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RESUME. — Nous étudions le séisme superficiel de la zone de subduction Pérou-Chili, du 28 décembre 1966 (Taltal - Chili). Le séisme

correspond ¢ un glissement entre les deux plaques en présence, le long d’un plan de faille & faible pendage (6 = 41°), dazimut
¢ = 70°, mais avec une importante_composante de décrochement (A = 150°). La source est relativement simple, de durée 13 s
et le moment voisin de M, 0= 4.10°7 dyne-cm ; la chute de contrainte déterminée est 73 bars, tandis que le glissement moyen
& la source est de 2.4 m. Une recherche historique des séismes de magnitude voisine ¢ My = 7.5 montre qu'ils ont des temps de
récurrence proches de 30 ans. Ceci indiquerait que Taltal n'appartient pas 4 la grande lacune sismique du Nord du Chili, inactive
depuis les gros séismes destructeurs de 1868 et 1877

ABSTRACT. — We study the December 28, 1966 earthquake near Taltal in Northern Chile. This earthquake is the largest one in Chile

since the large 1960 events. It has a typical shallow under-thrust (6 = 41°) mechanism related to the subduction of the Nazca
plate under south America. The source time function for this event is relatively simple, with two closely separated impulsions,
and the total duration of the source process is estimated as 13 s. Seismic moment is found with a precision of a factor of two ;
from surface waves we find : My = 4.5.107" dyne-cm, while body waves yield .‘1.4.1027 dyne-cm. We estimated the stress drop
assuming an approximately circular erack model, this yields 73 bars. Another estimate based on the approximately rectangular
aftershock zone determined by Pitt and Ellis (1968) yields 112 bars. Average slip is estimated as 2.4 m. A historical search for
earthquakes in this region indicates a recurrence time of 30 years for earthquakes of this magnitude (MS ~ 7.5). Thus the Taltal
area may not belong to the large seismic gap of Northern Chile which has been inactive since the 1868-1877 disastrous couple

of earthquakes.

Introduction

La zone de subduction du Pérou-Chili, longue de
quelque 4000 km, est une des sources les plus actives
de tremblements de Terre. Sa sismicité est le sujet d’une
vive controverse ; un groupe d’auteurs propose une struc-
ture segmentée, avec des sections  trés faible pendage
du plan de Bénioff (10°) au Pérou central et au Chili
centre nord (Stauder, 1973, 1975 ; Barazangui and
Isacks, 1976, 1979). D’autres préférent un modéle
traditionnel & pendage de 30° uniforme du Nord au
Sud (Sacks, 1977 ; Snoke, Sacks and James, 1979).
La solution de cette controverse aura d’importantes
conséquences pour I'étude de I'origine du volcanisme
quaternaire du Pérou-Chili, de I'origine de I’altiplano, de
la double couche de Bénioff, de lorigine des séismes
intermédiaires, etc. . .

Un choix entre les deux modéles proposés s'avére
difficile, ceci étant di au trés faible nombre d’études
précises de sismicité et mécanisme au foyer. Notre but
est d’étudier systématiquement les gros et moyens
séismes de la région afin de mieux préciser leur méca-
nisme au foyer, moment sismique, paramétres focaux
(durée, chute de contrainte, etc...), hypocentres, dis-
tribution de répliques, et placer ces résultats dans le
cadre des discussions sur la structure de la plaque plon-
geante de Nazca. C'est une étude de longue haleine
puisque trés peu de gros séismes de cette région ont été
étudiés : celui du Chili de mai 1960 (Kanamori et
Stewart, 1979), ceux de Lima, Pérou, en octobre 1966,
mai 1970 et octobre 1974 (Abe, 1972 : Dewey et
Spence, 1980).

On présente ici une étude du plus gros séisme Chilien
depuis ceux de mai 1960. Il s’agit du séisme de Taltal,
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au Nord du Chili, au Sud d’une des lacunes sismiques
les plus importantes du Pacifique (Kelleher, Sykes et
Oliver, 1973). C’est un séisme qui, malgré sa forte ma-
gnitude (M, = 7.5) montre une source relativement
simple. Nous étudions en détail les ondes de surface et
de volume observées dans les stations de longue période
du réseau WWSSN et déterminons les paramétres 4 la
source du séisme par comparaison avec des sismogram-
mes synthétiques.

Localisation et mécanisme 4 la source

Un gros séisme de magnitude M, = 7.5 a eu lieu le
28 décembre 1966 sur la cdte de la région désertique au
Nord du Chili. La détermination épicentrale de 1’.S.C.
donne I’hypocentre suivant 25°.5S, 70°.7TW et
h =23 km, ce qui place le séisme 4 une trentaine de
kilométres au large du village de Taltal, petit port dans
le désert d’Atacama, ol une intensité maximale de VIII
a été estimée (voir Fig. 1). Le séisme et sa relation pos-
sible avec la géologie locale ont été discutés par Arabasz
(1968) et Lemke, Dobrovolny, Alvarez et Ortiz (1968)
qui donnent des précisions supplémentaires sur les dé-
gats qu’il a provoqués. Il a suscité un certain intérét
parce qu’il se trouvait sur la zone immergée de la grande
faille transformante d’Atacama que l'on pensait alors
active. La distribution des répliques et la solution des
plans de faille montrent qu’il s’agit bien d’un séisme de
chevauchement au contact entre la plaque plongeante
de Nazca et celle de "Amérique du Sud. Il est mainte-
nant bien €tabli que la faille d’Atacama n’est plus ac-
tive (Arabasz, 1968). Un réseau d’intervention a été
installé dans la zone épicentrale par Pitt et Ellis (1968),
qui ont déterminé la zone de répliques que nous re-
présentons dans la figure 1. Le séisme se trouve au Sud
d’une des plus importantes lacunes sismiques (*“‘seismic
gaps”) : celle du Nord du Chili-Sud Pérou ol les der-
niers gros séismes datent de 1868 et 1877 (Kelleher,
1972). 11 est intéressant de déterminer si ce séisme a
eu effectivement lieu sur la lacune, ou gl appartient
4 une région séparée. La sismicité historique, que nous
discuterons, nous améne a considérer la deuxiéme al-
ternative comme la plus plausible. Le séisme se trouve
dans la limite entre la région Nord du Chili, 4 plonge-
ment normal du plan de Bénioff, et la région du Chili
central ol la plaque posséde un pendage assez faible.
Cette limite coincide aussi avec Iintersection entre la
ride asismique, ou zone d’élévations, de Sala-y-Gomez
et la fosse du Pérou-Chili. Les cartes de sismicité pu-
bliées par Stauder (1973) et Hanus et Vanek (1978)
montrent que cette intersection affecte de fagon assez
importante la sismicité de la plaque plongeante. Par
exemple, i n’y a pas de séismes plus profonds que
100 kilométres entre 26°N et 28°N, tandis que dans
les régions voisines, au Nord et au Sud, la sismicité
s"étend jusqu’a 300 km.
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Fig. 1

Localisation de Iépicentre du séisme de Taltal du 28 décembre
1966 et ses répliques, Les points indiguent celles listées dans
le catalogue de I'ISC. La zone des répliques de Pitt et Ellis
(1968) a été déterminée par ces auteurs a partir d’observa-
tions faites avec un réseau d’intervention en janvier 1977.

Une détermination du mécanisme au foyer i par-
tir des premiéres impulsions d’ondes P de longue pé-
riode a été réalis¢ par Stauder (1973). Il trouve un
plan presque Nord-Sud bien contraint, plongeant 2
73°. Le deuxiéme plan est trés mal déterminé par ses
ondes P et il a essayé d’utiliser la polarisation des
ondes S afin de mieux le préciser. La solution ainsi

b-=133° A-14.5°
OISR D | A
I ) B

Ondes P observées a PEL et LPA. Composante verticale sur des
appareils WWSSN longue période avec une amplification de
1500.



t. 36, fasc. 2, 1980

obtenue est incompatible avec les polarités des ondes
P aux stations LPA et PEL qui enregistrent des dilata-
tions trés claires mais de faible amplitude. Ces observa-
tions, reproduites dans la figure 2, indiquent que ces
stations sont proches du deuxiéme plan nodal. Il y a
quelque difficulté 4 préciser leurs angles d’émergence
car il ¢'agit d’ondes P, et la structure sud-américaine
est mal connue. Nous avons utilisé finalement un mo-
déle avec une crolte normale 4 33 km d’épaisseur. En
tenant compte de toutes les observations de premiers
mouvements de P de longue période nous obtenons
les plans nodaux de la figure 3. Le plan proche de la
verticale est défmi par I'azimut ¢ = 183° + 2° et le
pendage 6 = 75"+ 1. Le deuxiéme plan est mal
contramt il peut varier entre (¢ = 70°, § = 41°) et
(¢ = 84°, 8 = 62°), en supposant que les angles d’émer-
gence de LPA et PEL sont corrects. Si ’on tient compte
de possibles erreurs dans le modéle de Terre la marge
de variation peut étre élargie. N'ayant pas d’autres don-
nées de P i notre disposition nous avons essay€ de mieux
préciser le deuxiéme plan en utilisant des ondes de sur-
face.

5

Fig. 3
Projection de la sphére focale inférieure des sens d’arrivée de
I'onde P aux stations WWSSN. Les plans nodaux tracés cor-
respondent i ceux déterminés par lensemble des données
(ondes de volume et ondes de surface) ; on consldere que le
plan de faille est le plan pour lequel 5 =41°, ¢ = 70°,
A =150°

Analyse des ondes de surface

Nous utilisons les méthodes développées par Kanamori
et Cipar (1974) et Kanamori et Stewart (1976) et re-
prises dans Deschamps ef a/. (1980).

Nous travaillons sur les enregistrements longues pé-
riodes du réseau WWSSN ; les sismogrammes sont dé-
pouillés et numérisés entre les vitesses de 3.6 et 4 km/s
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sur la composante verticale pour les ondes de Rayleigh
et de 4.1 et 4.6 km/s sur la composante la plus transver-
sale pour les ondes de Love. Ces données sont ensuite
traitées par un filtre passe-bas avec une fréquence de
coupure de 0.017 Hz.

Pour pouvoir comparer les différents enregistrements
et tracer un diagramme de rayonnement autour de la
source, ceux-la sont ramenés a une station fictive située
a4 90° de I'épicentre. Les paramétres utilisés pour cette
propagation sont ceux d’un modéle moyen de Terre :
1066B (Gilbert and Dziewonski, 1975) pour les vitesses
de phases, SL8 pour les atténuations (Anderson et
Hart, 1978).

Les sismogrammes synthétiques correspondants sont
ensuite calculés par superposition de modes propres
fondamentaux jusqu'a 70 s. Nous utilisons le méme
modéle de Terre que pour la propagation. La magnitude
de ce séisme est suffisante pour utiliser les trains d’ordre
2 ou 3. Les courtes périodes y sont réduites par I'atté-
nuation ce qui rend plus facile le filtrage pour obtenir
les longues périodes dont la propagation est bien repré-
sentée par le modéle de Terre moyen.

Nous utilisons des stations a des distances épicentrales
entre 60° et 120° pour que la propagation a appliquer ne
soit pas trop importante et qu’il n’y ait pas superposition
de 2 trains successifs.

Aprés dépouillement et filtrage nous obtenons des

trains d’ondes directement comparables avec des sismo-
grammes synthétiques. Dans la figure 4 nous comparons

Mo = 5.3 PRE

Mg Tl ATH

AN

Fig. 4
Comparaison de msmogrdmmes synthétiques et observés pour ]es
ondes de Bayleigh (R,) & PRE (A = 9615 km, ¢ = 1179,
KIP (A = 10758 km, qb = 290.5%), ATH (A = 12061 km,
= 56.3° ). M est le moment en unité 1027 dyne-cm, pour
lequel le smmogrammc synthétique est calculé, Amplitude sur
un appareil WWSSN d’amplification 1500.
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des sismogrammes synthétiques d’ondes de Rayleigh avec
les observations et dans la figure 5 la méme comparaison
est faite pour les ondes de Love, Pour chaque station
nous portons sur cette figure le moment sismique A, en
unités de 10*7 dyne-cm déterminé par ajustement direct
des amplitudes. Dans les sismogrammes d’ondes de Love
on peut observer le premier harmonique qui a des vitesses
de groupe légérement supérieures a celles du mode fon-
damental ; cet harmonique n’a pas été incorporé lors du
calcul des sismogrammes synthétiques.

Pour déterminer des diagrammes de rayonnement des
ondes de surface il est nécessaire de les égaliser 4 90°,
Dans la figure 6 nous présentons les amplitudes créte-
d-créte maximales observées en fonction de lazimut
de la station. Dans la méme figure nous montrons des
diagrammes théoriques de rayonnement des ondes de
surface, calculés pour un plan nodal fixe (¢ = 183°,
§ =75) en falsant varier le vecteur glissement sur ce
plan (A = 50°, 58°, et 70°). La position des lobes des
ondes de Ray1e1gh est assez peu sensible & I'orientation
du plan de faille de faible pendage, c'est donc au dia-
gramme de radiation des ondes de Love que nous de-
vrions donner le plus de poids. Par ajustement des am-
plitudes observées, en faisant varier les paramétres du
deuxiéme plan nodal, nous obtenons pour celui-ci :

LOVE

coL
Mo = 5.2

Mg = 4.3 ATH

Fig. 5
Comparaison de slsmogrammes observés et synthétiques pour les
ondes de Love (G,) 4 COL (A = 11978 km, ¢ = 334.3%),
ATH (A = 12061 km ¢ = 56.3°), MAL (A = 9779 km,
®=47.7°), RIV (A = 12074 km, ¢ = 215.8°). My et ampli-
tudes comme dans la figure 4.
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¢ =70 et § =41°. L’angle de glissement sur ce plan
est donc A = 150°, ce qui indique une importante
composante de decrochement pour ce séisme. La pré-
cision obtenue pour la détermination du deuxiéme plan
est assez mauvaise (Fig. 6). car les amplitudes observées
pour les ondes de Love sont assez dispersées. En consi-
dérant le premier plan fixe nous estimons que Ierreur
sur le deuxiéme plan est de 5° en azimut. L’erreur sur
le plongement qui en découle est de 4°. La profon-
deur du foyer est un paramétre qui, pour des séismes
superficiels comme celui-ci, joue essentiellement sur le
rapport entre les amplitudes d’ondes de Love et de
Rayleigh ; mais ce rapport peut-étre biaisé par le mo-
déle global utilisé dans le calcul des sismogrammes syn-
thétiques. Nous vérifions ainsi que la profondeur déter-
minée par I'LS.C. & = 23 km est compatible avec les
observations.

Dans la figure 7 nous représentons un assemblage de
sismogrammes observés et égalisés pour différents azi-

. N L L
0° 90° 180° 270° 360°

- —— I
80° 180° 270° 360°

Fig. 6

Diagrammes de rayonnement théorique pour les ondes de Ray-
leigh (a) et les ondes de Love (b). Les trois courbes tracées
corregpondcnt respectlvement aux trois angles de glissement :

=50° (- - ), A=158°( )?\—«7 ..... ) sur
le plan nodal bien déterminé (g: = 183°,8 = 75°). Les pomts
portés sont les valeurs créte-a-créte mesurées sur les sismo-
grammes €galisés pour un appareil WWSSN d’amplification
1500,
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180.0
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Fig. 7
180.0

Séisme de Taltal du 28 Déc. 66 :
assemblage des sismogrammes
observés et égalisés pour dif-
férents azimuts (1) et assem-
blages des sismogrammes syn-
thétiques correspondants (2).

a) ondes de Rayleigh R, et
R 5 (stations marquées*)

b) ondes de Love G, et G4
(stations marquées*)
Le trait vertical sur 1'assem-
blage des observés représente
une amplitude de 2 cm sur un
enregistrement WWSSN d’am-
plification 1500.

270.0

360.0
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muts et de sismogrammes synthétiques correspondants.
On peut remarquer de faibles variations de vitesse de
groupe pour les différentes stations. Le rapport des
amplitudes des ondes observées et synthétiques donne
un moment sismique moyen M, = 4.5 x 10?7 dyne-cm.
La dispersion des valeurs est plus grande pour les ondes
de Love, plus impulsives et donc plus sensibles aux va-
riations de structure sur le trajet entre I’épicentre et la
station. Il y a aussi probablement des effets d’interfé-
rence entre le premier harmonique et le mode fonda-
mental de Love. L’utilisation d’un point source donne
des sismogrammes synthétiques assez satisfaisants et
il ne parait pas nécessaire d’introduire une faille finie,
puisqu’il n’y a pas de directivité sur les enregistrements.

Etude des ondes de volume

Le séisme a une magnitude d’ondes de volume
m, =65 et une magnitude d’ondes de surface
M, = 1.5, cette derniére valeur parait mieux caractériser
I'importance de ce séisme. La faible magnitude m, pour-
rait étre due 4 la complexité de la source au début de la
rupture que nous mettrons en évidence i partir des im-
pulsions des ondes P. Les ondes de volume pour des
séismes de M = 7.5 se trouvent assez souvent saturées
sauf dans les stations a faible amplification : c’est le
cas pour le séisme de Taltal. Nous n’avons pu obtenir
des ondes P que sur 9 stations du réseau mondial WWSSN.
Les ondes P sont isolées, dépouillées et ramenées A la
méme amplification nominale sur toutes les traces pour
toutes les stations. Aucun traitement n’est fait sur ces
données afin d’éviter des problémes liés & la définition
de la ligne de zéro sur les enregistrements. Ceux-a ren-
dent trés difficile, par exemple, 'obtention des impul-
sions réelles par déconvolution de la réponse du sismo-
graphe. Dans le processus de dépouillement il est impor-
tant de déceler des erreurs de polarité des stations ou
de l'amplification inscrite sur les sismogrammes. Ceci
peut assez souvent étre corrigé par comparaison avec
des stations voisines ou avec les autres composantes du
sismogramme. C’est ainsi que nous avons trouvé que
I'amplification indiquée sur Ienregistrement de la
station SPA, qui est de 375, est trés probablement
erronée. Par comparaison avec SBA, une autre station
antarctique nous trouvons une amplification de 750.

La figure 8 montre les enregistrements que nous
avons pu récupérer, une partie de ces enregistrements
correspond & des stations prés du plan nodal de fort pen-
dage (COR, WEL, RAR) ; un autre groupe (SBA et SPA)
est formé par les stations antarctiques 4 faible amplifica-
tion. Finalement les stations SJG, GEQ, PDA et BUL
sont loin des plans nodaux des ondes P. Les ondes P
montrent une forte variation d’amplitude avec des im-
pulsions plus importantes pour les stations plus éloignées
des plans de faille proposés dansla figure 3. La station
de Bulawayo (BUL) montre une amplitude assez faible,
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nous avons vérifié qu’il ne s’agit pas d’une erreur de
Pamplification nominale en comparant les enregistre-
ments de BUL avec ceux de PRE et WIN, les stations
WWSSN voisines. Le moment sismique apparent pour ce
groupe de stations sud-africaines parait plus faible que
pour les autres stations ; il pourrait s’agir d’un effet de
directivité que nous ne pouvons pas étudier en détail par
manque de données. Les ondes P sont, pour la plupart,
relativement simples et trés similaires les unes aux autres.
Elles ont une caractéristique commune : le second pic
positif est plus important que le premier (environ 3 fois).
On pourrait penser a une deuxiéme impulsion (ou séisme
double). En fait il s’agit d’ondes sP réfléchies a la sur-
face.

Pour modéliser les ondes P observées nous utilisons la
théorie de rais a partir d’une dislocation (double couple)
ponctuelle. Cette technique a été décrite par Helmberger
et Langston (1975), Kanamori et Stewart (1976) et,
dans la version que nous utilisons ici, par Deschamps
et al. (1980). Vu le faible nombre de stations & notre dis-
position nous utilisons un modéle trés simplifié de la
fonction source, indépendante de la direction de radia-
tion. Nous prenons en compte les ondes P directes et les
rais réfléchis pP et sP. Le trajet de ces rais dans le voisi-
nage de la source est calculé pour un demi-espace homo-
géne ; ce modéle est certes trés limité mais la structure
dans la région du séisme n’a pas été étudiée. Malgré les
insuffisances évidentes de ce modeéle de la région hypo-
centrale, nous arrivons 4 modéliser assez cerrectement
les observations. Dans la figure 9 nous montrons un
exemple de construction d'un sismogramme synthé-
tique par superposition des trois ondes : la P directe
et les phases réfléchies pP et sP.

La détermination de la fonction source se fait en
comparant les simogrammes synthétiques aux observés.
La longueur totale ¢_, ou durée, du signal est bien déter-
minée et ne varie guére entre les différentes stations. On
observe dans la plupart des stations une deuxiéme impul-
sion trés claire qui arrive entre 6 et 7 secondes aprés la
premiére impulsion. Celle-ci est toujours dans le méme
sens que I'impulsion initiale et ne peut pas étre expliquée
par simple réflexion. Nous sommes ainsi amenés & définir
une fonction source double que nous montrons dans la
figure 10. Nous avons remarqué une variation faible,
mais systématique, du temps d’arrivée de la deuxiéme
impulsion par rapport a la premiére ; nous ne disposons
malheureusement pas d’assez de données pour procéder
a une localisation relative de cette deuxidme source, Afin
d’illustrer la sensibilité des observations a la variation de
divers paramétres 4 la source nous montrons dans la
figure 11 plusieurs essais de modélisation des ondes P,

Par des essais successifs nous arrivons 4 la fonction
source de la figure 10a. Des sismogrammes synthétiques
ont été ensuite calculés pour chaque station et ils sont
montrés, avec les observations, dans la figure 8. En
faisant le rapport entre les amplitudes calculées et ob-
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Tableau 1
Angle de Moment sismique
Station Azimut (7) Distance (") rthatgon M, (1027 dyne.cm)
i, ©) 0

SPA 180.00 64.5 26.5 33

SBA 190.82 71.46 24, 37

WEL 223.13 89.83 18. 4.

COR 325.40 8495 19.3 2.8

RAR 251.05 80.27 21. 347

CEO 354.50 64.67 26.5 4.8

SIG 6.32 43.83 3238 29

PDA 35.27 76.06 22.4 3.1

BUL 112.05 89.37 18.3 1:7

Mo.3.) $36 Mo:2.9 GEO Mox 4.7 BUL Mo:l.7

AM/_ i

COR Moa2.8
o ‘/\\/ﬁ\(-

EL Moz 4. RAR Mo=3.7

i\\,&ﬂ\ﬁ}\&% -

Ondes P du séisme de Taltal du 28 décembre 1966. La trace du dessus est 'onde P dépouillée, la trace du dessous, I'onde P calculée avec
le moment My (en unité 1027 dyne-cm) pour le mécanisme de la figure 3, la fonction source de la figure 10a, et les paramétres du
tableau 1 ;amplitude comme dans les figures précédentes.

SBA
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servées nous déterminons le moment sismique apparent
pour chaque station. La valeur moyenne de ces moments
sismiques est de M, = 3.4 x 10?7 dyne-cm, qui est trés
proche de celle obtenue par les ondes de surface
(4.5 x 10*7 dyne-cm). Le moment sismique varie d’un
facteur inférieur 4 2 entre les différentes stations :

-

Fig. 9

Construction de I'onde P & WEL (A = 9989 km, ¢ = 223°.1)
par superposition des ondes P, pP, sP.

a ex13s
b =13

c =154

P

d fe=11s

>

Fig. 10

Les différentes fonctions source utilisées pour la construction
des ondes P. La solution adoptée est la fonction représentée
en a.
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a\[\mwﬂ/L

4

Vo

Fig. 11
Différents essais de modélisation des ondes P

a, b, ¢) ondes P & WEL pour le mécanisme de figure 3 en
utilisant différentes fonctions source (fig. 10 b, ¢, d).

d, e) variation du signal obtenu pour les stations SPA et
8]G en faisant varier I’azimut du plan de faille :

d:8s =24° ¢ =45 A= 124°

e:8=252° ¢=80",A=154°

cette variation est tout & fait normale étant données les
nombreuses approximations utilisées dans la construc-
tion des synthétiques : Terre latéralement homogéne,
source ponctuelle, réponse instrumentale calculée &
partir des constantes reportées sur les enregistrements,
etc. ..

Parameétres i la source

L’étude des ondes de surface a trés longue pé-
riode nous a donné un moment sismique M, = 4.5
x 10?7 dyne-cm, tandis que par les ondes de volume nous
avons obtenu M, = 3.4 x 10*7 dyne-cm. Ces deux valeurs
du moment sont beaucoup plus proches que celles qui ont
€té observées pour d’autres séismes similaires étudiés
dans la littérature (Lay et Kanamori, 1980). Dans notre
cas et vu les variations entre les stations, nous ne croyons
pas que ce soient des différences significatives. Nous
prendrons comme valeur moyenne du moment sismique :
My = 4.0 x 10*7 dyne-cm.

On peut maintenant calculer la dislocation moyen-
ne, connaissant la surface du plan de faille et la rigidité.
On suppose que le plan de faille est le plan nodal 4 plus
faible pendage (¢ = 70°, § = 41°). Ce choix est dicté
par la distribution de répliques répandues sur une large
zone en surface et parce que ce séisme a provoqué un
faible tsunami enregistré le long de la cbte chilienne
(Lemke ef al, 1968 ; Abe, 1979). La surface de faille
peut étre calculée & partir de la localisation de répliques
du séisme (Fig. 1) obtenue par Pitt et Ellis (1968). On
trouve ainsi :

S = 2400 km?
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etavec 4 = 7.0 x 10 dyne-cm, qui est la rigidité du man-
teau supérieur dans le modéle 1066B, on obtient :

D, = M JuS = 24 m

valeur sur laquelle il y a une grande incertitude due a
I'estimation de S. On peut vérifier la cohérence des
résultats en remarquant que ¢, la durée de I'impulsion,
est trés approximativement (Madariaga, 1976) :

t,=2rlB

ol 7 est le rayon moyen de la source si on suppose
qu'elle est circulaire. Pour 8 = 4.5 km/setz, = 13 s, 0n
obtient :

r = 30km

ce qui est cohérent avec les dimensions de la source plus
ou moins rectangulaire déterminée a partir des répliques
(80 x 30 km). On peut finalement faire une estimation
grossiére de la chute de contrainte a partir de la rela-
tion :

Ao = CuDy/W

ol W est la demi largeur de la source (Madariaga, 1977).
Dans notre cas W = 15 km et on obtient, avec des va-
leurs de u et D, obtenues auparavant, et un facteur de
forme C =~ 1:

Ao = 112 bars

Cette chute de contrainte est plus importante que
celles reportées par Kanamori et Anderson (1975) pour
d’autres séismes interplaques. Si, au contraire, on utili-
sait la valeur » = 30 km, estimée 4 partir de £, et un
modéle de faille circulaire (C = 1.3), on obtiendrait :

Ao = 73 bars

ce qui est plus proche des valeurs fréquemment invo-
quées pour la chute de contrainte.

Il est intéressant de remarquer que le modéle de
source obtenu est trés simple et que la durée de I'impul-
sion des ondes P est en bon accord avec les dimensions
de la source. Une vérification supplémentaire de cette
simplicité provient de la concordance entre les moments
déterminés a partir des ondes de surface et de volume.
Comme il a été discuté par Lay et Kanamori (1980), ceci
est rarement le cas car assez fréquemment la zone effec-
tive de rayonnement des ondes de volume est plus petite
que celle des ondes de surface (de plus longue période).
Le séisme de Taltal serait une rupture rapide et relative-
ment uniforme du plan de faille. La petite impulsion
initiale du modéle de la figure 10a est la seule comple-
Xité que nous trouvons pour ce séisme.
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Discussion

Le séisme de Taltal est le plus important qui ait eu
lieu au Chili depuis celui de 1960. 1l n’a pas produit de
grands dégits a cause de sa localisation & coté du grand
désert d’Atacama, région presqu’inhabitée. Il se trouve
dans la limite entre les régions C et D de Barazangui et
Isacks (1977) ; la région C, au Nord, étant caractérisée
par la présence de volcans actifs et d’un plan de Bénioff
“normal” 4 30° de pendage. La région D, au Sud, ne
posséde pas de volcans actifs et le plan de Bénioff fait un
angle de 11° avec I'horizontale. Il se trouve aussi sur la
zone de rencontre entre la ride asismique de Sala-y-
Gomez et la fosse du Pérou-Chili. Il a été démontré, dans
d’autres cas de subduction d’une ride asismique, que la
sismicité et les mécanismes au foyer s’y trouvent sou-
vent modifiés (Pascal ef al, 1978 ; Chung et Kanamori,
1979). Dans le cas de Sala-y-Gomez, Hanus et Vanek
(1978) ont montré que la sismicité intermédiaire entre
25°S et 27°S présente une importante lacune : les
séismes plus profonds s’y trouvent 4 100 km, au lieu
de 300 km comme dans les régions avoisinantes. Cette
lacune de sismicité intermédiaire est probablement liée
a la résistance a la subduction opposée par la plaque de
Nazca au niveau de la ride asismique ; celle-ci ayant une
densité plus faible que la plaque océanique normale.
Nous n’avons pas décelé de particularités dans le méca-
nisme au foyer de cette région, mais ceci pourrait étre
une conséquence du faible nombre de déterminations
de plans de faille disponibles. Le séisme de Taltal pos-
séde un mécanisme de chevauchement typique des zones
de subduction, mais il y a aussi une composante assez
importante de décrochement senestre. Nous considérons
que le plan de faille est celui ayant le plus faible pendage
(6 = 42°), c’est la seule fagon d’expliquer le petit tsu-
nami engendré par ce séisme (Lemke et al,, 1968 ; Abe,
1979). Il ne s'agit donc pas d’un séisme de décroche-
ment transversal a la fosse, comme il a été observé dans
la rencontre entre la ride d’Entrecasteaux et la fosse des
Nouvelles Hébrides (Pascal et al., 1978).

Ce séisme présente aussi un intérét pour I’étude des
lacunes sismiques en Amérique du Sud (Kelleher, 1972 ;
Kelleher ef al,, 1973). Les régions au Nord et au Sud de
Taltal ont subi de gros séismes historiques en 1877 et
1922, respectivement ; mais il est clair, d’aprés les
études de Montessus et Ballore (1916) et Lomnitz
(1970), que les zones focales de ces deux séismes ne
s'étendaient pas jusqu’a Taltal. La région Nord, celle du
séisme de 1877, est considérée comme une des plus im-
portantes lacunes (“gap™) sismiques du Pacifique (Kelle-
her ef al., 1973). Taltal a subi plusieurs séismes impor-
tants (M > 7) depuis 1877 : en 1887 d’aprés Montessus
et Ballore (1916) et en 1909, 1925, 1936, 1942 et 1956,
d’aprés le catalogue de Duda (1965). Des isoséistes
recompilées par Gréve (manuscrit, Université du Chili,
1957) indiquent que les séismes du 8 juin 1909 et du 13
juillet 1936 sont trés similaires a celui de 1966. On peut
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donc estimer que leur temps de récurrence est de 30 ans
en moyenne. Si on suppose que le glissement moyen
D, = 2.4 m, que nous avons obtenu pour 1966, est simi-
laire & celui des séismes précédents, on obtient un taux
de glissement entre les plaques sud-américaine et de
Nazca de 8.0 cm/an, ce qui coincide parfaitement avec
le taux déterminé par Minster, Jordan, Molnar et Haines
(1974) a partir de la tectonique des plaques. Taltal ne
ferait donc pas partie de la lacune sismique du Nord du
Chili, comme cela avait déja été proposé par Kelleher
(1972) qui utilisait des arguments basés strictement sur
la sismicité. Il faudrait donc admettre deux modes de
glissement sismiques dans la zone de subduction du
Pérou-Chili ; dans la plus grande partie du Chili de trés
gros séismes avec des périodes de récurrence supérieures
a un siecle, et, localement, comme a Taltal, des séismes
de magnitude autour de 7.5 beaucoup plus fréquents.
Ceci est trés probablement lié 4 la subduction de la ride
asismique de Sala-y-Gomez. Des séismes de cette magni-
tude et fréquence caractérisent aussi la région au Sud de
Lima lieu de rencontre de la ride de Nazca et de la fosse
du Pérou.
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