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Le phénomène 
tsunami

Le 26‑décembre 2004, le séisme 

de magnitude 9.2 qui s’est 

produit au nord de Sumatra 

(Indonésie) nous a rappelé que 

les séismes peuvent, lorsqu’ils 

se produisent en mer, induire 

des effets dévastateurs‑: les 

tsunamis. Les plus grands séis‑

mes observés, de magnitude 

supérieure ou égale à 9 (ex‑: 

1960 au Chili, 1964 en Alaska, 

1952 au Kamchatka), sont des 

séismes dits de subduction 

(résultant de la convergence 

d’une plaque tectonique sous 

une autre) qui ont tous déclen‑

ché des tsunamis trans-océani

ques majeurs, connus essen‑

tiellement dans le Pacifique.

Physiquement, lorsque se pro‑

duit en mer un phénomène 

naturel tel qu’un séisme, un 

glissement de terrain, une 

éruption volcanique, voire une 

chute de météorite, la couche 

d’eau concernée, initialement 

au repos, subit une perturba‑

tion de son équilibre, due au 

mouvement rapide du fond ou 

de la surface de la mer (figures 

1A, 1B). Par le jeu des forces de 

gravité, le retour à la position 

initiale engendre une propaga‑

tion d’ondes (Figures 1C à 1F), 

qui constituent le tsunami. 

En général, la déformation 

verticale initiale peut être de 

plusieurs dizaines de centi‑

mètres à plusieurs mètres, et 

les dimensions horizontales 

de la  source peuvent varier 

de plusieurs kilomètres à plu‑

sieurs centaines de kilomè‑

tres. L’épaisseur du milieu de 

propagation (la couche océani

que) n’excède pas quelques 

kilomètres‑: elle est donc bien 

inférieure aux dimensions 

horizontales (les longueurs 

d’onde) du phénomène. Ces 

caractéristiques permettent 

d’approximer la vitesse de pro‑
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Figure 1 : Un séisme de subduction résulte d’un relâchement brusque des contraintes accumulées pendant des dizaines d’années 

(A). Dans les instants suivant le séisme (B) le niveau de la mer est affecté, et le retour à l’équilibre engendre une propagation 

d’ondes dans toutes les directions (C), les rivages étant inondés toutes les 15 à 30 minutes (D à F). Le run-up est l’altitude 

maximale atteinte au cours des inondations.

pagation c des tsunamis à une 

simple expression, 

où g est la constante de pesan‑

teur (~‑9.8‑m.s-2) et h la pro‑

fondeur d’eau. Ainsi, pour 

une profondeur d’eau de 4 

000‑m, les ondes se propa‑

gent à environ 700‑km/h, mais 

leur hauteur (amplitude) est 

de l’ordre de 5 à 50‑cm, très 

exceptionnellement proche de 

1 m. L’énergie, et la dangero‑

sité des tsunamis, vient du fait 

que lorsque h décroît (donc, 

en particulier à l’approche des 

côtes) leur vitesse décroît rapi‑

dement‑: par 20 m de fond, c 

ne vaut plus que 50‑km/h, mais 



par conservation de l’énergie, 

l’amplitude peut alors attein

dre plusieurs mètres. 

Cette simple analyse physique 

explicite le terme «‑tsunami‑», 

mot d’origine japonaise, qui 

signifie «‑vague de port‑». 

En effet, ce phénomène était 

connu de longue date au Japon, 

où les séismes sous-marins 

sont suffisamment forts et fré‑

quents pour générer ce type de 

vagues, que l’on observait tra‑

ditionnellement dans les ports, 

mais que les pêcheurs, à bord 

des bateaux, n’observaient 

pas, au large. Les vagues des 

tsunamis sont donc bien dis‑

tinctes des vagues de houle, 

par leur amplitude (de quel‑

ques centimètres à quelques 

dizaines de centimètres, contre 

souvent plusieurs mètres pour 

la houle) et leur période (de 15 

à 40 minutes, contre moins de 

1 minute pour la houle).

Un tsunami comporte une 

série de plusieurs vagues 

importantes, de grande lon‑

gueur d’onde. Les vagues 

les plus hautes ne sont pas 

nécessairement les premières, 

et des phénomènes locaux 

peuvent conduire, près des 

côtes, à des amplifications 

tardives (résonances, etc.). La 

périodicité varie de quelques 

minutes à plusieurs dizaines 

de minutes, en fonction des 

dimensions de la source. De 

ce fait, les sources moins éten‑

dues spatialement, comme les 

glissements sous-marins ou 

aériens, génèrent des tsuna‑

mis de périodes moins lon‑

gues (environ 2 à 10‑minutes), 

mais qui peuvent avoir des 

amplitudes considérables car 

les déformations à la source 

sont en général beaucoup plus 

grandes que lors des séismes. 

Leur propagation au large est 

cependant moins aisée, ce qui 

confine en général les dégâts à 

des régions situées autour de 

la source. Au contraire, les tsu‑

namis générés par des sources 

très étendues, comme les séis‑

mes, se propagent plus faci‑

lement sur de grandes distan‑

ces, et peuvent encore péné‑

trer profondément à l’intérieur 

de terres très éloignées de la 

source.

Répartition 
géographique  
des tsunamis

Les plus anciens événements 

répertoriés [1, 2] se situent 

en  Méditerrannée, où des 

sources de type volcani‑

que (Santorin) ou sismique 

(Crète) ont généré des événe‑

ments majeurs, quoique avec 

des distances de propagation 

modérées. La plupart des évé

nements observés dans les 

derniers siècles sont situés 

dans le Pacifique, où de forts 

séismes de subduction peuvent 

se produire sur pratiquement 

toutes les bordures de l’océan, 

et où les tsunamis se propa‑

gent sur des distances considé‑

rables. Le premier événement 

transocéanique notable connu 

dans le Pacifique remonte à 

1586‑: initié au Pérou, il a été 

observé au Japon [1, 2]. C’est 

également dans le Pacifique 

que se sont produits, entre 

1946 et 1964, les plus grands 

tsunamis modernes, observés 

avant l’événement de Sumatra, 

dont le tsunami associé au 

plus fort séisme instrumental 

connu, localisé dans le sud du 

Chili en 1960 (magnitude Mw 

estimée à 9.5).

L’Océan Indien, qui com‑

porte une zone de subduction 

majeure sous l’Indonésie, est 

également une zone exposée 

aux tsunamis, avec des cas 

historiques connus, tout au 

moins pour le XIXe siècle (voir 

par exemple [3]). Néanmoins, 

la catastrophe de décembre 

2004 a surpris la communauté 

des sismologues et spécia‑

listes des tsunamis, qui n’at

tendaient pas dans un avenir 

proche un événement d’une 

telle magnitude sur cette zone 

particulière. L’événement a 

conduit à une prise de cons

cience de la dangerosité des 

tsunamis et à une nécessité 

de réévaluer l’aléa dans tous 

les bassins océaniques, y 

compris pour le bassin euro-

méditerranéen qui a été l’objet 

d’événements majeurs sur l’arc 

hellénique (séismes en Crète 
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en  365, 1305) comme sur la 

marge atlantique (séisme de 

Lisbonne, en 1755).

Pourquoi  
et comment 
modélise-t-on  
un tsunami ?

Les données des tsunamis his‑

toriques sont en général insuf‑

fisantes pour estimer l’aléa 

correctement. Les équations 

gouvernant la propagation des 

tsunamis sont bien connues 

et relativement simples, toute‑

fois leur résolution analytique 

complète n’existe que pour 

des configurations très simpli‑

fiées. Depuis les années 1990, 

la simulation numérique des 

tsunamis a pu être intensifiée 

grâce à l’essor des calculateurs 

modernes permettant de ré-

soudre les équations sur des 

distances de propagation des 

vagues de plus en plus gran‑

des et avec un niveau de détail 

sans cesse croissant.

Un des principaux enjeux de 

la simulation appliquée aux 

tsunamis est de pouvoir four‑

nir des éléments quantitatifs 

aidant à meilleure gestion de 

l’aménagement du littoral, et 

d’intervenir en support à la 

gestion des alertes aux tsu‑

namis, dans un contexte de 

« temps réel‑». Mais la simu‑

lation permet également de 

mieux comprendre les proces‑

sus physiques mis en jeu lors 

de la génération, de la propa‑

gation et de l’impact des tsu‑

namis sur les zones côtières.

Pour définir les conditions 

initiales d’un tsunami, des 

approximations peuvent être 

faites. Lors d’un séisme, la 

vitesse de rupture le long de 

la faille (environ‑3 km/s) est 

au moins 20‑fois supérieure 

à la  vitesse de propagation 

des  tsunamis (de l’ordre de 

700‑km/h pour 3‑000‑m de 

fond). La génération du tsu‑

nami est donc considérée 

comme instantanée par rap‑

port à sa période caractéristi‑

que (environ 1 000‑s), ce qui 

permet de prendre un champ 

de vitesse initial nul. D’autre 

part, on considère que la 

déformation initiale de la sur‑

face de l’eau est équivalente à 

la déformation cosismique du 

fond de la mer. Le champ de 

déplacement vertical du fond 

de la mer est calculé au moyen 

d’un modèle de dislocation 

élastique (par exemple [4]), en 

s’appuyant sur les paramètres 

décrivant la géométrie de la 

zone de rupture, généralement 

obtenus par des études sis‑

mologiques et géodésiques du 

séisme. 

La propagation des tsunamis 

est ensuite modélisée par les 

équations d’ondes longues 

non linéaires qui considèrent 

l’océan comme une couche 

mince par rapport aux lon‑

gueurs d’onde étudiées et 

prennent en compte les fortes 

amplitudes des vagues à proxi‑

mité des côtes. Les équations 

de base (1) et (2) prennent 

en compte l’incompressibilité 

de l’eau, la conservation de la 

masse et de l’énergie.

conservation de la masse 

conservation de l’énergie

où v est le vecteur horizontal 

de la vitesse, η et h sont l’élé‑

vation de la surface de l’eau 

et la profondeur de l’océan, Σf 

désigne la force de Coriolis et 

le frottement sur le fond (par 

exemple [5]). La résolution des 

équations est réalisée à l’aide 

de méthodes numériques, tel‑

les que les méthodes par élé‑

ments finis ([6], [7]) ou par 

différences finies (par exemple 

[8], [9]). 

A l’approche des hauts-fonds 

et des côtes, la période des 

vagues reste constante, tandis 

que la longueur d’onde dimi‑

nue fortement ; la conserva‑

tion de l’énergie conduit à une 

augmentation de la hauteur 

des vagues, variable suivant 

les pentes sous-marines. Pour 

pouvoir rendre compte des 

phénomènes d’amplification, 

il est nécessaire d’affiner les 

grilles bathymétriques utilisées 

pour la simulation. Le calcul 

r e s p o n s a b i l i t é  &  e n v i r o n n e m e n t



par différences finies permet 

d’introduire un couplage entre 

des grilles imbriquées de réso‑

lution croissante vers le site 

d’intérêt, en initialisant toute 

sous-grille avec les solutions 

obtenues pour la grille la 

contenant. Les amplifications 

sont en général correctement 

modélisées si l’imbrication est 

faite progressivement, jusqu’à 

un dernier niveau de grille 

décrivant le site étudié avec 

un pas spatial de 15 à 20 m. Le 

calcul des hauteurs maximales 

d’inondation (run-up) et des 

retraits maximaux (run-down) 

consiste ensuite à extrapoler 

dans les mailles sèches les 

quantités calculées dans les 

mailles voisines mouillées, à 

condition de connaître préci‑

sément la topographie émer‑

gée des zones inondables, éga‑

lement à un pas de 15 à 20‑m.

La simulation des tsunamis 

dus à des glissements sous-

marins ou aériens est plus 

complexe, car elle met en jeu 

des phénomènes mécaniques 

à la source qui sont plus diffici‑

les à modéliser. Sous certaines 

hypothèses, il est néanmoins 

possible de rendre compte 

numériquement de ces phé‑

nomènes. On peut ainsi trai‑

ter les glissements comme des 

blocs non déformables ([10]), 

comme une succession de 

blocs agissant entre eux ([11]), 

ou bien comme des fluides 

à rhéologie variable. Dans ce 

dernier cas, il est possible de 

modéliser correctement les 

déformations de la masse glis‑

sante, et de les coupler avec la 

couche d’eau nécessaire pour 

initier puis propager le tsu‑

nami (voir [12], [13]).

Pour valider les modélisations, 

les données physiques dispo‑

nibles sont, dans le meilleur 

des cas, acquises sur des sta‑

tions de mesures du niveau 

de la mer, qui sont précieu‑

ses si les instruments sont 

modernes et échantillonnent 

correctement (les enregistre‑

ments d’un point toutes les 30 

ou 60‑minutes ne présentent 

aucun intérêt pour étudier un 

phénomène d’une périodicité 

de 10 à 15‑minutes). Les cap‑

teurs marégraphiques sont 

souvent dédiés à l’étude des 

marées et de phénomènes de 

plus longue période que les 

tsunamis, et jusqu’à récem‑

ment, peu d’instruments étaient 

réellement disponibles pour 

l’étude des tsunamis, mis à 

part les instruments intégrés 

aux centres d’alerte, qui pré‑

sentent toutes les qualités 

requises pour enregistrer les 

vagues.

Le long de nombreuses côtes, 

les données disponibles ne 

consistent qu’en des obser‑

vations des hauteurs d’inon‑

dation atteintes lors de la 

crue de la mer‑: les run-up 

(figure‑1F). Ces hauteurs sont 

des altitudes qui peuvent être 

mesurées sur le terrain, par 

des mesures topographiques 

simples, dans les jours ou 

les mois suivant l’impact des 

tsunamis (voir par exemple 

[14], [15])‑: elles ne compor‑

tent aucune information tem‑

porelle sur la succession des 

vagues ni sur leurs amplitu‑

des successives.

Le 26 décembre 2004, pour la 

première fois, plusieurs satel‑

lites altimétriques ont pu 

enregistrer le passage du tsu‑

nami dans l’Océan Indien [16]. 

Les amplitudes extrêmes de 

l’événement expliquent pour‑

quoi les amplitudes relevées 

ont atteint au moins 60‑cm, 

contrairement à de premiè‑

res tentatives d’observations 

plus limitées dans les années 

1990 [17]. D’autres mesures 

indirectes de tsunamis ont 

également été rapportées, qui 

résultent de la  perturbation 

ionosphérique due aux ondes 

de gravité atmosphériques 

couplées avec les ondes de 

tsunami. Ces perturbations 

ionosphériques peuvent être 

enregistrées en particulier 

par des réseaux denses de 

capteurs GPS comme ce fut 

le cas lors de l’arrivée sur 

les côtes japonaises [18] d’un 

tsunami initié au Pérou en 

juin 2001. L’ensemble de ces 

données «  spatiales‑» reste 

néanmoins parcellaire et non 

disponible systématiquement 

pour la plupart des tsunamis, 

qui restent donc uniquement 

étudiés par les données maré‑

graphiques ou de run-up.
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Prévention  
des tsunamis 
en Polynésie 
française

La Polynésie française, par sa 

position géographique au cen

tre du Pacifique, se situe sur 

le chemin de propagation de 

la plupart des tsunamis initiés 

dans les zones de subduction 

existant autour de l’océan. 

Ainsi, la plupart des grands 

tsunamis du XXe siècle ont 

pu y être observés, n’y pro‑

voquant, en général, que des 

dégâts matériels.

Les Marquises sont l’archipel 

où, historiquement, les tsuna‑

mis observés ont été les plus 

destructeurs [19]. Ceci s’expli‑

que par l’absence de barrière 

corallienne autour des îles et 

par des pentes extérieures peu 

inclinées, où les vagues des 

tsunamis deviennent destruc‑

trices car leur vitesse dimi‑

nue progressivement de 700 

km/h au large à 30 km/h dans 

les baies, et elles ne sont 

pas réfléchies vers le large. 

Le témoignage écrit le plus 

ancien date de  1806 [20]. Un 

voyageur anglais qui séjourna 

aux Marquises décrit le phé‑

nomène de façon très précise 

et explique que ce phéno‑

mène avait déjà été observé 

plusieurs fois dans des temps 

éloignés. Le premier événe‑

ment décrit dans le détail est 

le tsunami de 1837, qui avait 

concerné toute la Polynésie 

française, et qui avait pour 

origine un très fort séisme à 

Valdivia au sud du Chili. Les 

plus forts tsunamis observés 

en Polynésie française sont 

les événements de 1946 et 

1960, initiés respectivement 

aux Aléoutiennes et dans le 

Sud Chili, qui ont provoqué 

des run-up supérieurs à 10‑m 

dans  certaines baies des îles 

Marquises ([14], [19]). Les 

tsunamis dus à des effondre‑

ments locaux de terrain ou de 

falaise se produisent égale‑

ment sur ces îles volcaniques 

anciennes et érodées, mais 

les impacts, qui peuvent être 

importants [21], sont moins 

étendus à l’ensemble des 

côtes.

Au cours des années 1990, 

4 tsunamis modérés ont 

atteint les îles Marquises et 

provoqué des dégâts divers. 

En 1995 et 1996, les tsuna‑

mis initiés par les séismes 

du Chili (Mw‑8.0) et du Pérou 

(Mw‑7.5) ont ainsi engendré 

des dommages importants 

(plusieurs bateaux ont été ren‑

versés et coulés en 1995 dans 

le port de  Tahauku, à Hiva 

Oa) ([22],  [23]), alors que le 

fort séisme des Kouriles, en 

1994, (Mw‑8.2) avait engen‑

dré un tsunami peu observé 

dans les baies marquisien‑

nes, tout comme le séisme du 

Mexique de 1995 (Mw‑8.0). La 

simulation numérique a per‑

mis de rendre compte de la 

diversité des impacts de ces 

événements [9] et de mieux 

comprendre l’influence de 

la propagation dans l’océan. 

En effet, en théorie, l’éner‑

gie maximale des tsunamis 

se répartit préférentiellement 

dans la direction perpendicu

laire  à  l’azimut moyen de la 

faille source, ce que confirme 

l’étude des 4 cas des années 

1990. L’énergie radiée par 

l’événement à énergie initiale 

maximale (source aux Kouriles 

en 1994) se répartit vers le sud-

ouest du Pacifique, évitant la 

zone de la Polynésie française. 

Au contraire, l’événement ini‑

tié au Chili en 1995 a touché 

plus frontalement la zone des 

îles Marquises (figure 2). 

Ces modèles à l’échelle de 

l’océan ne suffisent pas 

à expliquer les détails des 

impacts sur les côtes, mais 

ils montrent quelle est la part 

de l’énergie initiale attei‑

gnant réellement une zone 

donnée, chaque archipel ou 

île ayant différents comporte‑

ments spécifiques possibles 

en fin de propagation. Ainsi, 

les atolls, quoique présen‑

tant une topographie basse, 

semblent peu touchés par les 

tsunamis‑: les  pentes sous-

marines des anciens flancs 

volcaniques les  constituant 

à  leur base sont  très fortes 

et  réfléchissent  davantage 

l’énergie des tsunamis, qui 

peut être en outre dissipée 
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par la ceinture  corallienne 

qui les entoure.

La zone de subduction entre 

le Pérou et le Nord Chili est 

caractérisée par des lacu‑

nes sismiques qui n’ont pas 

rompu depuis 1868 et 1877 

([24], [25]), où les glissements 

accumulés laissent à penser 

que des séismes d’une magni‑

tude minimale de 9 peuvent 

s’y produire. Les modèles à 

l’échelle océanique (figure 3) 

montrent que les sources Mw 

9.0 situées au nord du Chili 

seront plus dangereuses pour 

la Polynésie française que les 

sources au sud du Pérou, du 

fait de l’orientation des zones 

de subduction. 

Dans le cas d’un séisme de 

magnitude Mw 9.0 au nord du 

Chili, l’impact attendu pour 

la baie de Tahauku (Hiva Oa, 

Marquises) (figure 4) serait un 

run-up avoisinant 10‑m pour 

une distance de pénétration 

de l’ordre de 1‑km. Même si 

ces résultats sont considé‑

rables, ils sont proches des 

observations relevées pour le 

grand tsunami de 1946, voire 

inférieurs [14]. Ils soulignent 

le besoin d’établir des plans 

de prévention du risque tsu‑

nami en établissant des cartes 

d’inondabilité, complétées 

éventuellement par des car‑

tes d’évacuation, qui permet‑

tent d’améliorer la gestion des 

espaces littoraux et de rendre 

les alertes plus efficaces.

Exemples 
d’études pour 
des sites exposés

A Tahiti, les observations de 

tsunamis passés sont géné‑

ralement plus faibles qu’aux 

Marquises, mais la croissance 

de l’occupation des zones lit‑

torales pose le problème de 

l’évaluation de l’aléa. Depuis 

quelques années, plusieurs 

études ont été entreprises 

pour estimer, à l’aide de simu‑

lations, l’exposition aux tsuna‑

Figure 2 : Hauteurs maximales d’eau calculées dans l’océan pour les séismes des Kouriles (1994, Mw 8.2) et du Chili (1995, Mw 

8.0). Noter l’échelle de couleurs non linéaire. La zone des îles Marquises (rectangle noir) est relativement à l’écart du lobe d’énergie 

maximale pour le très fort séisme de Kouriles, alors que l’énergie provenant du Chili est préférentiellement orientée vers l’archipel.
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Figure 4 : Simulation d’un tsunami généré par un séisme localisé sur la lacune sismique du Nord Chili (magnitude 9.0), et arrivant 

dans la baie de Tahauku (île de Hiva Oa dans l’archipel des Marquises). La baie centrale, qui est inondée à 10 h 53 – 10 h 56 

(heures de propagation depuis le séisme), est longue de 1 km environ. L’altitude atteinte par le flot approche 10 mètres.

mis du futur port de commerce 

prévu à Faratea (nord-est de 

Tahiti) et de la piste de l’aéro‑

port de Faa’a (nord-ouest de 

Tahiti), qui, quoique située à 

l’intérieur du lagon, se trouve 

en bord de mer, à moins de 

2‑m d’altitude.

L’étude sur les futures installa‑

tions du port de commerce à 

Faratea a été réalisée pour le 

compte de l’Etablissement des 

Grands Travaux (EGT), qui a 

pour vocation d’assister le maî‑

tre d’ouvrage qu’est le Pays de 

la Polynésie française pour ses 

grands projets (nouvel hôpi‑

tal, front de mer de Papeete, 

construction du second pôle 

économique de Tahiti, situé 



à Faratea). Plusieurs scéna‑

rios pénalisants ont été étu‑

diés, permettant de définir 

une source maximale située 

aux Aléoutiennes, proche de 

la source de 1946, mais plus 

étendue. Pour ce cas pris à une 

magnitude Mw‑9.3 (similaire à 

l’événement de Sumatra), les 

inondations sont importantes 

sur le site (plus de 4‑m de run-

up). Les modèles permettent 

également d’estimer les vites‑

ses des courants au cours de 

l’impact du tsunami,  pour dif‑

férents scénarios, comme dans 

le cas du tsunami initié au sud 

Chili en 1960 (figure 5)

Pour l’aéroport de Faa’a (au 

nord-ouest de Tahiti), les tsuna‑

mis menaçants peuvent prove‑

nir de la zone de subduction des 

Tonga, qui est située à environ 

3 h de propagation de l’île‑: les 

délais sont donc réduits pour 

mener à bien les procédures de 

l’alerte. La simulation d’un cas 

pénalisant, pour une magnitude 

Mw‑8.0 (qui n’est pas nécessai‑

rement maximale) montre des 

inondations importantes de la 

piste (figure 6), qui permettront 

aux autorités de l’Aviation Civile 

d’améliorer la gestion des ins‑

tallations de l’aéroport.

Le tsunami de 
Sumatra (2004) :  
des leçons à tirer 
pour le risque 
tsunami

Pour les modélisateurs de 

tsunamis, l’événement de 

Sumatra présente un intérêt 

considérable pour tester les 

méthodes et les confronter aux 

innombrables données dispo‑

nibles. Sur ce point, les étu‑

des ne font que commencer, 

surtout pour mieux compren‑

dre certains comportements 

côtiers détaillés. Les simu‑

lations préliminaires sur des 

grilles peu résolues confirment 

déjà la globalité du tsunami 

qui a traversé pratiquement 

tous les océans mondiaux [26]. 

Dans l’Océan Indien, les pre‑

miers modèles montrent cer‑

tains comportements connus 

des vagues, comme l’enrou‑

lement et le piégeage des 

vagues autour des îles, ce qui 

fut vraisemblablement le cas 

autour de l’île de La Réunion 

(figure 7). Ce comportement 

conduit à des amplifications 

sur les côtes situées à l’op‑

posé de l’arrivée des vagues‑: 

ainsi à La Réunion, les run-up 

mesurés sont modérés, com‑

pris entre 1.1 et 2.7‑m [15], 

mais les valeurs les plus fortes 

se retrouvent à l’ouest de l’île.

Toutes les études de détail 

ne font que débuter et il est 

r e s p o n s a b i l i t é  &  e n v i r o n n e m e n t

Figure 5 : Champ de vitesse horizontal calculé sur le site de Faratea (Tahiti) 

pour un tsunami initié dans le sud du Chili, magnitude Mw 9.5 (type séisme de 1960). 

La figure montre les vitesses après 11 h de propagation, à un moment de reflux.



prématuré de tirer toutes les 

conclusions de ce tsunami. 

L’événement a néanmoins 

conduit à une prise de cons

cience renouvelée et globale 

du phénomène et du risque 

tsunami, qui permet de relan‑

cer des actions de prévention, 

contrainte en particulier par 

des simulations numériques.

Les exemples de simulations de 

tsunamis présentés ici concer‑

nent surtout l’Océan Pacifique, 

traditionnellement le plus tou‑

ché par ce phénomène, avec 

des périodes de retour plus 

courtes, et la Polynésie fran‑

çaise, qui est, à ce jour, le seul 

territoire français où existe une 

alerte aux tsunamis [27, 28] 

et où les actions de préven‑

tion sont déjà engagées. Il faut 

noter que le tsunami de 2004 a 

accéléré la mise en place d’un 

système d’alerte dans l’Océan 

Indien, qui comporte, nous 

l’avons vu, un système sur un 

autre territoire français, à La 

Réunion.

Il est souhaitable que soient 

améliorées les actions de pré‑

vention dans des zones où 

les  tsunamis sont plus rares 

(Méditerrannée, Antilles), en 

support à l’établissement de 

systèmes d’alerte efficaces. 

Des études de simulation peu‑

vent, par ailleurs, contribuer à 

une meilleure connaissance 

des mécanismes générateurs 

des événements historiques 

[29]. Sur ces zones, les temps 

de retour entre deux événe‑

ments similaires étant longs 

(de 100 à 1‑000 ans), la prise 

en compte de l’aléa y est, en 

général, très faible et l’édu‑

cation des populations sur 

le sujet est nécessaire. Ces 

événements se reproduiront 

vraisemblablement dans des 

environnements beaucoup 

plus exposés que par le passé, 

du fait de l’augmentation de 

l’occupation des sols en zone 

côtière (densité de popula‑

tion, tourisme, installations 

industrielles, etc.).
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