalized the data to the characteristic length of the crack
(§� ��� P�� EHIRUH� ZH� PDGH� WKH� FRPSDULVRQV�� 7KH� UDWLRV� IRXQG
between the observations and the modeled strain happened to be
equal to 3.5 in both cases [Pinettes, 1997]. Though encouraging
in terms of sensitivity to vertical strains (levels down to 1.5×10-9

might be detectable), the presently available in situ calibrations
are, however, not representative, as they sample only one azimuth
(N90°E) and as they are not redundant. Further investigations are
consequently required before the transfer function of the
strainmeter can be considered as known. However promising they
may look, the extension data cannot thus be used in quantified
models for the moment.

3.  Volos and Galaxidi Data of April 30, 1995

The Galaxidi and Volos data for the period of interest are
given Figures 4, 5, and 6. To enable an objective assessment of
the quality of the Galaxidi data, we first present a 4 day period
around April 30, 1995 (Figure 4). The two tiltmeters and the
strainmeter obviously monitor the tide. Yet, while the precision is
good for the vertical extension, the signal to noise ratio is poor
for the N-S tilt, and a significant drift is superimposed on the
E-W tilt. Some of the anomalies present on the mechanical data
are furthermore clearly due to technical imperfections, as attested
to by the technical parameters simultaneously recorded. For
instance, each time the data are automatically transferred from the
logger memory to the PC hard disk (every day at 0800 UT), the
logger current abruptly goes down. In the meantime, the voltage
of the batteries drops, the logger instant precision deteriorates,
and the tilt and extension data become corrupted by artifacts.

The SES appeared on April 30, 1995, between 0540 UT and
0720 UT (reprinted here in Figure 5a from Varotsos et al.
[1996b]). The Galaxidi data during this period are given in Figure
5b. A first anomaly in the Galaxidi data began at 0535 UT. It is
due to the 0.8 V jump in the batteries’ voltage that appeared
simultaneously at sunrise when the solar panels suddenly
delivered their power. A second anomaly is visible at 0625 UT. It
is a response to a sudden jump in the logger instant precision. A
final anomaly appeared at 0715 UT. It is once again caused by an
imperfection of the data logger.

Of course, examples of such artifacts can be seen almost every
day, as attested to by Figure 6, where similar data for a similar
sunrise period are presented. Given the sensitivity of our
observatory, it is thus an established fact that no anomalies of
geophysical origin have been recorded by the tiltmeters and the
strainmeter of the Galaxidi geophysical observatory at the time of
the SES of April 30, 1995.

4.  Model

The Galaxidi observatory data place a new constraint on the
strain at the hypocenter of an earthquake that the VAN group
claims to have been preceded by an electrotelluric precursor. It is
interesting to see what it means in terms of the physical processes
that are generally considered capable of generating SES. With
this aim in view, we now model the characteristics of the source
that are required in the vicinity of the 1995 Aigion earthquake
hypocenter to generate the April 30, 1995, SES of Volos, with a
tilt at Galaxidi compatible with our observations. To provide the
most stringent test of the model, we assume that all conditions are
such as to maximize the theoretically



15,148 PINETTES ET AL.: STRAIN CONSTRAINT ON THE SOURCE OF A SES

05/16/95−20:45:43 05/16/95−21:31:10 05/16/95−22:16:38

−10

0

10
D

 V
C

 (
1e

3*
di

g)

SSB

05/16/95−20:45:43 05/16/95−21:31:10 05/16/95−22:16:38

−0.02

0

0.02

0.04

D
 V

E
 (

um
)

GAL

05/16/95−20:45:43 05/16/95−21:31:10 05/16/95−22:16:38
−20

0

20

S
 V

D
 (

1e
3*

di
g)

05/16/95−20:45:43 05/16/95−21:31:10 05/16/95−22:16:38
−10

−5
0
5

S
 E

V
V

 (
1e

−
10

)

05/16/95−20:45:43 05/16/95−21:31:10 05/16/95−22:16:38

−10

0

10

D
 N

C
 (

1e
3*

di
g)

05/16/95−20:45:43 05/16/95−21:31:10 05/16/95−22:16:38

−0.1

0

0.1

D
 N

T
 (

uR
ad

)

05/16/95−20:45:43 05/16/95−21:31:10 05/16/95−22:16:38
−20

0

20

S
 N

D
 (

1e
3*

di
g)

05/16/95−20:45:43 05/16/95−21:31:10 05/16/95−22:16:38

−0.1

0

0.1

S
 N

T
 (

uR
ad

)

05/16/95−20:45:43 05/16/95−21:31:10 05/16/95−22:16:38

−10

0

10

D
 E

C
 (

1e
3*

di
g)

05/16/95−20:45:43 05/16/95−21:31:10 05/16/95−22:16:38
−0.1

0

0.1

D
 E

T
 (

uR
ad

)

05/16/95−20:45:43 05/16/95−21:31:10 05/16/95−22:16:38
−40

−20

0

20

S
 E

D
 (

1e
3*

di
g)

05/16/95−20:45:43 05/16/95−21:31:10 05/16/95−22:16:38

−0.1

0

0.1

S
 E

T
 (

uR
ad

)

Figure 3.  Example of comparison between the theoretically calculated effect of an earthquake at SSB (Geoscope network) and GAL
(Institut de Physique du Globe de Paris/National Technical University of Athens geophysical observatory) with the data recorded by
the VLP channels of SSB and by the N-S and E-W tiltmeters and the vertical strainmeter of GAL. The earthquake is the Loyalty
Islands earthquake of May 16, 1995, that occurred at 2012:40 UT (Mw = 7.4). The SSB data, observed vertical component (D VC) in
thousands of SSB seismograph digits, observed north component (D NC) in thousands of SSB seismograph digits, and observed east
component (D EC) in thousands of SSB seismograph digits, as well as the theoretically estimated effects at SSB, synthetic vertical
component (S VC) in thousands of SSB seismograph digits, synthetic north component (S NC) in thousands of SSB seismograph
digits, and synthetic east component (S EC) in thousands of SSB seismograph digits, include the seismometer response. They are also
filtered at 100-300 s with a sixth-order Butterworth digital filter. The GAL data, vertical extension (D VE) in microns, N-S tilt (D NT)
in microradians, and E-W tilt (D ET) in microradians, as well as the theoretically estimated effects at GAL, synthetic vertical strain
(S EVV) in 10-10 strains, N-S apparent tilt due to the synthetic acceleration (S NT) in microradians, and E-W apparent tilt due to the
synthetic acceleration (S ET) in microradians, are once again filtered at 100-300 s with a sixth-order Butterworth digital filter. The
theoretically estimated effects result from the summation of the first 15 eigenmodes of the Earth. The characteristics of the source are
the ones proposed by Harvard (centroid moment tensor solutions). The model taken for the Earth is the preliminary reference Earth
model [Dziewonski and Anderson, 1981]. The comparisons between the observations and the theoretically estimated effects at SSB
reveal that the relative precision of the method is approximately 50%. No distortion above this precision can be identified at GAL. The
ratio between D VE and S EVV normalized to 10 m is 3.5.

estimated SES and to minimize the theoretically calculated
epicentral deformation.

The streaming potentials [Adamson, 1990, section 5] are the
most efficient of the processes that can generate quasi-static
electrotelluric signals with rock strains [Bernard, 1992; Park et
al., 1993]. We therefore suppose that the SES results from
streaming potentials induced in response to the pore fluid flow
accompanying an aseismic creep event that transferred stress to
the part of the fault that ruptured during the main shock.

Bernard et al. [1997a] located the hypocenter of the upcoming
earthquake at 10 ± 3 km in depth, N38.3519° and E22.2°, with a
horizontal uncertainty of ± 2 km. They moreover found that the
rectangular fault plane that best fit their 24 Global Positioning
System (GPS) measurements as well as their Interferometric

Synthetic Aperture Radar (InSAR) interferogram covering the
time of the earthquake was almost normal, with a strike of N275°,
a dip of 35° to the north, and a vertical extension of 9.7 km
(Table 1 and Figure 1). We thus suppose that the creep event is
located downdip of the main shock rupture at 9.5 km depth on a
plane dipping 35° to the north and with a rake of -83° (Table 1).
To minimize the tilt induced at Galaxidi, we limit its southeast
extension to 2 km southwest to the nominal position of the
epicenter, that is, to its farthest possible position from the
Galaxidi geophysical observatory. The maximum size of the
creep event was estimated by comparing the theoretical effect
induced at Galaxidi by increasing surface circular dislocations
with the tilt and strain observations made at  Galaxidi. Given the
radius r of the tested dislocation, we
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Figure 4.  Galaxidi sea level (SL) in meters, vertical extension (VE) in microns, N-S and E-W tilts (NT and ET) in microradians,
locked extension (LE) in microns, batteries’ voltage (BV) in volts, logger instant precision (LIP) in millivolts, and logger current (LC)
in milliamperes for a 4 day period around April 30, 1995. The sea level data are sampled at 1 point every 10 min, while the other
signals, originally sampled at 1 point every 10 s, are presented here mean-average decimated to 1 point every 10 min. The three visible
spikes on the N-S tilt data have been cut for scaling reasons.

Table 1.  Faults Used in the Model

Strike,
deg

Dip,
deg

Rake,
deg

Length,
km

Width,
km

Slip,
cm

Upper
Depth,

km

* Co-
seismic

275 35 -83 15 9 87 4.5

Pre-
seismic

275 35 -90 7.1 7.1 37 9.5

According to Bernard et al. [1997a, Table 3].

calculated the seismic moment M0 by using the relation [Brune,
1970]

3
0 7

16
rM ×σ∆×= , (1)

with ¨σ, the stress drop, fixed to the stress released by the main
shock, approximately 4 MPa [Bernard et al., 1997a]. Taking the
same value for the rigidity µ as the one used by Bernard et al.
[1997a] for their GPS and InSAR model (33 GPa), we then used
the definition of the seismic moment [Aki, 1966],

DSM ××µ=0 , (2)

to determine the amplitude D of the slip, with S�  � r2.
Approximating the tested circular dislocation by a square of the
same area and supposing as is customary for such calculations
that the two Lamé parameters are equal, we finally used an Okada
code [Okada, 1992] to estimate the effect at Galaxidi. Following
Bernard et al. [1997a], we did not forget at that step to artificially
raise the dislocations of 2 km in order to take into consideration
the influence of the low rigidity of the local crust on the true
surface displacements.

For a radius of 4 km, we calculated a tilt at Galaxidi equal to
5.3×10-8 rad in the N-S direction, and to 3.3×10-8 rad in the E-W
direction. The vertical strain was for its part equal to -0.042
µstrains. These values are lower than the sensitivity of the
observatory. For a radius of 5 km, we found tilts of 9.6×10-8 rad
for the N-S direction and 9×10-8 rad for the E-W direction, while
the vertical strain was equal to -0.08 µstrains. The N-S tilt is
greater than the sensitivity. The maximum aseismic slip that may
have occurred in the vicinity of the hypocenter of the 1995
Aigion earthquake thus corresponds to an equivalent radius of
approximately 4 km. It is associated with a slip of 35 cm on a
7.1× 7.1 km2 segment (Table 1 and Figure 1). It corresponds to a
Mw = 5.8 event.

Let us now estimate the fluid flow that this creep event can
induce. Once again with an Okada code [Okada, 1992] and
assuming a pure normal fault mechanism at, this time, the real
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Figure 5.  (a) The seismic electric signal activity recorded at the VAN station of Volos on April 30, 1995 [Varotsos et al., 1996b,
Figure 10]. (b) Raw Galaxidi vertical extension, N-S and E-W tilts, locked extension, batteries’ voltage, logger instant precision, and
logger current for April 30, 1995 from 0500 UT till 0730 UT.

depth, we calculated the stress tensor σij induced in the vicinity of
the fault. Then, supposing undrained conditions, we used the
relation [Skempton, 1954]

3
iiBP

σ×−= , (3)

where B is the skempton coefficient, to calculate the pore
pressure P induced. Taking B equal to its theoretical maximum of
1, we finally obtained the pressure distribution given in Figure 7.
As expected, the maxima are concentrated at the edges of the
fault, and provided that we exclude the points which belong to
the fault plane, the values are in agreement with the given stress
drop.

To estimate the streaming potentials induced, we made a few
simplifications. Noticing that the points that contribute to the
streaming potential are located at the high-pressure gradients,
which are concentrated at the edges of the fault, we calculated
equivalent constant pressure gradients in small cells located at the
edges of the fault (Figure 8) and determined the equivalent
electrokinetic dipoles generated there with simple models
[Bernard, 1992, appendix A]. In practice, we first selected a

space quadrant (x < 3.55 km and z > 0 km), and, given a
threshold pressure, we retained all the points where the pressure
was greater than the threshold. Then, for the cells corresponding
to each electrokinetic dipole (indexed i in the following, with
i = 1 for the short dipole and i = 2 for the long one), we
approximated the volume described by the retained points by an
equivalent rectangular parallelepiped with axes parallel to Ox, Oy,
and Oz. Then, we calculated the positions (xBi, yBi, zBi) of the
pressure barycenters and the mean values Pmi of the pressure
distribution in each cell. At last, we concentrated the charges at
the barycenter positions, and we calculated their values Qi by
using the relation [Bernard, 1992]

i
i

i
i S

L

P
CQ ×

∆
∆××ε= , (4)

where C is the streaming coefficient, ε is the electric permittivity,
¨Pi = 2×Pmi is the difference of pressure imposed, ¨L1 = 2×zB1

and ̈ L2 = 7100-2×xB2 are the distances over which the pressure is
imposed, and Si is the surface where the charges
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Figure 6.  Same data as Figure 5b, except that they are presented for a similar sunrise period 2 days before.

are concentrated (S1 parallel to the fault plane and S2

perpendicular to it).
When measured under the laboratory conditions, C is typically

equal, for natural rocks, to 100 mV MPa-1 [Ishido and Mizutani,
1981; Morgan et al., 1989; Jouniaux and Pozzi, 1995]. This
value cannot be easily extrapolated to depth since the
temperature, the pressure, and the salinity are far different in the
laboratory than at depth. Noticing that C is expected to decrease
with the salinity (the conductivity current becoming more
important) and with the temperature (the thermal movements
destroying the electrical double layer), we assigned to C its
maximum reasonable value, 1 V MPa-1.

The only free parameter of the model is, in fact, the threshold
pressure. To constrain it, we looked at its impact on the electric
fields Ei generated at Volos by the electrokinetic dipoles of
Figure 8. We supposed that the medium was homogeneous
between Aigion and Volos, and we used the relation [see, e.g.,
Bernard, 1992]

32 d

SPC
E ii

i ×π
×∆×= , (5)

where d is the distance between the source and Volos used to
calculate Ei. ¨Pi decreases with decreasing values of the
threshold, while Si increases. We found that the product of these
two competitive effects reaches a rather well-defined maximum
for thresholds between 1 and 3 MPa. To better constrain the
threshold, we afterward checked whether the time required by the
fluid to flow presents any additional clue. Classical results from
the diffusion equation, where the mineral and soil
compressibilities are, as here, negligible compared with the fluid

compressibility, show that the time Ti required for a pore pressure
to cover a distance ¨Li follows [see, e.g., de Marsily, 1986,
chapter 5]

2
2 ii L

k
T ∆×

×π
φ×β×η= , (6)

where η is the fluid dynamic viscosity, β is the fluid
compressibility, φ is the averaged porosity, and k is the
permeability. Deduced from the position of the pressure
barycenters, the length of the short electrokinetic dipole
happened to be equal to 630 m when the threshold was fixed to
3 MPa and was equal to 1.6 km when it was fixed to 1 MPa. In
the meantime, ¨L2 was always equal to 7.1 km, whatever the
threshold pressure. To minimize Ti , we fixed η to 10-3 Pa s, β to
5×10-10 Pa-1, φ to 10-2, and k to 10-2 D [see, e.g., de Marsily,
1986, chapter 5]. We thus finally found that the minima values of
Ti were 5.7 hours and 1.45 days for the short electrokinetic dipole
with threshold pressures of 3 and 1 MPa, respectively, and always
1 month for the long electrokinetic dipole. These values represent
the time for pressure decay. They are hence a good estimation of
the duration of the electric emissions, so that they can be
compared with the characteristic times of the observed SES.
Figure 5a shows that the SES lasted from a few minutes to an
hour and a half. These observed characteristic times are much
lower that the theoretically expected durations. However, it can
be noticed that, for the short electrokinetic dipole, the model
overestimates ¨L. In fact, the pressure gradient is important just
close to the fault plane (Figures 7b and 7c). The places where the
fluid flow contributes to the pressure balance are thus much more
concentrated in reality than in the
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Figure 7.  (a) Axes used for the profiles. The z axis is
perpendicular to the fault plane. (b) Pressure profiles along lines
of different depths and parallel to the x axis for y §�����P�� �F�
Pressure profiles along lines of different positions along the x
axis and parallel to the y axis for z §�����P��7KH�JULG�XVHG�LQ�WKH
calculations was sampled at §�����P�

model. The theoretically expected durations are therefore lower
than what is given above at least for the short electrokinetic
dipole. Consequently, while the long electrokinetic dipole must
clearly be excluded, the short one derived from the biggest
threshold remains plausible. Also owing to the expected higher
permeability of the fault zone, the intermittent character of the
SES at  periods of a few minutes can be made compatible with
the theoretically expected duration, provided that we suppose that
small instabilities in the aseismic slip modulate the permeability
and change, in turn, the streaming potentials. We thus eventually
supposed that the SES was induced by the short electrokinetic
dipole of Figure 8 with a threshold pressure of 3 MPa. Its length
was 630 m, and it drove a pressure difference of 9.15 MPa, with
an electric charge of 6×10-7 C.
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Figure 8.  Schematic view of the approximations made for the
calculation of the streaming potentials and their equivalent
electrokinetic dipoles. The bold arrows represent the main fluid
flow, and the shaded plane represents the dislocation considered.
(a) Short electrokinetic dipoles. (b) Long electrokinetic dipoles.

The last step to do in the modeling consists of estimating how
the electric field can propagate from its source to Volos. The SES
of April 30, 1995, appeared with comparable ¨V/L values on
both the short and long VAN measurement lines [Geller, 1996a].
The longest line measuring 22 km, a local amplification at Volos
must thus be excluded. The VAN group moreover claims that its
stations are sensitive to very large areas. Should the SES be
propagated from the earthquake hypocenters to the VAN stations
by ad hoc one-dimensional (1-D) conductive channels, such
channels would thus have to be distributed almost all over
Greece. They would therefore constitute a network of channels,
whose global effect would be that of a 2-D conductive layer. An
ad hoc 1-D conductive channel between Aigion and Volos must
consequently be excluded too. The assumption regarding the
diffusion of the electric field, which is the most favorable to
VAN’s hypothesis that we can make, therefore consists in
supposing that the electrical structure between Aigion and Volos
is composed of a 2-D horizontal conductive layer located at
midcrustal depth. It traps the electric field between the source and
the station and leads to an 1/r2 decay of the electric field
[Bernard, 1992].

On the basis of the magnetotelluric soundings of Pham et al.
[1996], we considered that a plausible stratified medium for the
region surrounding the 1995 Aigion earthquake is 500 ��P�GRZQ
to 8 km, 50 ��P�EHWZHHQ���DQG����NP��DQG��������P�EHORZ��:H
supposed that this structure is valid from Aigion to Volos, and to
maximize one last time the estimated SES, we limited the source
to only one of the two electrokinetic dipoles of Figure 8a. With
these assumptions, we found that the electric field at Volos is
equal to 16 µV km-1 provided that we concentrate on phenomena
that last more than a minute. To reach the reported 10 mV MPa-1,
we had to impose a streaming coefficient at the source of 625 V
MPa-1 for the resistivity contrast given above or 480 V MPa-1 for
a resistivity contrast of 100 (1000 ��P�GRZQ� WR���NP�������P
between 8 and 16 km, and 1000 ��P�EHORZ��
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5.  Discussion

The VAN group had three stations that were operating in the
Gulf of Corinth on April 30, 1995. One was located near
Loutraki, and the other two were located near Patras (see Figure
1). Although close to the epicenter, these stations did not detect
any anomaly at the time of the SES of Volos [Varotsos et al.,
1996b].

We calculated the electric field generated by our model at
these stations with a streaming coefficient of 480 V MPa-1 at the
hypocenter and a contrast resistivity of 100. The results are
1.3 V km-1 at ROD, 280 mV km-1 at RIO, and 38 mV km-1 at
LOU. In order to be more favorable to VAN, we considered
another resistivity structure beneath the Gulf, 2000 ��P� LQ� WKH
whole half-space. The results of the simulations then lead to
860 mV km-1 at ROD, 170 mV km-1 at RIO, and 10 mV km-1 at
LOU. Clearly, none of these electric fields is compatible with the
absence of signal reported by VAN.

Imposing a source of the SES of April 30, 1995, at the
hypocenter of the 1995 Aigion earthquake thus requires an
extremely high streaming coefficient at the source, a very
favorable conductive structure between the hypocenter and
Volos, and a very unfavorable conductive structure under the
Gulf of Corinth. Though not impossible, the last two conditions
are very unlikely. The first one is completely unrealistic. The SES
of April 30, 1995, cannot consequently have been generated by
streaming potentials in the hypocentral zone of the upcoming
earthquake.

Another point should be emphasized. We showed in section 2
that the vertical strainmeter at Galaxidi amplifies by a factor of
3.5 the strains induced by the two remote moment magnitude
greater than 7 earthquakes that up to now were analyzed. Lacking
reliable in situ calibrations, we did not take into consideration
these data in the present analysis. If we had retained them with
this amplification factor, we would have found a maximum size
for the possible preseismic dislocation of 1.35×1.35 km2. It
would have corresponded to a Mw = 4.8 event. An important
aseismic slip on the fault of the impending earthquake is hence
very unlikely to have occurred at the time of the alleged VAN
precursor of the 1995 Aigion earthquake.

6.  Conclusion

We first saw that the N-S tilt at Galaxidi cannot have been
greater than 7.5×10-8 rad on April 30, 1995. Taking this
constraint into consideration, we then modeled the characteristics
of the source that would have been required at the hypocentral
region of the 1995 Aigion earthquake to generate the
electrotelluric anomaly of April 30, 1995, reported by VAN.

Assuming all the conditions that provide the greatest electric
signal at Volos but the smallest deformation at Galaxidi, we
found that a streaming coefficient greater than 500 V MPa-1

would have been necessary to explain the observations. This
value is 5000 times higher than what is usually measured in the
laboratory. It is not realistic. The source of the April 30, 1995,
SES of Volos is hence very unlikely to have been located in the
hypocentral zone of the 1995 Aigion earthquake, whatever its
actual link with the earthquake. We furthermore confirm that

streaming potentials induced by possible preseismic creep events
are not expected to generate detectable electric fields farther than
100 km for shallow M 6 earthquakes like the 1995 Aigion
earthquake.

7.  Appendix

Bernard [1992] calculated the horizontal electric field
generated at the surface of a stratified conductive medium
consisting of two horizontal layers of conductivities σ1 from 0
down to H1 and σ2 from H1 down to H2 over a half-space of
conductivity σ3. He buried his charge Q0 at the depth z0.
Typographic mistakes led to a few errors in the formulae given in
his appendix A. The electric potential Φi(r) should be multiplied
by Q0/4πε, and R should be replaced by R’ = R×exp[-2k×(H2-H1)]
in the expressions of B1 and D.

For the case H2 = 2×H1, the property of J0 used to simplify the
results is, in fact,
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when σ2 = σ3 and σ1 ��σ2, and
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if 0 ≤ z0 ≤ H1,
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if 2×H1 ≤ z0.
The numerical calculations made by Bernard [1992] were

based on the correct formulae.
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Abstract

In the 1960s, strong perturbations of the ionosphere following earthquakes highlighted the dy-

namic coupling between the solid Earth and its atmosphere. Numerous observations of related

phenomena have been performed since, either on satellite or ground-based measurements. This

thesis present a study of these phenomena, based �rstly on modeling of this coupling using seis-

mological methods, secondly on the development of new observation tools adapted to this new

area of research. This work takes place in the frame of DEMETER mission preparation (CNES

microsatellite dedicated to observation of ionospheric signals related to seismic or volcanic ac-

tivity, whose launch is expected in early 2003).

The �rst part presents the di�erent observations of Earth-atmosphere coupling related phenom-

ena, as well as properties of post seismic perturbations of atmosphere and ionosphere. These

signals are interpreted as the propagation of infrasonic waves from the ground towards the at-

mosphere. They are generated by the ground vertical displacement due to Rayleigh waves, and

are strongly ampli�ed due to the exponential decrease of density. Interaction with ionospheric

plasma should then produce the electromagnetic perturbations observed.

The second part establishes an extension of normal modes theory to an Earth with atmosphere.

It is then possible to compute synthetic seismograms for a source and receiver either in solid

Earth, ocean or atmosphere. We compare synthetics to Doppler ionospheric sounding data from

CEA.

The third part presents work performed in order to develop new tools of observation in the iono-

sphere. Firstly, a GPS data processing has been developed: dual-frequency GPS receivers indeed

give access to TEC (Total Electron Content, electronic density integrated along the satellite-

receiver ray path). We use data from dense network to perform TEC maps over seismic areas.

A �rst application to Southern California network is presented. Secondly, a study has been

started in order to determine DEMETER IAP instrument response to plasma perturbations

in the frame of the mission preparation. This instrument will allow measuring in situ plasma

perturbation over seismic areas.

We �nally conclude by showing the perspectives opened by seismo-atmospheric signal, either in

seismology or aeronomy research areas.



R�esum�e

Depuis 1960, de fortes perturbations de l'ionosph�ere cons�ecutives �a des tremblements de Terre

ont mis en �evidence le couplage dynamique entre la Terre solide et l'atmosph�ere. De nombreuses

observations de ph�enom�enes associ�es ont depuis �et�e r�ealis�ees, par des mesures au sol ou par satel-

lite. Ce m�emoire pr�esente une �etude de ces ph�enom�enes, fond�ee d'une part sur la mod�elisation

de ce couplage par les m�ethodes sismologiques, d'autre part sur le d�eveloppement de nouveaux

outils d'observation adapt�es �a ce nouveau champ de recherches. Ce travail s'inscrit dans le cadre

de la pr�eparation de la mission DEMETER (microsatellite CNES d�edi�e �a l'observation des sig-

naux ionosph�eriques induits par l'activit�e sismique ou volcanique, dont le lancement est pr�evu

en 2003).

La premi�ere partie pr�esente les di��erentes observations en liaison avec le couplage Terre atmo-

sph�ere, ainsi que les caract�eristiques des perturbations observ�ees apr�es les s�eismes. Ces signaux

sont interpr�et�es comme la propagation d'ondes infrasoniques dans l'atmosph�ere, induites par un

couplage dynamique avec le sol, �a proximit�e de la source, ou lors du passage des ondes de Rayleigh

loin de l'�epicentre. Des ondes de pression ascendantes sont engendr�ees dans l'atmosph�ere, et

sont ensuite fortement ampli��ees �a cause de la d�ecroissance exponentielle de la densit�e avec

l'altitude. L'interaction de ces ondes avec le plasma ionosph�erique serait alors �a l'origine des

e�ets �electromagn�etiques observ�es.

La deuxi�eme partie est d�edi�ee �a l'�etablissement d'une extension des m�ethodes de calcul de modes

propres. Il est alors possible de calculer des sismogrammes synth�etiques pour une source et une

station situ�ees soit dans la Terre solide, soit dans l'oc�ean ou l'atmosph�ere. Les synth�etiques

calcul�es par sommation de modes, pour une source sismique, montrent un bon accord avec les

donn�ees fournies par le sondeur Doppler du CEA.

La troisi�eme partie pr�esente les travaux r�ealis�es pour d�evelopper de nouveaux outils d'observation

dans l'ionosph�ere. Un traitement des donn�ees de r�eseaux GPS denses a �et�e d�evelopp�e a�n

de r�ealiser des cartes de contenu �electronique total au-dessus de zones �a forte activit�e sis-

mique. Les r�ecepteurs GPS bi-fr�equence donnent en e�et acc�es au contenu �electronique total

de l'ionosph�ere (TEC), c'est-�a-dire la densit�e �electronique int�egr�ee le long du trajet satellite-

station. Une premi�ere application au r�eseau de Californie du Sud est pr�esent�ee. En�n, une

�etude sur la r�eponse de l'instrument IAP du satellite DEMETER a �et�e entam�ee dans le cadre

de la pr�eparation de la mission. Cet instrument permettra de mesurer in situ les perturbations

du plasma au-dessus de zones sismiques.

Nous d�eveloppons en�n en conclusion les perspectives ouvertes par les signaux sismo-

atmosph�eriques, que ce soit dans les champs de la sismologie ou de l'a�eronomie.


