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Avant-propos

Avant-propos

Voici le moment tant attendu ol un travail de plusieurs années se termine et se concrétise par un
meémoire, lequel, afin de satisfaire 4 la tradition, se doit de débuter par un panégyrique des diverses personnes a
Iorigine et a la conclusion de ce dur (?) labeur.

Commengons par les personnes qui ont jugé ce travail. Etienne Brosse et Jean-Luc Potdevin m'ont aidé
a définir le sujet de la thése et ont initié un néophyte aux arcanes de la compaction. Etienne, grice 3 ses conseils
pleins de bon sens, a évité I’écueil d’un travail trop “mathématique”. Jean-Luc m'a montré la rigueur nécessaire
pour développer des modeles physiques simples et originaux. '

Les deux personnes avec qui j’ai travaillé durant ces trois ans, Jean-Pierre Gratier et Peter Ortoleva,
m’ont fait découvrir deux maniéres complémentaires d’aborder la recherche en Sciences de la Terre. Les ardeurs
théoriques de Peter, ainsi qu'un Jonglage continuel avec des lois exponentielles ou des équations aux dérivées
partielles, sont & 1’origine d’idées nouvelles sur les mécanismes de déformation dans la croiite terrestre. Afin
d’en vérifier les fondements théroriques, Jean-Pierre a toujours une idée pour construire une expérience simple et
efficace. La contrainte principale dans ’expérimentation des processus géologiques est le facteur temps.
Comment expérimenter des processus qui durent des millions d’années en quelques semaines ou quelques
mois? Bergson disait “Quand je veux me faire un verre d’eau sucrée, j’ai beau faire, Je dois attendre que le sucre
fonde™; Jean-Pierre a fait sienne cette pensée et pourrait ajouter “Pour la compaction du sel, ¢’est pareil !”.

Michel Campillo a bien voulu participer 2 mon Jury et découvrir une partie de la geologie avec laquelle
il n’était peut étre pas familier, je lui en sais gré. Enfin, Yves Gueguen a accepté de juger ce travail et ses
questions et remarques constructives ont permis d*améliorer le contenu de ce manuserit.

Continuons par les personnes qui font qu'un lieu de travail peut rester humain et agréable. A
Bloomington, les étudiants et les attachés administratifs successifs ont réussi 4 initier un frenchie aux charmes
d’un vrai hamburger américain; ce qui n’était pas gagné d’avance. A Grenoble, les thésards, avec qui jrai
partagé bureaux et repas, font oublier, toujours dans la bonne humeur, les difficultés d’un travail parfois ingrat.
Le secrétariat, bien que mes ordres de mission soient encore incomplets, garde son sourire et son efficacits
légendaire. Et les chercheurs et personnels techniques, toujours préts 4 la discussion, m’ont aidé & résoudre bien
des problémes.

Entin, & ceux qui ont supporté, corrigé, et siirement compris ce travail sur ia “pression-dissolution”

comme ils disent si bien. A ma familie,

Blesle, le jour de fa Saint Hubert 1997
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introduction

Depuis I’avénement de la Tectonique Globale dans les années soixante, les Sciences de
la Terre ont beaucoup progressé dans la quantification des processus géologiques.
L’intensité ainsi que la durée des phénoménes sont mieux connues grice au
développement de moyens analytiques: ceux de la géochimie (datations directes grice aux
isotopes radiogéniques, datations indirectes grice 4 la microthermométrie des inclusions
fluides ou 4 la composition de certains isotopes stables—pour ne citer que quelques exemples);
ceux du paléomagnétisme; ceux de la géophysique (interférométrie radar, positionnement par
satellite); etc. L’expérimentation en laboratoire permet aussi de calibrer les lois observées,
Enfin, la connaissance de la physique des phénoménes, souvent complexes et couplés,
bénéficie du développement constant des méthodes numériques de simulation et de Ja

capacité des calculateurs.

Les phénoménes naturels sont complexes non pas nécessairement parce que les lois
physiques et chimiques le sont mais aussi parce que, du couplage entre plusieurs mécanismes
simples, peut naitre la complexité. Cette constatation est 4 la base de la Théorie du Chaos
développée d'un point de vue mathématique par la théorie des dimensions fractales de Benoit
Mandelbrot (1982), et son pendant physique initié par les travaux sur la Thermodynamique
des Processus Irréversibles du prix Nobel Ilya Prigogine (1 980) et de 1'école de Bruxelles.

La notion de systéme auto-organisé s'inscrit dans cette nouvelle approche. Un
systéme ‘‘s'auto-organise’’ lorsque l'ordre qui apparait 4 lintérieur ne résulte pas dune
intervention externe mais des propriétés physiques et chimigues int:rinséques au systéme lui-
méme. Le systéme, situé hors de Iéquilibre, dissipe alors son énergie en créant un ordre
interne. Un exemple classique d'auto-organisation est celui des cellules de convection de
Benard. Une, couche horizontale de fluide est soumise 2 un gradient vertical de température
dans un champ gravitationnel. Le fluide, plus chaud a la base de la couche, y est aussi moins
dense. Si le gradient de densité qui s'établit dans le fluide est suffisant pour vaincre les forces
de viscosité, un réseau de cellules de convection s'organise: le fluide chaud et léger situé a la
base de la couche remonte, tandis que le fluide froid et dense 4 la surface de Ia couche descend.

Le principe d'auto-organisation ne s’oppose pas au second principe de la

thermodynamique qui stipule que tout changement dans l'univers s'effectue avec une
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augmentation du désordre. Il implique que le changement du systéme et de son encaissant

évolue vers un état plus désordonné, le systéme pouvant, Iui, devenir plus ordonné.

Dans la crofite supérieure, les mécanismes de déformation sont multiples: processus
physiques (glissement des grains les uns sur les autres, déformation élastique et plastique,
fracturation), physico-chimiques (dissolution-cristallisation sous contrainte) ou chimiques
(dissolution de certains minéraux, néoformation d’autres minéraux, cimentation avec apport de
matiére). Dans un bassin sédimentaire, tous ces mécanismes peuvent entrainer des variations
de porosité et de perméabilité du sédiment avec 1’enfouissement. Nous proposons dans
ce mémoire d'étudier les mécanismes de déformation qui résultent d'un couplage physico-
chimique: la dissolution-cristallisation sous contrainte ol le principal couplage concerne
le poids des terrains exercé sur les grains et la composition de la solution interstitielle et le
couplage réaction-transport dans lequel les mécanismes impliqués sont les réactions de

dissolution des minéraux et le transport des éléments minéraux dissous dans 1’eau interstitielle.

Les €léments constitutifs d'une roche sédimentaire subissent au cours de leur histoire
geologique des variations constantes de conditions physiques et chimiques. Ainsi, formée de
sédiments meubles prés de la surface, une roche sédimentaire acquiert une cohésion lors de son
enfouissement. La porosité décroit généralement avec la profondeur A cause de la compaction
induite par I’augmentation conjointe de la pression et de la température. L’évolution des
conditions thermodynamiques se traduit aussi par une modification de la nature chimique du
sédiment. Jusqu'a quelques kilométres de profondeur, les processus de compaction et de
transformation chimique des dépéts sédimentaires sont regroupés sous I'appellation de

diagenése; nous en détailierons certains aspects dans le chapitre I.

Sous l'effet d'une contrainte, la matiére solide a tendance a se déformer. Les
comportements €lastiques ou plastiques des matériaux sont relativement bien compris mais ils
n’expliquent pas certaines observations. Par exemple et par analogie, un poids déposé sur la
surface supérieure d'un glagon a tendance & s'enfoncer peu & peu par accroissement de la

contrainte locale sous le poids, le poids augmentant la capacité de la glace 4 fondre. De méme,
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dans une roche, une augmentation locale de la contrainte accroit la solubilité des
minéraux (Sorby, 1863; Gibbs, 1877). La dissolution-cristallisation sous contrainte est
¢tudiée ici A différentes échelles locales: du nanométre dans le chapitre I (Renard, 1995;
Renard et Ortoleva, 1997), au micron dans le chapitre III (Gratier ef al., 1997; Renard ef al.,
19971), puis au millimétre dans le chapitre IV (Renard et ai., 1996; Renard er al., 1997b;
Renard ez al., 1997¢c; Renard et al., 1997d; Renard et ai., 1997¢).

A une échelle mésoscopique a macroscopique, la déformation assistée par Ia solution
interstitielle devient plus complexe si le fluide est mobile et si les solutés se déplacent sur des
distances supérieures au millimétre. Dans ce cas il peut y avoir une différenciation
diagénétique des strates sédimentaires et, par exemple, la formation d’alternances marno-
calcaires, ou encore un phénomeéne de stylolitisation.

Un fluide qui circule dans une roche dissout les minéraux avec lesquels il n’est pas en
€quilibre. Cette dissolution, et les éventueiles précipitations qui I’accompagnent, provoquent
des variations de porosité et de perméabilité. La circulation du fluide se concentre alors dans
les zones oul la perméabilité a tendance 4 augmenter relativement vite et ou la dissolution est la
plus intense. Ce phénomeéne ““s'auto-entretient’’ a cause du fort couplage entre la porosité et
la perméabilité. Ainsi de véritables chenaux de dissolution se créent et aboutissent, par
exemple, 4 la formation des karsts dans les roches calcaires. Le couplage réaction-transport
ainsi mis en ceuvre explique, en partie, une localisation de la déformation. Nous I’aborderons
dans le chapitre V (Renard er al, 1997¢).

Cette étude a différentes échelles est une premiére étape vers la compréhension des
meécanismes régissant la déformation assistée par les fluides dans les roches sédimentaires.
L’étape suivante serait le passage des lois microscopiques étudiées dans ce mémoire 3
une loi macroscopique qui permettrait de caractériser d’une maniére plus générale le fluage
par dissolution-cristallisation sous contrainte ainsi que la déformation et la compaction

resultantes.
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Chapitre I:
Les mécanismes de déformation
avec transfert dans la croiite

sup€rieure terrestre
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CHAPITRE I: Les mécanismes de déformation avec transfert dans la crofite supérieure terrestre

A. Introduction

Les sédiments, lors de leur dépét, sont des boues meubles et gorgées d'eau, celle-ci
représentant environ 40% de leur volume. Sous I’effet de leur enfouissement ils évoluent vers
des roches sédimentaires compactes et solides, ayant subi des transformations physiques et
chimiques. La diagenése, au sens large, regroupe toutes les modifications affectant un
sédiment aprés son dépét, & | ‘exception du métamorphisme (Caron et al., 1992). Ce processus
est a l'origine des variations de propriétés physiques et chimiques de la roche (Guéguen et
Palciauskas, 1992). En particulier, le pourcentage des espaces intergranulaires dans une roche
sédimentaire, c’est 4 dire la porosité efficace, diminue généralement avec la profondeur et
avec la compaction du sédiment (fig. I-1) (Magara, 1980; Brosse et al, 1994). Cette variation
de porosité s'explique par l'action de plusieurs processus durant l'enfouissement. Tout
d'abord, lors de la premiére étape de la compaction, des réactions chimigues 2 I'interface eau-
sédiment modifient la composition chimique de ce dernier et notamment la fraction organique
(Curtis, 1977). Ensuite, trés souvent des réactions de dissolution et précipitation notables
surviennent car les fluides circulent encore facilement dans la roche trés poreuse. Durant cette
seconde étape, et sous I’effet du poids croissant des terrains surincombants, les grains se
réarrangent et glissent les uns sur les autres afin de minimiser les vides intergranulaires: c’est Ia
compaction mécanique. La troisiéme étape se caractérise souvent par une cimentation des
grains, ce qui diminue la porosité. Et la demiére étape enfin, correspond & I'activation de
meécanismes de déformation des grains eux-mémes dus i l'accroissement de Ia contrainte
normale effective et de la température.

Les deux premiéres étapes sont superficielles et se produisent durant les premiers
metres de I'enfouissement. Les deux autres etapes nous intéressent ici pour expliquer comment
un sédiment, initialement meuble, peut étre transformé en une roche solide et compacte.
Plusieurs mécanismes physiques et chimiques entrafnant des variations de porosité sont
activés durant I'enfouissement progressif du sédiment: glissements grain sur grain, déformation
élastique et plastique, fracturation, précipitation ou dissolution dans les pores avec formation
éventuelle d'une porosité secondaire, dissolution-cristallisation sous contrainte des grains.

Parmi tous ces mécanismes, ce dernier est le plus complexe car il fait intervenir un couplage

-19-



CHAPITRE I: Les mécanismes de déformation avec transfert dans la crofite supérieure terrestre

entre des processus physiques et chimiques (Sorby, 1863; Gibbs, 1877, 1961): c’est celui-la
que nous étudierons.

Afin d’illustrer le phénoméne de dissolution-cristallisation sous contrainte, nous
présenterons tout d'abord des observations au microscope optique et au microscope
€lectronique & balayage. Puis, nous introduirons les modéles actuels de dissolution-
cristallisation sous contrainte et les expériences réalisées pour calibrer les lois existantes.
Enfin, nous essaierons de cerner quelles sont les variables physiques et chimiques qui

jouent un rdle dans ce mécanisme de déformation.

0 —
1000 —
E 2000 -
]
>
=
=
<
£
& 3000 -
4000 —
O Greés de Dunbar (Mer du Nord)
* Grés de la Mahakkam (Indonésie)
00 t——T—TTTTrTTTT T T
0 10 20 30 40 50 60
Porosité (%)

Figure I-1: Relation porosité profondeur dans différents grés. Pour une méme profondeur, la variabilité des
porosités est importante. Ces points représentent un comportement “idéal”; en fait les variations de porositeé
avec la profondeur peuvent étre beaucoup complexes, en particulier si des zones & forte et & faible porosité
alternent (alternances dues essentiellement a des variations de lithologie). D'aprés Brosse et al., 1994.

-20 -
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B. Observations de structures naturelles de dissolution-

cristallisation sous contrainte

1. Stylolites

Dans la nature, les structures les plus spectaculaires de la déformation des roches par
dissolution-cristallisation sous contrainte sont les stylolites, zones de dissolution
privilégiée des minéraux solubles tels le quartz ou la calcite (Planches 1 et 2) et de
concentration des minéraux insolubles tels les argiles ou les oxydes (Stockdale, 1922;
Dunnington, 1954; Arthaud et Mattauer, 1969; Mattauer, 1971; Carrio-Schaffhauser er al.,
1990b). Ces stylolites ont une morphologie indentée caractéristique, dont la taille peut varier
sur plusieurs ordres de grandeur (du micron au metre) selon I'échelle de I'observation (grain,

roche ou affleurement).

2. Galets impressionnés

Des galets du Miocéne de la région de Grenoble, par exemple, présentent des
structures de dissolution-cristallisation sous contrainte. Leur surface montre des cupules de
dissolution dont I'aire varie de quelques millimétres & plusieurs centimétres carrés (Planche 1).
Ces figures résultent de l'indentation entre les galets; le mécanisme de transfert de matiére est

la dissolution-cristallisation sous contrainte (Sorby, 1865; Mac Ewen, 1978).

3. Indentation de grains et dissolution de fossiles

Dans certaines roches sédimentaires contenant des tests carbonatés, le mécanisme de
dissolution-cristallisation sous contrainte se traduit par des interpénétrations de fragments
de fossile ou d’autres objets avec dissolution a l'interface du contact (Cloos, 1947; Engelder,
1982). La matiére soluble migre des zones oil Ja contrainte est €levée vers les zones *‘d’ombres
de pression’’ ol elle se dépose (Planche 2).

Dans les grés, au-deld d’un certain enfouissement, les grains de quartz sont indentés les
uns dans les autres, et parfois méme des micas poingonnent des grains de quartz (Planches

2 et 3) (Bjerkum, 1996). Ce processus sera décrit de fagon plus détaillée dans le chapitre IV.
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4, Précipitation de matiére

Dans les exemples précédents, le processus de dissolution-cristallisation sous
contrainte provoque un départ de matiére, qui peut donc précipiter ailleurs. Le terme
“ailleurs” implique un transport sur une certaine distance qu'il est souvent difficile
d'évaluer: transport a I'échelle d'un grain, d'un affleurement ou d'un bassin sédimentaire?

Généralement, la précipitation se produit dans les vides de la porosité entre les grains

(Planche 4) ou dans les fractures (Planches 1 et 2).

a) Surcroissances de minéraux

Le moyen le plus simple de précipiter les solutés est de faire croitre des minéraux déja
présents, et non d'en former de nouvea;ﬁx. Dans les grés de Fontainebleau (Planche 4), les
¢vidences de dissolution sous contrainte sont minimes. La silice, apportée probablement par
un fluide ayant circulé, précipite, dans les pores, sur les grains de quartz détritiques qui

présentent alors des faces cristallines bien individualisées (Thiry er al., 1988).

b) Cimentation et précipitation
Lorsque les conditions ne permettent pas la croissance de minéraux déja existant, les
vides se remplissent de minéraux néoformés (Planches 2 et 4): argiles et quartz microcristallins
dans les grés de Mer du Nord par exemple (Brosse ef al, 1994}, ou précipitation dans les

ombres de pression de pyrites (Ramsay, 1967).

c) Colmatage de fractures

Les fentes peuvent étre des milieux privilégiés de circulation des fluides et présentent
des surfaces de réaction importantes, surtout si l'ouverture se produit en plusieurs incréments
(crack-seals) (Ramsay, 1967). Notons que la force de cristallisation des minéraux pourrait
étre suffisante pour ouvrir les fentes; dans ce cas la présence de vides préexistants n’est pas

nécessaire (Becker et Day, 1916; Dewers et Ortoleva, 1990b).
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CHAPITRE I: Les mécanismes de déformation avec transfert dans la crofite supérieure terrestre

Planche 1: Déformation mécano-chimique a I'échelle de la roche. La dissolution se produit

[l dans les zones ol la contrainte est concentrée. La précipitation a lieu dans les vides.
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Dissolution sous contrainte d'un fossile de radiolaire, stylolites et fracture en mode 1 dans un calcaire, . . . )
Noter ici la présence de pétrole qui remplit les vides (Bassin d'Anadarko, Texas). Stylolite a l'interface entre deux entroques. L'amplitude des indentations et la forme
circulaire intiales des fossiles donnent des indications sur la quantité de matiére

dissoute (Schistes bitumineux du Carbonifére Inférieur, Mons, Belgique),

20 40 60 80

| T —a— R | ? + Indentation d'un grain de quariz par un mica
50 100 150 200 [t . o (Grés de Mer du Nord).

Dissolution sous contrainte d'un test d'orbitoline. La matiére

§ Indentation de grains de quartz. La déformation résulte d'une insoluble est concentrée dans la zone de dissolution (Calcaire de
| fracturation des grains (noter les plans d'inclusions fluides) et de Chartreuse).
I transport de matiére par dissolution sous contrainte (Itacolumite de ‘

Bolivie)

Transport des solutés

Cristallisation

Précipitation de quartz dans une ombre de pression de pyrite. La forme des cristaux donne des
indications sur le mouvement de rotation de la pyrite (Schistes de Bourg d'Oisans).

Recristallisation de calcite dans une fente. Aprés cimentation, la fente a été plissée, puis les
N.B. Les échelles sont en micron. zones de cisaillement ¢t de dissolution se sont développées (Schistes liasiques, bordure de

Belledonne). -
Planche 2
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Planche 2: Déformation mécano-chimique & I'échelle des grains. La déformation résulte d’un
processus en trois étapes: dissolution dans les zones de concentration de la contrainte,
transport des solutés, puis cristallisation dans les vides. Les zones de dissolution et de
précipitation se repérent facilement. En revanche, la distance sur laquelle le transport s’est
effectué est mal établie. Connaitre cette distance donnerait des indications sur la taille du

systéme clos du point de vue des transferts. Les échelles sont en microns.
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PHOTO 1

Grés de Mer du Nord.
Dissolution sous contrainte
d'un grain de quartz par

un mica.

PHOTO 2
Grés de Mer du Nord.
Indentation d'un grain

de quartz par des argiles.

PHOTO 3

Grés de Mer du Nord

Grain de quartz indentant
un autre grain de quartz. Le
grain étant brisé au niveau
du contact, on observe la
transition entre déformation
par dissolution sous contrainte

et déformation cassante.

EemTe— ' Y Planche 3
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Planche 3: Dissolution au contact entre deux minéraux (contact quartz-quartz ou quartz-
i mica). Sur les photographies 1 et 2, un mica indente un quartz; sur la 3 le grain de quartz a

I commencé 4 se déformer par dissolution-cristallisation sous contrainte, puis, il y a eu

fracturation. On observe ici ’association des deux mécanismes. Les échelles sont en microns.
|
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PHOTO 2

Gres de Mer du Nord.
Excroissances de petits
quartz automorphes dans

la porosite.

PHOTO 1
Grés de Mer du Nord.

Empilements d'argiles
néoformées dans la

porosité (kaolinite ou dickite).

PHOTO 3

Grés de Fontainebleau.

Les grains de quartz ont
développé des excroissances.

La surface de contact entre les

grains (au centre) est rugueuse.

Planche 4
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| Planche 4: Précipitation dans les pores. 1) Néoformation d’illite ou de dickite. 2}

Précipitation de quartz microcristallin. 3) Précipitation de quartz sur les grains qui

i développent des faces cristallines bien individualisées. Les échelles sont en microns.
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5. Implications pour Ie mécanisme de dissolution-cristallisation

sous contrainte

Toutes ces observations donnent deux types d'indications sur le mécanisme de
dissolution-cristallisation sous contrainte. D'une part, le moteur de la déformation est une
différence de solubilité des minéraux entre les zones oil la contrainte normale est élevée et
les zones ot cette contrainte est reiativement plus faible. D'autre part, la déformation par
i dissolution-cristallisation sous contrainte se produit en plusieurs étapes couplées:

i) dissolution dans les zones a forte contrainte,
ii) transport des solutés,
iii) précipitation dans les vides et zones 2 faible contrainte (Planches 1 et 2).

Dans les paragraphes suivants nous étudierons d’abord les différentes *“forces
motrices’ responsables des variations de solubilité des minéraux. Puis, nous décrirons
rapidement les mécanismes de deéformation avec transfert dans la croiite supérieure, et le

mécanisme de dissolution-cristallisation sous contrainte plus en détail.
C.  Analyse théorique: Energie et potentiel chimique d'un solide

1. Energie totale et constante d’équilibre d'un minéral

La dissolution-cristallisation sous contrainte résulte des variations de solubilité des

minéraux, en réponse a différents facteurs liés a la déformation. Ces variations résultent de

I'énergie stockée i I'intérieur du résean cristallin ou sur la surface du minéral.
L'énergie libre d'un solide est la somme de différentes contributions: 1’énergie due. 2 la
contrainte normale P, Iénergie élastique (U,), I’énergie plastique contenue dans les
dislocations (Uy) et I’énergie de surface (Us). Elle s’exprime comme une somme de plusieurs
termes dont nous détaillerons, dans les paragraphes suivants, la signification en terme de
déformation. Le potentiel chimique H d’un solide s’écrit de la maniére suivante (Paterson,

1973; Lehner et Bataille, 1985; Shimizu, 1992):

u=1.L0+P(-\Z—§|)+PA{G+U=+U{,+Us (1-1)

ol le terme W, potentiel de référence, ne dépend que de la température. V., est le volume

molaire du solide, VA celui du liquide et Affs la différence des volumes molaires du solide sous
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contrainte et sans contrainte. Dans la cas du quartz, la constante d’équilibre dérivée de cette

expression est

P(_ v PAV, U U U
st Tl Bl )l

ou KD(T) est la constante d’équilibre du quartz, a 1 bar, et ne dépend que de la température.
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Figure I-2: Comparaison de l'effet des différents paramétres sur la solubilité du quartz d'aprés I'équation I-2.
a) Energie élastique (se rapporte au terme U,), b) Différence de contrainte normale (différence entre la
conirainte normale dans la zone de dissolution et la pression du pore, dans lequel se produit la précipitation),
¢) Energie de surface (se rapporte au terme U,), d) Effet de la température qui affecte principalement le terme
Ko(T) (Annexe B).
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La constante d°équilibre du quartz est donc le produit de plusieurs effets, qui, selon les
conditions, sont plus ou moins importants. Dans la plupart des cas géologiques, nous verrons

que I'effet de la contrainte normale est plus important que tous les autres (fig. I-2).

2. Effet de la différence de contrainte normale sur I'énergie d'un

solide

a) ~ Energie libre
L'effet de la contrainte normale & une interface solide/fluide sur I'énergie libre s'exprime
par une variation du potentiel chimique du solide sous une pression P par rapport 4 un état
sous une pression de référence P,. Ainsi

P —
#(T.P) = n(T,B,)+ [Vi(P,T)dp 43)
Pf!
ou ;fs est le volume molaire du solide et 1° I'état de référence a la température T et une

pression Py = 1 bar (Gibbs, 1877, 1961; Paterson, 1973; Lehner et Bataille, 1985; Shimizy,

1992). Si on néglige les variations de \_fs avec la contrainte, le résultat devient

u(T.P) = p(T, 1)+ V,(P-1) (1-4)

Si on tient compte de la compressibilité du solide, le potentiel chimique s’écrit alors
W(T.P) = u(T,1)+ Vi(P~ 1)+ (P— 1AV (1-5)
Le dernier terme de cette équation étant toujours bien plus faible que le second, nous Ie

négligerons par la suite.

b) Expression de la contrainte normale dans une roche
monominéraler
Soit un volume de roche monominérale de porosité ¢ soumis & une pression moyenne
de confinement P™ et une pression de pore p. Comment s'exprime la pression moyenne P a
I'intérieur d'un grain? La maniére 1a plus simple de la calculer est d'effectuer la moyenne des
pressions selon les volumes respectifs des grains et des pores (Dewers et Ortoleva, 1990).
Ainsi

P" =(1-¢)P+¢p (1-6)
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La pression microscopique P exercée sur un grain s'écrit donc

_P"—¢p i
P———l_q) (1-7)

Cette équation vérifie bien la condition que P tend vers P™ quand ¢ s'annule. Méme si cette

relation n’a pas de justification théorique, nous ['utiliserons par la suite car elle permet

d’évaluer simplement l'effet d’une pression macroscopique sur un grain & lintérieur d'une

roche,

3. Energie élastique

Dans un milieu solide on le tenseur des contraintes, g, n’est pas isotrope, I'énergie libre

molaire de Gibbs d'un grain situé dans un macrovolume de solide poreux s'exprime de la

maniére suivante (Kamb, 1959; Eshelby, 1957):
tro - _
w=pd - 3_" V. + Y, (1-8)

. oo -0 . . . . .
Ici, Vs et V, sont les volumes molaires du solide sous contrainte et du solide sans contrainte
respectivement, trg est la trace du tenseur des contraintes et F représente 'énergie de

déformation de Helmholtz (Ortoleva, 1994, p. 217).
1
F= (o) | -9

O et € sont respectivement le tenseur des contraintes et le tenseur des déformations autour
d'un grain. L’état des contraintes influe donc sur I'énergie interne du solide; il doit donc &tre
connu pour évaluer I'énergie du solide en tout point.

L'énergie €lastique d'un solide, U,, dépend du produit de son état de contrainte par la
déformation provoquée (Jaeger et Cook, 1969). Si ce solide est soumis a une contrainte
uniaxiale o, I'énergie élastique, U,, s'exprime par

c*V,
U= (1-10)

A}

ou {fs est le volume molaire du solide et E son module de Young (8.10'° Pa pour le quartz)

(Paterson, 1973).
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CHAPITRE I: Les mécanismes de déformation avec transfert dans la croiite supérieure terrestre

a) Elasticité autour d'une inclusion circulaire en 2D
On considére ici une matrice isotrope élastique que I'on soumet & une contrainte
uniaxiale & supposée s'appliquer a I'infini (fig. I-3). Cette matrice contient une hétérogénéité de
forme circulaire remplie d'un fluide 4 la pression p- La contrainte tangentielle 6, a I'intérieur de

la matrice est donnée par

2

r

4 2
cs'ezE 1+ 24 l+§%— cos20 —pa—z
r r (I-11)

ol © représente la contrainte 3 linfini ét a le rayon de l'inclusion; 6 est l'angle entre
I'horizontale et la direction de O I est la coordonnée cylindrique par rapport au centre de
P'inclusion. On note que la contrainte tangentielle est maximale pour un angle de 90° et
minimale pour un angle nul.

La contrainte tangentielle sur le périmétre d'un trou circulaire situé dans un milieu

isotrope infini soumis & une compression uniaxiale varie donc entre une tension égale a

(- 0 - p) et une compression égale a (30 - p), ou p est la pression fluide.

Figure I-3: Localisation des contraintes autour d'une inclusion circulaire en 2D.
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b) Elasticité autour d'une inclusion elliptique en 2D
Lorsque l'inclusion est vide, de forme elliptique, toujours dans un milieu infini,
isotrope, élastique ¢t linéaire, avec une contrainte ¢ appliquée a l'infini, 'expression de la
contrainte tangentielle devient (Eshelby, 1957)

2ab+a’ — b’ — (a+ b)2 cos21n
a’+ b’ - (a2 - b2)0052n

Cp =0 (I-12)

avec a et b les demi-axes principaux de l'ellipse et tanm = %tane.

Dans les deux exemples décrits ci-dessus, la différence de contrainte entraine une
déformation de I'inclusion (Sprunt et Nur, 1977; Reuschlé ef al,, 1988). On suppose que

cette déformation n'affecte pas le champ des contraintes autour de 1’inclusion.

c) Cas du poingon plat

o)

Figure I-4: Profil de la contrainte horizontale sous un poingon plat de rayon a.

On considére ici le cas d'un poingon plat chargé de maniére symétrique. La distribution

de la contrainte sous le poingon est
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=9 I-13
p(X) nm (I-13)

On peut noter qu'ici la fonction p(x) posséde une singularité en |x| = a (fig. I-4).
4. Energie plastique

a) Effets de la densité de dislocations sur la solubilité d'un minéral

L'énergie plastique d'un minéral est stockée dans les défauts du réseau
cristallin (Wintsch, 1985). La présence de dislocations a l'intérieur d'un cristal traduit une
partie de son énergie interne. Pour des densités de dislocations dlevées (supérieures & 10'°
dislocations.cm™ dans le cas du quartz), I'énergie libre du cristal est considérablement accrue,

ce qui augmente l'activité chimique et la solubilité du minéral.

b) Energie d'une dislocation

L'énergie d'une dislocation peut se diviser en deux termes. L'un, U, représente
Pénergie du ceeur de la dislocation (Wintsch, 1983), l'autre, U,, celle du réseau cristallin

entourant la dislocation déformé de maniére €lastique. L'énergie totale de la dislocation est

donc
Ug=U.+U, | (1-14)
Ou encore
b’ (R
U, = ”—h{—}u opb? @-15)
an |\

ou U est le module de cisaillement, b le vecteur de Burger, R le rayon de la zone déformée
autour de la dislocation, 1, le rayon du coeur de la dislocation et & un facteur représentant

I'énergie du cceur de la dislocation.
Plusieurs valeurs de ces différents parametres ont été proposées. A titre d'indication

en voici quelques-unes pour le quartz (Wintsch, 1985): 1 de 4.84 x 10"° Pa 4 5.06 x 10! Pa;
bde 0.5211m 4 0.601 nm; R =p™'? /2 (o1 p est la densité de dislocations dans le cristal, de 10°
410" ¢m de dislocation.cm‘B), R est de l'ordre de 50 nm; T, = b; et & = 0.2 pour NaCl et 0.3

pour le quartz.
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i
: L'énergie plastique n'est significative que pour des densités supérieures a 10'
I

X dislocations.cm™. Dans le cas du quartz, la table I-1 donne des valeurs indicatives de Uy en

fonction de p.

Table I-1: Effet de la densité de dislocations a l'intérieur d'un cristal de quartz sur I'énergie interne & 400° C
il et 300 MPa. D'aprés Wintsch (1985).

i p(dislocation.em®) - 20 10l o oqeth L g 0
ik U; (J.mole))  Min. 2.24 19.70 169.76 1425.68
il Max.  3.03 29.06 290.62 2906.25

| En premiére approximation, on peut supposer que la variation de I'énergie libre du
cristal est égale 2 U;. On peut alors calculer 'augmentation de l'activité du quartz causée par la
' i présence des dislocations et étudier leur influence sur la solubilité. A 400° C et 300 MPa

(conditions métamorphiques), I'augmentation de solubilité est de 1 % si p = 10 et 30 % si

p=10"

Dans un quartz non déformé, la densité de dislocations n'excéde pas 10°, ce qui n'est
pas suffisant pour obtenir un effet chimique important. En revanche, dans des roches trés

déformées telles les mylonites, la densité de dislocations, de l'ordre de 100 a 10", est

suffisante pour activer la dissolution du quartz (dont le potentiel chimique peut étre augmenté

de 800 J.mole™). Ceci est fréquemment observé dans les zones de cisaillement ot la teneur en

quartz est souvent plus faible que dans la roche encaissante et o sa dissolution active la
précipitation de feldspaths. L’effet des dislocations est important essentiellement dans le

domaine métamorphique ou bien dans les cas de contraintes fortement hétérogénes

i (poingonnement par exemple) pour lesquels des singularités conduisent 3 des valeurs élevées

de la contrainte (fig. I-4).

].‘ 5. Energie de surface

L'énergie de surface d'un solide, U; (J.mole™), représente le travail nécessaire pour

produire un nouvel incrément de surface de maniére réversible (Kingery ef al., 1976; Hunter,

1986). Elle est représentée par la tension de surface y (J.m™).

oG
“"(a—Al,T o
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ou G est I'énergie libre du solide et A sa surface. Parks (1984) donne des valeurs de y pour
quelques minéraux (Table I-2). Ces valeurs sont trés faibles, de l'ordre de 1 J.m™. L'effet de
cette énergie sur I'énergie totale d'un solide dont le rayon de courbure est r s'écrit (Kingery et
al., 1976):

_ 27;/5
r

U (1-17)

5

L'¢nergie de surface augmente donc la solubilité des particules de petite taille. Le signe
du rayon de courbure est important: s°il est négatif I’énergie de surface I’est aussi (un creux
sur une surface plane aura donc tendance i se boucher). A P’inverse, une bosse sur une surface
plane aura tendance a se dissoudre. La relation entre l'augmentation d'activité du solide et son

énergie de surface est:

a 27?5
Inf — ==—— I-18
n[ao] IRT (-18)

ol a et ay sont les activités chimiques du solide avec et sans énergie de surface. Dans Ie cas du
quartz, I'application de cette relation montre que I'augmentation de I’activité par rapport a une

surface plane est de 5% pour une particule de 1 Hm et de 50% pour une particule de 0.1 pm.

Table I-2: Energie de surface de quelques solides. Ces énergies sont modifiées selon les conditions de pression
et température et varient d'un facteur 2 & 3, D'aprés Parks, 1984,

.. Minéral L oy (@Y
Micas 0.2as.1 -
Verre de silice 0.275 +/- 0.05
Quartz 0.35 +/- 0.025

D.  Approche expérimentale

Les mécanismes de déformation avee transfert dans la crodte supérieure terrestre
peuvent ou non impliquer des fluides comme vecteur de transfert: déformation par ‘‘diffusion
solide”’ et déformation par dissolution-cristallisation sous contrainte. On peut définir des lois
macroscopiques, calibrées expérimentalement, qui décrivent les comportements des matériaux

sous I"effet d’une contrainte ou de la température.
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1. Déformation par “‘diffusion solide’’

Sous le terme de déformation visqueuse, nous retrouvons plusieurs mécanismes qui

caractérisent un fluage de matiére. La déformation visqueuse dépend du temps et de la

| 1l contrainte, contrairement 4 la déformation élastique qui ne dépend que de la contrainte.

‘ aj Fluage Nabarro-Herring
; 1; D’aprés Nabarro (1948), un champ de contrainte non-isotrope entraine une

1y variation de la concentration des défauts sur les faces d’un cristal soumis a des contraintes

différentes. Cela provoque un flux de défauts ponctuels entre la surface en compression

maximale et la surface en tension maximale et donc un flux d'atomes dans la direction opposée.

Ainsi le transport de matiére induit par un champ de contrainte génére une déformation par

cisaillement pur (fig. I-5). Ce phénoméne n’est efficace que si la concentration en défauts est
importante. C’est le cas lorsque les joints intergranulaires sont nombreux. Ce mécanisme est

effectif pour des températures élevées et des tailles de grain faibles (en fait, la déformation est

If inversement proportionnelle au carré de la taille des grains).

Figure I-3: Fluage Nabarro-Herring. La concentration en défauts est supérieure sur les faces en tension, (C )
qu'a lintérieur du cristal (C,) et sur les faces en compression (C 7). Les défauts diffusent depuis les facettes
du cristal en tension vers les faces en compression. Le flux des atomes est dans la direction opposée. D'aprés
Poirier, 1985.
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b) Fluage Coble

Coble (1963) a éiabli la loi de déformation d’un polycristal qui se déforme par
diffusion aux joints de grain (fig. 1-6). Comme P’énergie d’activation de la diffusion aux
Joints de grains est plus faible que celle de la diffusion intracristalline, ce mécanisme de
déformation est efficace 3 plus basse température que le fluage Nabarro-Herring. L’autre
différence majeure entre ces deux mécanismes est que, dahs le cas du fluage Coble, la

déformation est inversement proportionnelle au cube de Ia tajlle des grains,

1 )

71»

\ ¢

Figure I-6: Fluage Coble. La déformation s’effectue par diffusion de matiére le long des joints de grain.
D’aprés Poirier, 1985. .

«

2. Dissolution-cristallisation sous contrainte

a) Les mécanismes

Les observations de déformation par dissolution-cristallisation sous contrainte
montrent que la déformation se produit en présence de fluide. La matiére est dissoute dans
les zones 4 forte contrainte, au contact entre les grains en particulier (Planches 1 a 4). Les
solutés sont transportés & l'intérieur du contact qui est un milieu & forte diffusivité (Robin,
1978).

L'épaisseur et la diffusivité du contact sont des paramétres cruciaux car ils
contrblent la vitesse a laquelle les atomes sont expulsés. Le contact entre les grains peut
contenir soit un film fluide adsorbé de quelques nanométres d'épaisseur (Raj et Chyung, 1981;

Rutter, 1976; Horn ef al., 1988, 1989); soit des minéraux piégés comme les phyllosilic_ates
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CHAPITRE [: Les mécanismes de déformation avec transfert dans la croiite supérieure terrestre

(Bjerkum, 1996); soit encore une phase inerte (Whyte et Whyte, 1981). L'épaisseur de
I'interface entre les grains est encore discutée: de quelques angstréoms 4 plusieurs dizaines de
nanomeétres selon les auteurs.

Un autre parametre important est la distance de diffusion 2 l'intérieur du contact, qui
dépend non seulement de la taille des grains mais aussi de la géométrie de la surface de contact.
Dans la zone de contact, il peut y avoir des inclusions de quelques dizaines de nanométres 4 1
micron (Raj et Chyung, 1981), ce qui diminuerait la distance de diffusion et, par conséquent,

accélérerait le processus de déformation.

(1)  Les différents modéles de dissolution-cristallisation sous

contrainte a l'échelle des grains

Actuellement deux modéles fondamentaux semblent rendre compte des différents
mécanismes de dissolution-cristallisation sous contrainte (Weyl, 1959; Rutter, 1976, 1983;
Raj, 1982; Gratier, 1984; Tada et al., 1987; Engelder, 1988; Tada et Siever, 1989; Hickman,
1989; Hickman et Evans, 1991; Ortoleva, 1994):

- le modéle “film fluide piégé” suppose l'existence d'un film fluide piégé a
I'intérieur du contact entre deux grains. Ce film est le milieu de dissolution et du transport par
diffusion de la matiére vers le pore. Le moteur de la déformation est la différence entre la
valeur de la contrainte normale qui s’exerce sur le contact et la pression dans le pore.
Cette différence induit un gradient de potentiel chimique et une différence de solubilité
entre les faces du cristal en contact et celles du pore. Ce modéle s’apparente 3 un fluage Coble
avec une forte diffusivité dans les joints de grain. La particularité de ce modéle est le film
fluide qui doit soutenir une contrainte normale supérieure a lIa pression de pore. La surface de
contact entre les grains doit donc avoir des propriétés physiques et chimiques particuliéres
pour stabiliser le film fluide. Nous développerons ces propriétés dans le chapitre II.

- le modéle “réaction avec un fluide libre” ot le gradient de potentiel chimique est
cré¢ par une différence d'énergie élastique et plastique provoquée par des variations de
contraintes sur les parois des grains. La dissolution intervient 4 la limite des contacts entre les
grains et diminue l'aire de la surface de contact. Quand cette aire est faible, la résistance du
solide ou la limite de plasticité peut étre atteinte et les deux grains se rapprochent par

effondrement (plastique ou cassant) de l'interface de contact (Tada et al., 1987).
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i Un modéle plus général en “fles et chenaux” (Raj et Chyung, 1981) reprend les deux
modeles précédents en y incluant la géométrie de la surface de contact entre les grains. Cette
surface contient des contacts réels, siéges de dissolution par le mécanisme “film fluide piégé”,

et de petits chenaux ou le fluide circule plus facilement, siéges de déformation par le

mecanisme “réaction avec un fluide libre”. La structuration du contact permet un mécanisme
ot les fles supportent une contrainte et les chenaux sont un chemin efficace de transport de la
maticre.

Dans les modeles décrits ci-dessus, le mécanisme de déformation comprend plusieurs
étapes couplées: dissolution, transport, puis précipitation. Si une de ces €tapes est plus
lente que les autres, elle impose le taux de déformation (Raj, 1982). Dans les expériences de
compaction de grains (Rutter; 1976), la déformation est contrjlée par la diffusion le long
des joints de grain, dans un film fluide piégé. Une petite taille de grains favorise donc le
processus. A I'mverse, dans les expériences de déformation d'inclusions fluides ou Ia
déformation s’effectue dans un fluide libre, la déformation est limitée par la cinétique de

dissolution / précipitation du quartz (Gratier et Jenatton, 1984).

(2)  Les paramétres de la dissolution-cristallisation sous

contrainte

Les différents mécanismes de dissolution-cristallisation sous contrainte impliquent des
variables physiques, chimiques et geométriques dont nous cherchons a déterminer l'influence.
Nous pouvons distinguer deux familles de variables:

Les variables physiques et chimiques:

Nature et propriétés de I'interface entre deux grains
Cinétique de diffusion dans un film fluide
Cinétique de dissolution et précipitation

Contrainte, température

Composition des fluides et des minéraux impliqués %@ . ‘}_““3
Les variables géométriques: oA

Géométrie de la surface de contact entre les grains V.G

Géométrie des grains et texture de la roche Uaiv. 3 Fouriegc;sc\eﬁces
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CHAPITRE {: Les mécanismes de déformation avec transfert dans la croiite supérieure terrestre

La complexité du processus de dissolution-cristallisation sous contrainte résulte des
interactions entre plusieurs processus. Par exemple, l'aire de la surface de contact variant
avec la déformation, la contrainte perpendiculaire au contact varie également. Cela modifie en
retour le taux de déformation. Les expériences de dissolution-cristallisation sous contrainte

mettent en évidence certains couplages et permettent d'étudier indépendamment chaque

variable.

b) Apport des expériences

Les expériences sont difficiles a réaliser de par la durée nécessaire pour observer une
déformation. Les taux de déformation mesurés dans la crofite sont de 'ordre de 10" 2107057
et il est donc impossible de simuler exactement le phénoméne en laboratoire. Il faut donc
augmenter la cinétique du phénbméne en jouant sur certains paramétres (température,
composition du fluide, ...), ou en utilisant des matériaux analogues. Ces deux approches
posent alors le probléme du changement d'échelle lors de la comparaison des résultats

expérimentaux avec des cas naturels.

(1) Compression d'agrégats

Les premiéres expériences de dissolution-cristallisation sous contrainte ont &té
réalisées, en présence de fluide, par compaction de poudres de halite (Rutter, 1976; Sprunt et
Nur, 1976, 1977; Spiers er al., 1990; Spiers et Brzesowsky, 1993) ou de qﬁartz (de Boer et
al., 1977; Gratier et Guiguet, 1986; Cox et Paterson, 1991; Schutjens, 1991). Dans les
expériences sur le quartz, il est nécessaire d'accélérer la déformation en utilisant des solutions
de soude ou en chauffant & des températures proches du point critique de l'eau (360 °C). I est
ainsi possible d'étudier les effets de certaines variables: taille des grains, contrainte normale
effective ou température (fig. I-7).

Tout dabord, ces expériences démontrent que la présence d’un fluide est
indispensable pour activer la dissolution-cristallisation sous contrainte (Gratier et Guiguet,
1986). L’interprétation la plus simple est que le fluide constitue le milieu du transport des
solutés des zones de dissolution (contacts intergranulaires) vers les zones de précipitation

(pores).
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. Sprunt et Nur (1977) ont remarqué que la déformation est d’autant plus rapide que la
contrainte normale effective (a savoir, la différence entre la contrainte normale et la pression
fluide) est élevée. Schutjens (1991) a montré ¢galement que plus la taille des grains est faible,
plus le taux de déformation est élevé (fig. I-7). Ceci s'expliquerait par la diminution de la taille
des contacts intergranulaires, ce qui faciliterait la diffusion des solutés vers le pore.

Le taux de déformation augmente avec la température, avec des énergies d'activation
faibles (10 a 20 k).mole™") comparables 2 celles du processus de diffusion. Ceci indiquerait un
mécanisme limité par la diffusion a lintérieur du contact intergranulaire (Gratier et
Guiguet, 1986; Cox et Paterson, 1991; Hickman et Evans, 1991).

L'observation au microscope des poudres aprés déformation montre des indentations
de grains et des recristallisations dans les pores (de Boer, 1977). Cependant, il est délicat
d'étudier I’effet de la géométrie de la déformation sur la vitesse de fluage avec de telles
expériences car cette géométrie évolue au cours de Ia déformation. Une autre difficulté pour
Iinterprétation de ces expériences est que I’on on ne sait pas exactement quels sont les
mécanismes de déformation impliqués et dans quelle proportion: glissements grains sur grains,
fracturation, dissolution-cristallisation sous contrainte. C'est pour éviter ces deux difficultés

que des expériences de poingonnement sont réalisées.
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Figure I-7: Résultats d'expériences de compaction d'agrégats de sel en présence de fluide. Le taux de
déformation verticale est plus Jort & contrainte élevée (a) et pour de petites tailles de grains (b). Le taux de
déformation n'est pas constant car la géométrie des grains varie durant la déformation. N.B. l'erreur sur Ia
taille des grains est d'environ 8%. Le mécanisme limitant est ici la diffusion. D'aprés Spiers et al., 1990.
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(2)  Poingonnements de quartz et de halite

Les expériences d'indentation de minéraux par un poingon en acier ont l'avantage de
s'affranchir des imprécisions géométriques: l'aire de la surface de dissolution entre le
poingon et le minéral reste constante durant la déformation (Gratier, 1993a, 1993b).

Le principe de l'expérience est de mesurer la vitesse 4 laquelle le poingon s'enfonce
dans un cristal. Les essais sont effectués dans des autoclaves ot la température et la pression
fluide sont fixées. Un poids mort sur le poingon assure une contrainte normale que l'on fait
varier & chaque essai. Ces expériences durent de quelques semaines 4 quelques mois (voire
plus...). En fin d'expérience, on mesure la profondeur de l'empreinte laissée par le poingon
dans le minéral et une vitesse moyenne d’enfoncement du poingon pendant la durée de l'essai

est ainsi estimée (fig. I-8).
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Figure I-8: Résultats d'expériences de poingonnement de quartz et de halite. Le diamétre du poingon est de 200
microns. Dans l'expérience sur la halite, le point avec une vitesse rapide correspond & un essai ot le cristal
s'est cassé sous le poingon, ce qui a accéléré la déformation. D'aprés Gratier, 1993a, 1993b.

Ces expériences donnent aussi des indications sur le mécanisme de déformation.

Lorsque le fluide est saturé vis-a-vis du minéral, le trou a le méme diameétre que le poingon, et
la déformation est due & un mécanisme “film fluide piégé” (fig. I-9A). A linverse, quand le
tluide est sous-saturé I'empreinte du poingon a la forme de la figure I-9.B: la dissolution s'est

produite sous et autour du poingon. Dans ce cas, les mécanismes “film fluide piégé” et

“réaction dans fluide libre” ont été actifs.
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Poingon métallique

Précipitation

Diffusion

Quartz

A RNy

Dissolution

A} Film fluide piégé Film fluide

Poingon métallique

Précipitation

Diffusion

Quartz Dissolution

L e . . Augmentation Iocale
B) Réaction avec fluide libre d'énergie élastique et plastique

Figure I-9: Les deux modéles de déformation par dissolution-cristallisation sous contrainte d'un échantillon de
quartz sous un poingon de 200 microns de diamétre. 4) “Film Sluide piégé”: Un film fluide piégé sous le
poingon est le milieu de dissolution et de transport de la matiére, qui précipite sur la surface supérieure de
l’échantillon. B) “Réaction avec fluide libre”: [ ‘augmentation locale de I'énergie élastique et plastiqgue autour
du poingon provoque la dissolution de la silice qui est transportée par diffusion et précipite sur la surface
fibre. D'aprés Muguet, 1995.

Tada er al. (1986) ont réalisé une expérience d'indentation d'un cristal de halite avec
une Jame de couteau. Ils ont observé une dissolution autour du contact et de la déformation
plastique dessous. Dans ce cas, la déformation s'assimile 2 un fluage plastique sous le couteau,
et le mécanisme ressemble au mécanisme “réaction dans fluide libre”. Notons cependant qu'il
est possible que le fluide ait été sous-saturé durant I'essai, ce qui expliquerait la dissolution
autour du couteau. Un essai avec un fluide légérement sursaturé aurait peut &tre désactivé le
mecanisme de “réactioﬁ avec fluide libre”.

Hickman et Evans (1991) ont étudié la convergence d'une lentille convexe de halite sur
une lentille plate de quartz ou de halite, sous une contrainte effective uniaxiale. Une fois
enlevées les composantes élastiques et pléstiques de la déformation, la vitesse de convergence
des deux lentilles est trés faible (quelques centiémes de microns par jour). Il semble ici que la

dissolution-cristallisation sous contrainte soit ralentie par la taille du contact (400 pm de
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diametre); de plus, la durée des essais est trop faible (15 jours) pour observer une déformation
finie importante. L'avantage de ces essais est qu'on peut mesurer la vitesse instantanée de
déformation alors que ce n'est pas le cas dans les expériences de poingconnement dans des

autoclaves (Gratier, 1993a).

3. Les lois contrainte - taux de déformation

On peut déterminer trois types de différences entre tous les mécanismes dont les lois

de déformation sont données dans le tableau 1.3,

i) La dépendance avec la température: forte dans le cas de la diffusion dans un solide,
moyenne pour la diffusion dans un joint de grain, et faible en cas de diffusion dans I’eau.
ii) La dépendance avec la contrainte: l'exposant de la contrainte peut varier selon le
mecanisme de déformation, mais la relation reste a préciser dans le cas de la déformation
par dissolution-cristallisation sous contrainte.

iii) la dépendance avec la taille des grains: I'exposant de d varie de 1 4 3 selon que la

déformation est limitée par une cinétique de réaction ou par la diffusion.

La difficulté d'utiliser ces lois dans des cas naturels réside dans I'hétérogénéité des
roches ou plusieurs mécanismes sont actifs en méme temps. Remarquons enfin que ces lois
décrivent des mécanismes pour un systéme clos a I'échelle du grain (les échanges de
maticre se produisent tous a la surface d’un grain). Ceci semble valide pour le fluage par
““diffusion solide”* mais cela devient plus discutable dans le cas de la dissolution-cristallisation
sous contrainte a laquelle le processus de fracturation est souvent associé ainsi que la

circulation de l'eau interstiticlle.

Sur le tableau 1.3 les différentes variables sont:
O, : contrainte normale effective (ou contrainte déviatorique en I'absence de fluide) (Pa)
T  :température (°K)
ke, :constante cinétique de dissolution (mole.m2.s™)

Co :concentration d’équilibre du minéral (mole.m™)
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(=

: diametre des grains (m)

>

: épaisseur du contact solide / interface / solide entre deux grains (m)
: viscosité de la couche ductile (Pa.s)
D. :coefficient de diffusion dans linterface (m?s™)

Vs : volume molaire du solide (m’.mole™)

R :constante des gaz parfaits (J.mole” K™

Tableau I.3: Lois macroscopigues de déformation avec transfert de matiére.

Mecamsme:de deformatmn ierences.
Fluage Nabarro-Hemng - D,c, Vs (pour de faibles contraintes) Nabarro, 1948
RTd?

Fluage Coble - D,0.AVs Coble, 1963

Diffusion aux joints de grains e RTd*

Dissolution sous contrainte + D, A{{SCOGN Rutter, 1976

(limitée par la diffusion) T RT@ Elliott, 1976

Dissolution sous contrainte ' ] \_/SCO Raj et Chyung,

(limitée par la cinétique) o RTd 1981

Dissolution sous contrainte ©  Co, {;S Raj et Chyung,

(limitée par la diffusion) = nd’ 1981

Dissolution sous contrainte ) é: 8.2 Raj et Chyung,

(cinétique + diffusion) T . 1981
&tE&,

4. Les champs des différents mécanismes

Selon les conditions physiques, un ou plusieurs des mécanismes décrits précédemment
sont actifs lors de la déformation d’une roche. Des cartes, dans un espace contrainte effective -
temperature, indiquent les champs respectifs de ces mecanismes, selon la nature du minéral

(fig. I-10).
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Deéformation plastique

Y, "Diffusion solide"
‘' Coble Nabarro-

Pression

Herring £, > §,
Dissolution \ .
-cristallisation 1 &
sous contrainte | ' >

Température

Figure I-10: Carte théorique des mécanismes de déformation d’une roche monominérale contenant une taille de
grain unique. Les courbes représentent le logarithme du taux de déformation. D'aprés Choukroune ( 19935),
adapté de Rutter (1976).

Le champ de la dissolution-cristallisation sous contrainte correspond 2 de faibles
contraintes et températures; au dela, les mécanismes de déformation plastique sont dominants.
La dissolution-cristallisation sous contrainte n'est donc réellement active que dans le domaine
de la diagenése, c'est & dire des transformations utilisant l'eau interstitielle comme vecteur des

transferts chimiques.

E. Les buts de cette étude

1. La déformation mécano-chimique 2 différentes échelles

Si différents modéles de dissolution-cristallisation sous contrainte sont proposés, ils
reposent tous sur un méme moteur; la création de différences de solubilité des grains
d’une méme espéce minérale lors de la mise sous contrainte d’ume roche. Nous
chercherons donc & établir un modéle unique qui rende compte de ce processus.

Pour avoir une vision d'ensemble de la déformation mécano-chimique, il est nécessaire
d'étudier tous les processus impliqués, et donc de travailler 3 différentes échelles. A I'échelle
du nanométre, le comportement du film fluide piégé entre deux grains est essentiel car c'est
le milieu de transport des solutés. A l'échelle du micron, la géométrie de la surface de
réaction des grains donne des indications sur le mécanisme de déformation. Le processus de
dissolution-cristallisation sous contrainte peut étre étudié en systéme clos & I'échelle de

quelques grains pour comprendre les variations de porosité engendrées pendant la
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déformation. A une échelle supérieure, du millimétre au metre, les fluides et solutés impliqués
sont mobiles et le couplage entre le transport du fluide et les réactions avec la roche
génere des instabilités et des systémes auto-organisés. A P’échelle de la formation toute
eﬁtiére, puis du bassin, ce sont les processus de compaction et de transferts qui sont en
Jeu.

Chaque échelle d'étude est décrite dans les chapitres suivants Sur la figure I-11 sont
compares les processus étudiés a4 des objets ou des mécanismes couramment décrits en
Sciences de la Terre. A chaque échelle sont aussi reportées les variables accessibles par la

mesure ou la théorie.

2, Les questions essentielles sur la déformation mécano-chimique

Les observations et les expérimentations donnent des indications sur le mécanisme et
l'intensité de la déformation par dissolution-cristallisation sous contrainte. Afin de mieux
comprendre les processus mis en jeu et de les quantifier, nous devons étudier l'influence
respective des variables dont nous avons établi la liste dans le paragraphe D.2.a (p. 43).

L'influence de Ia contrainte et de la température sur la solubilité des minéranx peut étre
déterminée en laboratoire; de méme que les cinétiques de dissolution et de précipitation
(certains de ces aspects sont développés dans I'annexe B).

Nous proposons d'étudier le role des autres facteurs importants, a.savoir le film
fluide piégé dans les interfaces solide / solide, et I'influence des variables géométriques qui
agissent sur le mécanisme et le taux de déformation. La compréhension du réle de ces facteurs
devrait permettre de répondre a quelques questions-clé de la déformation mécano-chimique:
Quelle est la nature et la géométrie de l'interface entre deux grains?

Quel est le processus dont la cinétique limite la dissolution-cristallisation sous
contrainte: la dissolution, la diffusion ou la precipitation?

Comment tenir compte de 1°effet de la géométrie sur la valeur du taux de déformation?
Quel est la taille du systéme clos aux transferts de matidre lors de la déformation?

Quel est le rdle de la circulation des fluides dans les pores?

Les réponses a ces seules questions ne permettent sans doute pas d'établir une loi de
déformation générale, mais doivent nous éclairer sur le comportement des roches dans

lesquelles opérent des processus de déformation mécano-chimique.
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<10 10° 108 107 106 105 104 103 102

Reéactions chimiques . .
Inclusions fluides

Frottements Schistosité

Dislocations dans les cristaux
Reéactions du métamorphisme

Fossiles indentés
Dissolution  Inclusions dans

piégé entre deux grains

. Rayon de pore
Constantes cinétiques

Epaisseur du film fluide
Coefficient de diffusion Distance de diffusion

Taille et géométrie des grains

10-1 100 =100

Diagenése

- Grandes structures
- Tectonigue

- Séries sédimentaires
- Transferts globaux

de matiére et d'énergie

Fentes colmatées

Précipitation un joint de grain Poingonnement Galets impressionnés Li
. itage
de quariz par un mica - _ Stylolites
Cimentation Compaction
Néoformation
Chapitre 11 Chapitre I11 Chapitre IV Chapitre V
Géométrie des surfaces Couplage réaction-transport
de dissolution des grains Litage diagénétique
- Indentations grain-grai
Fitm fluide entations grain-grain

- Mécanismes de dissolution

sous contrainte & I'échelle des grains

Chimie des fluides
Chimie des solides

Texture de la roche Porosité

Perméabilité

Figure I-11: Les aspects de la déformation mécano-chimique & différentes échelles. Chacun des mécanismes et

processus indigués dans la troisiéme ligne fait l'objet d'un chapitre de ce mémoire.

La comparaison avec des

objets et processus couramment décrits en géosciences montre l'étendue des échelles qu'il faut couvrir pour

étudier les processus mécano-chimiques dans leur globalité.
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Dans la théorie de la dissoluti_on-cristallisation sous contrainte, le film fluide piégé a
Iintérieur du contact entre deux grains doit supporter une contrainte déviatorique puisque
la contrainte normale a I’interface solide/film fluide/solide est supérieure a la pression fluide
dans le pore (Rutter, 1976). On doit se poser Ja question de I’évolution de 1’épaisseur du film
fluide avec les valeurs élevées de la contrainte déviatorique observées dans la crofite supérieure
(quelques dizaines a quelques centaines de MPa).

Ce film est le milieu de diffusion de solutés et la mobilité des molécules y est
variable: plus le film est fin (et plus la pression y est forte), plus la diffusion des molécules
hors du film est difficile. Pour étudier ce mécanisme, nous décomposons I’étude des
propriétés du film fluide en deux parties. D’une part, nous étudions les variations de
I'épaisseur de film fluide avec Ia contrainte normale effective; d’autre part nous
estimons I’influence de I’épaisseur du film et de la température sur le coefficient de

diffusion.

A.  Le film fluide: théorie électro-osmotique
Deux hypothéses pourraient expliquer les propri€tés du film piégé: soit le film fluide
est analogue a un solide; soit il est liquide mais alors il existe une force qui le maintient a

I’intérieur du contact,

1. Nature du film fluide

a) L hypothése d’un film solide

Pour soutenir des contraintes, le film fluide pourrait avoir une structure solide, comme
la glace. Dans ce cas, le film devrait se maintenir tant que la contrainte normale au fluide est
inférieure 4 la somme de la pression de pore et de la résistance a la compression du solide. Or,
pour la glace, cette résistance n’est que de quelques bars; I’hypothése d’un film solide semble
donc peu réaliste.

D’aprés Fischer et Elliott (1974), la limite de grain pourrait avoir une structure de type
verre dans les roches métamorphiques. Mais le probléme est un peu différent dans la

diagenése oti un fluide est souvent présent dans les pores.
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‘ b) L hypothése d'un film liquide

| ' Pour qu’un film liquide ne soit pas expulsé hors du contact, une force qui maintient

les molécules dans ce film est nécessaire: une force d’attraction électrique ou bien une

‘ force osmotique par exemple. En fait, nous proposons un modéle qui fait intervenir ces deux
meécanismes:

‘ 1) augmentation de la concentration du film par attraction électrique des ions du pore.

ii) augmentation de sa pression par effet osmotique.

i La surface d’un cristal peut étre chargée et attirer un nuage d'ions de valence opposée

|
‘ présents dans la solution du pore (fig. II-1). La concentration des ions dissous prés de la
i}‘ surface minérale est alors bien supérieure 4 la concentration dans le pore. Un équilibre

! osmotique s’instaure dans la région ol la concentration des ions est élevée et ol la pression

fluide est importante.
L’eau tend a déplacer les charges situées prés de la surface minérale tandis que des

I attractions de type coulombien les y maintiennent. Une couche de fluide comprimé est ainsi

| stabilisée prés de la surface des grains. Cette couche osmotique est fortement liée mais nous

supposons qu’elle conserve une structure liquide et non solide. La zone de contact entre

b deux minéraux agit donc comme une membrane semi-perméable, il en résulte donc une

pression osmotique d'autant plus forte que I'épaisseur du film fluide est faible.

2. Densité de charges électriques a la surface d’un cristal

I
fl |
| La plupart des surfaces minérales acquiérent des charges électriques a leur surface,

il par trois types de mécanismes:

‘f‘ ;: i} Une réaction chimique peut localement modifier 1’électroneutralité a la surface du
minéral. Par exemple, pour le quartz, le groupe (Si-OH) peut gagner ou perdre un proton et
devenir chargé (Stumm et Morgan, 1981; Brady, 1992); dans ce cas, la charge est fortement
dépendante du pH. De la méme fagon, des argiles en contact avec de 1’eau peuvent gagner ou

perdre des charges négatives par échange de cations avec la solution (Boles et Johnson, 1983).

Les mécanismes de ces réactions sont contrdlés par les taux de complexation et d’ionisation

sur la surface du solide (van Cappellen et al., 1993).
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i) Une charge électrique peut étre due & un défaut du réseau atomique ou a des
substitutions d’ions a la surface du cristal. Par exemple, si AI** remplace Si*" dans un site
tétraédrique, une charge positive est perdue, et la surface devient négative. Ce mécanisme est
connu chez les phyllosilicates dont la charge de la surface peut atteindre -0.] C.m2.

i1i) Une charge électrique peut aussi étre créde par Padsorption d’un fon soumis 3 des

forces de Van der Waals ou a une force de type liaison hydrogéne (Stumm et Morgan, 1981).

Table II-1: Densité électrique de charges pour différents minéraux. Ces valeurs
aépendent fortement du pH.

' Minéral - | Densité:de charges - Limites | = Réf. =
e S e Ty - (Coulomb:m | depH | -
‘ALO3 4 pHiacide 0.3:0 3:65 |(3)
| Al,05:4 pH. basique 0;-03 6.5;10 {(3)
‘Silice:amorphe v - 0.0048 5 (2)
Silice amorphe: . . - 0.048 7 )
Silice amorphe” = © - 0.48 11 @)
Silice 0 0;-0.75 4:10 |(4)
Silice .. : -0.48 ; - 0.96 >2.5 |{(5)
Montmorillonite .2 & -+ 0.12;-0.2 0:4 |(6)
Montmorilionite - 0.12 - (8)
Smectites 7 | -012;-017 - |8
Kaolinite (cot)- - 0;-12 3.5;10 [ (1)
Kaolin = =~ . -0.18 ; +0.63 0;10 (9
Muscovite -0.81 ; +0.54 3;:9 (9
Mn€O; a-pH acide 145:0 4:55 |(7)
‘MnCO; -4 'pH neutre 0;-1.98 55:8 {(D
CaCOya pHacide 1.45 ;0 6:8 |[(7)
‘CaCO; &'pH basique 0;-145 8;12 | (7
‘CaCO; A pHzeutre 0.1;0 6:8 [(6)
'CaCO; 4 pH basigue - 0;-02 8;10 |(6)

Références: (1) Zhou et Gunter (1992), (2) Brady (1992), (3) Brady (1994), (4) Yates et
Healy. (1975), (5) Baudin et af (1990), (6) Stumm et Morgan (1981), {(7) van
Cappellen et al. (1993), (8) Villemure (1990), (9) Herrington et al. (1992).
Plusieurs méthodes ont été utilisées pour mesurer la densité électrique de charges a la
surface d’un cristal. Elles reposent sur ’adsorption de charges de valence opposée (Anderson

et Sposito, 1991; van Cappellen ef al., 1993). La table II-1 indique des valeurs de charge pour

certains minéraux. La densité de charges est trés dépendante du pH de la solution.
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3. Modélisation du film fluide: Premiére approche

Un modele simple de film osmotique dans un contact sous contrainte est présenté sur
la figure II-1. Ce modéle considére que le contact, homogéne, est caractérisé par une
concentration ionique, et une charge électrique, capable de compenser les charges accumulées &
la surface des minéraux en vis-a-vis. Du fait de cette concentration anormale & la surface des
minéraux par rapport a la solution des pores alentour, un effet osmotique se développe. La
pression osmotique, qui est égale 3 la contrainte effective, maintient la stabilité du film fluide.
Certains aspects de ce modéle seront ensuite affinés dans le paragraphe A.4.

A I’équilibre la contrainte normale effective, différence entre P, (contrainte normale
au contact égale a la pression du film fluide piégé) et P, (pression du fluide dans le pore), est

égale a la pression osmotique.

Figure II-1: Distribution schématique des charges électriques & I'intérieur d'un contact entre deux grains. Ici,
les charges négatives sur la surface du grain sont compensées par des ions positifs attivés depuis le fluide du
pore & lintérieur du film fluide piégé. La contrainte normale au film est P, (MPa), Py est la press:on du fluide
dans le pore, o est la densité électrique de charges (C.m™), A la surface de contact (m’) et A I'épaisseur du
film fluide {m). D'aprés Renard et Ortoleva, 1997a.

Nous voulons calculer 1'épaisseur du film fluide piégé entre les 2 grains en fonction de
la pression osmotique (P, - P,). Pour cela, nous supposons qu'il existe des charges positives

sur la surface du grain. Dans les micas, par exemple, ces charges proviennent des ions K* du
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cristal (Boles et Johnson, 1983). Pour compenser ces charges et assurer l'électroneutralité du
systéme film fluide + surface du cristal, nous supposons que des ions de signe opposé (OH",
HCOy’,... pour reprendre I’exemple précédent) se répartissent uniformément dans la solution &

l'intérieur du contact. Leur concentration Cigns €St alors

Cions = 204 = gg (II-I)
AA A

A :surface de contact (em?)
G :densité de surface de charges électriques (mole.cm™)

A : épaisseur du film fluide (cm)
Le facteur 2 dans I’équation II-1 provient de l'hypothése que les deux surfaces
minérales de part et d’autre du film fluide possédent Ia méme charge.

Les potentiels chimiques de I'eau dans e pore et dans le contact sont respectivement:

1ie = (0, T) +P, Viro + RTln(x:;j;) (11-2)
B =p(0,T)+ P, Vio + RT In{x;mee) (11-3)

Vi,o  : volume molaire de I'eau (cm3.mole™)

Xgo :Traction molaire de l'eau (supposée égale & Iactivité)

W(0,T) : potentiel chimique de I’ean dans un systéme idéal, & pression nulle et température T
R - constante des gaz parfaits (R = 8.314 J.mole.K"")

T : température (degrés K)

A T'équilibre, les potentiels chimiques de eau, p, ., sont égaux; I'équilibre sécrit

P, Vio + RTIn(X75") = P, Va0 + RTInx(7s (11-4)

Par définition les fractions molaires de I’eau dans le pore et a I’intérieur du contact sont

contact
xcontact — CHZO
"0 contact contact 20 (II-S )
CH,o T oo T —

'solutés

" La densité surfacique des charges 2 la surface du grain G est en unité mole.cm™. La charge T est donnée en

Coulomb.cm™. La transformation s'opére avec la constante de Faraday (F = 96454 C.mole™) et 6 =TVF.
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pore
pore CH 20

X = M0 (11-6)
H,O pore pore
<y .0 +c

‘solute

En combinant les équations I1-4 & II-6 nous calculons A, avec, dans I’hypothése de faibles

C 1
concentrations ioniques, ¢, = Cg° = =
» “Hy0 20
Vh,0
20
pore -
AP, By, T, o) = = 11-7)
Vu,0 (Pz - Po)
pore pore — <contact — ccontact
(CHIO + CsoluteS)‘ €Xp RT ;0 solutes

Nous avons effectué le calcul de I’épaisseur du film fluide avec les conditions
suivantes. La concentration du fluide des pores est celle de ’eau de mer, et les seuls ions
présents sont Na™ et CI'; les concentrations de H" ou OH sont négligeables. La relation I1-7
indique alors que A diminue quand la contrainte normale effective augmente (fig. I11-2). Sur

cette figure, la densité électrique de charges est fixée a -0.1 C.m2, valeur observée pour du

quartz & pH 8 (Yates et Healy, 1975).

Les épaisseurs de film fluide obtenues sont proches des valeurs mesurées (Horn ef al.,
1988; Pashley et Israclachvili, 1984). Méme quand (P, - P,) atteint quelques dizaines de MPa,
A garde une épaisseur de plusieurs angstroms. Cette stabilité explique que le mécanisme de
dissolution-cristallisation sous contrainte en présence d’un film fluide reste efficace 2
plusieurs kilométres de profondeur dans un bassin sédimentaire. Par exemple, 4 5 kilométres
de profondeur, P, est égale 4 125 MPa environ et la valeur de P, varie entre une pression
hydrostatique (50 MPa) et une pression lithostatique. Ainsi, (P, - P,) peut varier entre 0 et 75
MPa, voire plus si la contrainte est concentrée au niveau des contacts entre les grains. Des
experiences de dissolution-cristallisation sous contrainte avec des agrégats de quartz (Gratier
et Guiguet, 1986; Gratier, 1993a) montrent que le film fluide reste présent pour des
contraintes normales effectives supérieures & 100 MPa. L’épaisseur du film fluide doit donc

étre testée pour une gamme importante de contraintes normales effectives (P, - P,).
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Figure II-2: Prédiction pour le premier modéle de "épaisseur du film fluide A en fonction de la différence entre
la contrainte normale au contact P., et la pression de pore P, & une température de 100°C et pour une densité

électrique de charges de -0.] C.m”, caractéristique du quartz & un pH compris entre 8 et 10 (Table II-]).
D’aprés Renard et Ortoleva, 19974

4. Modéle complet intégrant la notion de double couche électrique

de Debye-Hiickel et la pression osmotique: Modéle DH/O

aj Le modéle physique du film fluide
Le modéle précédent donne des épaisseurs de films fluides cohérentes avec les
observations, mais ne tient pas compte des points suivants;
1) La distribution des ions qui compensent la charge de surface n'est pas

uniforme mais doit s’organiser en une double couche €lectrique selon la

théorie de Debye-Hiickel (DH).

it) La pression élevée a l'intérieur de la couche d’eau Jjoue plus un rdle complexe.
Elle attire les ions dont le volume molaire partiel est négatif et expulse les

solutés dont le volume molaire partiel est positif.

i) Qu'arrive-t-il si la charge & la surface du grain dépend du pH ou de la

composition du fluide?
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Dans un modéle plus général, nous chercherons a tenir compte des deux premiers
points; le troisiéme point pouvant étre adapté ultérieurement.
Le potentiel électrique V(r) 4 l'intérieur du film fluide satisfait a 'équation de Poisson

2 N
d Y= _AmE zucu(r) pour o # H,O (I1-8)
drh £ o=l

avec 1, la distance sur un axe perpendiculaire au film (-A/2 <r < + A /2), € la constante
diélectrique de la solution (€ est supposée constante et €gale a celle de I'eau), F la constante de
Faraday, ¢, la concentration d'un des N solutés présents dans la solution et z_ sa valence.
Nous supposerons qu'il existe un équilibre entre le fluide du pore et le fluide du
contact. Si y1, est le potentiel chimique de l'espéce o, (o = 1, 2,..., N, H,0), alors I'équilibre

implique

uem ! (P(r), T.¢{r)) = uﬁ“‘°(Po,T,9°) (II-9)

. 0 , - . . . » .
ou ¢ = {cy, Cy,..., Cy} €t g(r) et P(r) seront calculés par le modeéle. La pression P ici définie est

une variable microscopique a I’intérieur du film fluide et varie avec la distance a la surface
minérale. Nous définissons aussi la pression macroscopique P, sur le film fluide qui, elle, est
indépendante de r.

Nous supposons que la solution est diluée (les coefficients d’activité sont négligés).

Les potentiels chimiques des solutés s'écrivent de la maniére suivante:

A l'intérieur du contact:

P =p +RTIn au(r) + P(r)_\—fa + zaFV(r) - RTy, exp(r ; M

J (11-10)

2

avec a_ |’activité de I’espéce @, {/’a le volume molaire partiel et p,;, un potentiel de référence.

' -
L’équilibre entre I’eau du pore et le film implique que le potentiel RTu, exP[r y IJ
2

représente un potentiel de répulsion, r étant la distance a la surface. Ce potentiel autorise
la conservation d’une mono-couche d’eau sur chacune des surfaces minérales. Avec
A1 =0.25 nm et A, = 0.01 nm, ce potentiel préserve une épaisseur de 0.5 nm, méme pour des

contraintes normales effectives élevées de I’ordre de 270 MPa (Mullis, 1993), valeur qui
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correspond a la contrainte normale nécessaire pour évacuer la derniére mono-couche d’eaun. Le
terme U, est choisi de maniére & ce que, pour r = 0, le potentiel soit égal 4 RT, ot Ty est la

température de déshydratation du quartz (600 & 700° K).

Dans le pore ois le potentiel électrigque V est supposé nul:

uE™ =p, +RTal + P, Vo (II-11)

L'équilibre I1-9 s'écrit alors, a I’aide des équations II-10 et II-11:

RTIna, +PVa +z,FV-RTu, exp( d ; A

] =RTlna +P,Va (II-12)

2

RTlnf-g‘— = —(P— PO)-\}.I ~Z, FV+RTu, exp(r ; A'J (II-13)

a, 2

ar) = ot exP[_R_IT.((p(r)_ B,V + 2,FV{t)— RTu, exl{ rh m 1)

2
pour a # H,0. L activité de ’espéce @, a_, est reliée"a la concentration C, par I’intermédiaire
du coefficient d’activité, calculé selon le modéle de Pitzer (voir Annexe A).
Ainsi, a (r) peut étre éliminé dans I'équation II-8; il faut cependant une autre équation

pour déterminer P(r). Cette équation est obtenue a partir de la condition osmotique. Le

potentiel chimique de 1’eau s'écrit

Mu,0 = B0 + PV o +RTIn(x, ,) (-15)
L'équilibre entre l'eau du pore et l'eau du contact s'écrit donc
1 X0l
P(r)-P,=—=——RTh —“OL(—) (11-16)
VH,O X‘Hzo

Les équations II-9 et II-10 aboutissent 4 une relation entre les activités, la fraction molaire de

I'eaw, le potentiel électrique et la température:

Vo/Viso
a =32° XH,0 8 exp| —z Fv €Xp{ U, exp =M II-17
a a x:lzo a RT 0 }\-1 ( - )

D'aprés la définition de la fraction molaire de I'ean Xy,0» 12 relation entre x,, , et les activités

des ions s'écrit:
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a
Xy 0 = ————— (11-18)

ay o+ 8,
a=]

Enfin, le théoréme d'Euler donne une relation entre activité de 1’eau et les activités des

solutés.

— N —
0 Yi,0 D 8 Yy =1 (11-19)
=]

Ainsi, ay , est obtenu en fonction de a,, puis a, en fonction de x, o en combinant II-18 et II-
19. De cette fagon, II-8 devient une équation algébrique non linéaire de Xy,o €n fonction
de a et V(). |

Le probleme consiste a résoudre 1'équation de Poisson pour V(r) avec une densité de

charge dépendante de x;; , selon une équation algébrique reliant Xy,0(F) et V(r). Ce probléme

non linéaire peut étre résolu numeériquement.

Pour achever le calcul, il est nécessaire de considérer deux conditions aux limites.
1) Une premiére condition sur le potentiel électrique & r = iE est donnée en intégrant

I'¢quation de Poisson a travers un plan infiniment fin et chargé avec une densité surfacique T.

L'équation de Poisson s'écrit

€ d’vV A A
4; " Zz ( )F+ I’l: (r - E) + 8(1‘ + E)-I 11-20)

L'intégration sur un petit intervalle en r = + A/2 donne

av(A ) dv(A
4n{dr(2+0J dr(2 0]} r ({-21)

ol 0" et 0" sont des infinitésimaux, positif et négatif, respectivement.

- . A dv
A l'intérieur du grain (r > —2—), V est constant et — = (. Nous obtenons alors

dv( A 4nT
_(_ + O—J = Ar (11-22)

dri 2 £
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i) La seconde condition limite est une condition de symétrie au centre du contact,

dv e . X A
o enr = 0. Cette condition tient compte du fait que les deux surfaces possédent la méme
r

charge électrique.

Les concentrations des:différentes espéces en solution sont relides aux activités par
I'intermédiaire du coefficient d’activité que I’on peut calculer grice au modéle d'interaction
d’ions développé par Pitzer (voir Annexe A pour le calcul des coefficients d’activité dans une
solution NaCl).

On peut se poser la question de savoir si la charge répartie 4 I'intérieur du contact

compense réellement la charge située a la surface des grains. Par intégration de I'équation de
. - A, A N
Poisson sur Fintervalle -E+0 <r< +3+O » cest a dire sur toute I’épaisseur du film

fluide, mais sans inclure la surface chargée des grains, et en utilisant les conditions limites

evoquées précédemment (II-21 et 1I-22), nous obtenons

La+0m
2

jdry z,a,(r)=2r . (11-23)

SLasgr o=l
2

Ainsi, la charge & l'intérieur du film fluide compense exactement la charge répartie 4 la surface

des minéraux.

En conclusion, le probléme se résume 2 résoudre les deux €quations couplées suivantes

Vea / Vo

1- zN: 2 Va.exp| 2V1) | %o ()

1T 0
o=t RT Xy,0

Xq,o(1} =

Va ! VHy0 ) Va J';uzo

B N 0T _zuFV(r) ano(r,) N o= zaFV(r) tzo(r
1 Z;ca.Vu.exp RT | o +§ca.VH,o.exp— RT | <

avec oo # H,O et

d*V(r 4nF & 2, FV(r) |[ %y o(r e Vuao
‘ d:-rg) T ZZucﬁ.exp-— Ri() HO()

0
a= Xu,0

La résolution de ces deux équations nécessite deux conditions limites.

. dVt) mr A A
I =——en r=— oubienen r=——
dr £ 2 2
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d r)
dr

=0enr=0

11)

b) Calcul de la contrainte normale

La résolution de I’équation précédente, avec deux conditions limites, a permis
d’estimer la fonction P(r, A, L, T). Cette pression P, fonction de r, la distance a la surface
mingrale, n’est pas la pression macroscopique du film fluide, P,. Pour calculer cette derniére, il

b I faut considérer 1’enthalpie libre G du systéme représenté par le film fluide:

G=Y g, (11-24)

|| ou encore par différenciation, selon la relation de Gibbs-Duhem

dG = VdP- SdT+ Y p,dn, (11-25)

Introduisons maintenant le potentiel Q = (G - G) - PV, et d’aprés 1I-24:

I Q=G-Yn,u,-BV \ (I1-26)

En différenciant 11-26
dQ = dG-> n,du, — Y p,dn, ~P,dV-VdP, (11-27)

La combinaison des relations II-25 et I1-27 donne alors

dQ =-8dT - Y n du, — P,dV (11-28)

Dans le cas d'une distribution (si le systéme n'est pas uniforme, comme c'est le cas ici

I pour la pression), nous définissons la densité o de Q par @ = - Q/V = P. Sur tout le systéme

Qyyen = [0 &5 (11-29)

ol dr’ est le volume du film fluide. Nous pouvons alors calculer la contrainte normale effective

P,, perpendiculaire au contact.

P = _[ aﬂsymj (11-30)
u.T

aV,

system

sont constants en tout point du film fluide. Si 'on considére les variables fonctions de r, la

direction normale au contact, alors




CHAHﬂﬁHhHmMﬁﬁmwﬂw%dummﬂmupﬁ@ame%mduwmmwMdexgmm

agsystem - _]_ astslem (11_3 1)
oV, A OA

system

et dr’ = A.dr dans I’équation II-29 o0t A est la surface de contact entre les deux grains, A.A

représente donc le volume du film fluide. Finalement

A
e

2
P, = —% _J;P(r,A,E,T).dr (11-32)
3
+A

A

ot I’on note S(A) = IP(r,A,E,T).dr_

Numériquement I’équation II-32 se traduit par:

P(A)= o (S(A)) S(MgJ_,,S[A _2_] (11-33)

— = lim—
z aA §=0 6

II faut donc intégrer numériquement sur toute Pépaisseur du film fluide la fonction P(r)

estimée précédemment afin de calculer P,.

S. Résultats et discussion

a) Equation de Poisson

Les profils du voltage et des concehtrations en Na* et CI’ perpendiculairement au film
fluide sont représentés dans la figure II-3. Dans ce calcul, les deux surfaces des grains (du
quartz par exemple) sont identiques; les profils sont donc symétriques. Comme la densité
€lectrique de charges de la surface est négative, la concentration de I’ion de valence opposée,
Na", prés de la surface est élevée. A Tinverse la concentration de CI" est faible. Au milieu du
film, les deux concentrations sont égales; 1’électroneutralité de la solution est donc satisfaite.

Le voltage décroit de -0.11 V aux abords de la surface & -0.0001 V au milieu du film fluide.
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Figure 1I-3: Profils du voltage et des concentrations perpendiculairement au film fluide. Le paramétres utilisés
pour résoudre les équations 11-8 et II-9 sont: 6= -0.05 C.m™, concentrations dans le pore 0.5 moletkg d'eau,
Bl T=298°K et A= 20 angstrams. D’aprés Renard et Ortoleva, 1997¢,

b) Relation entre la contrainte normale effective et I'épaisseur du

film fluide

L’équation (II-33) permet de calculer les contraintes normales effectives (P, - Py)
I correspondant a différentes épaisseurs du film. De telles courbes sont représentées sur la

figure II-4, pour des densités de charges électriques 6 variables sur la surface du minéral. Ces

courbes sont des droites dans un repére logarithmique (fig. II-6) et définissent donc une

i' relation linéaire entre les logarithmes de la contrainte normale effective (en bars ici) et
i I’épaisseur du film fluide (angstréms). 7

In(A) =a+ bln(Pz - Pn) | (I1-34)
ol a et b sont des constantes dépendantes de la charge électrique, la température et la salinité

du fluide du pore. Nous avons calculé de telles courbes pour différentes charges électriques

entre - 0.01 et - 0.15 C.m™ (valeurs représentatives de minéraux communs, voir Table II-1), a

temperature constante (25° C). Les constantes a et b vérifient les relations suivantes

ey e

‘ a=9.3925+5.88 ¢ +26.96 ¢
b=-1.008-0.41c

ol & est la densité électrique de charges (C.m?).

; : Comparons ces résultats avec le modele simple de I’équation II-7. Le développement de
;5 i I'exponentielle dans I’équation II-7 donne
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A= ¢
pz—po

(11-35)

ou C est une constante. Dans le modéle complet, avec la théorie de Debye-Hiickel couplée 4 la

pression osmotique, nous avons obtenu {(équation 11-34)

A=C(p,-p,) | (11-36)
ou C' est constant et b est proche de -1. Les deux €quations (II-26) et (1I-27) sont donc
similaires. La seule différence est la valeur des constantes C et C*. C = 5 x 108t C' =8 x 107
pour (P, - P;) en bars et A en m; pour une densité €lectrique de charges I"de - 0.1 C.cm?. A

contraintes normales effectives égales, la théorie DH/O donne un film fluide plus épais.

c) Les mesures expérimentales de films fluides

Pashley et al. (1978, 1979, 1984), et Horn et al. (1988, 1989) ont mesuré les
epaisseurs de films fluides piégés entre deux lamelles minérales de mica. Ces expériences
reposent sur la mesure de la viscosité d’un film soumis & une contrainte cisaillante

(Israelachvili, 1986). Iis reportent des mesures compatibles avec le modéle développé ici (fig.

11-5).

d) Les limites du modeéle DH/O

Le but de cette étude est d’estimer I’influence des charges électriques disposées sur les
surfaces minérales sur 1’épaisseur du film fluide piégé a I’intérieur du contact entre deux grains.
Le résultat est une relation entre Iépaisseur du film fluide, la salinité du fluide des pores, la
contrainte normale effective et la densité électrique de charges, dans le cas simple ou les deux
surfaces minérales de part et d’autre du contact possedent la méme charge. Cette relation
change si ce n’est pas le cas; par exemple si un grain de quartz est en contact avec un mica. Les
¢quations sont les mémes, seule est modifiée la condition limite de syméirie. Elle est
remplacée par une condition similaire & I’équation II-22 qui définit la pente du voltage sur les
deux surfaces et non plus sur une seule, Dans un tel cas, les profils de la figure 1I-3 ne sont
plus symétriques.

L’influence de la température sur 1°épaisseur du film fluide & travers les variations de la

constante di€lectrique de I’eau (Bradley et Pitzer, 1979), et les modifications des coefficients
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d’activité ne doivent pas étre négligeables. Les courbes de la figure II-6 montrent une légére
augmentation de I’épaisseur du film fluide avec la température.

Un autre point est la rugosité des surfaces minérales. Nous supposons que la surface
de contact est plate. Ceci est une bonne approximation dans le cas des micas, mais moins
réaliste pour le quartz, comme le montrent les stylolites expérimentaux (Planche 5), et
slirement trés faux pour les feldspaths (Anbeck et al., 1994),

Un autre probléme est celui des variations de charge des minéraux avec la température
ou le pH (Yates et Healy, 1975; Sposito, 1992). Les effets de ces facteurs ne sont pas bien
connus, cependant leur influence sur les films fluides durant I’histoire diagénétique des

sédiments ne doit pas étre négligeable.

Epaisseur du film fluide (nm)

| ]

0 50 100 150
Contrainte effective (P, - P,) (MPa)

Figure II-4: Dépendance de [’épaisseur du film fluide en fonction de la contrainte normale effective (P. - P,)
pour différentes valeurs T de densités de charges électrigues (C.m™) d’aprés le modéle complet DH/O. Ces
courbes sont des droites dans un repére logarithmique double (voir fig. 11-6).
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Figure 11-5: Contrainte normale effective (P. - Py en fonction de I'épaisseur d’un film fluide confiné entre deux
surfaces paralléles de mica ou d ‘oxyde de silicium. D'aprés Heidug, 1995.
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Fligure II-6: Dépendance de I'épaisseur du Sfilm fluide en fonction de la température pour une charge électrique
constante. L'épaisseur du film fluide augmente légérement avec T. D ‘aprés Renard et Ortoleva, 1997a.
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L’équation II-7 montre que I’effet de la salinité du fluide des pores n’est pas trés
important lorsque les concentrations sont faibles. En revanche, 4 salinité élevée (par exemple a
saturation avec NaCl), P'effet de la contrainte est moins efficace.

Enfin, cette théorie du film fluide s’appuie sur des lois physiques macroscopiques
qui ne sont applicables que dans des systémes supposés homogénes a I’échelle considérée.
Lorsque I’épaisseur du film fluide est faible (inférieure & quelques nanométres), le systéme
n’est plus macroscopiquement homogéne car il atteint la taille des atomes. Les équations
utilisées ne devraient donc plus étre fiables. Ce n’est pas le cas lorsque 1’épaisseur du film
fluide garde une valeur grande par rapport a I’échelle atomique (supérieure 4 2 nm). Ainsi, les
oscillations de I’épaisseur du film observées sur des micas ne sont pas prises en compte par
cette théorie (Karaborni et al., 1996). Ces oscillations sont causées par de fortes interactions a

courtes distances entre les molécules et par des forces d’hydratation.

6. Conclusions sur le modéle DH/QO

Le but de ce modele était d’évaluer I’influence de la contrainte normale sur
Pépaisseur du film fluide piégé a l'intérieur du contact entre deux grains. Les charges
€lectriques sur la surface du minéral attirent des ions de valence opposée provenant du fluide
des pores. Ceci crée une différence de pression osmotique entre le film fluide et Ie fluide du
pore, ce qui préserve un film d’eau liquide. Le résultat de ce modéle, dérivé de la théorie de
Debye-Hiickel, est une relation lincaire entre les logarithmes de 1’épaisseur du film fluide
d’une part, et de la différence entre la contrainte normale appliquée sur le grain et la pression
fluide des pores d’autre part.

L’effet osmotique induit une valeur élevée de la contrainte sur la surface des grains. Ce
phénomene préserve un film d’eau liquide & I’intérieur du contact entre deux grains sous des
contraintes normales effectives élevées. Par cela il active le mécanisme de dissolution-
cristallisation sous contrainte par diffusion, ce qui expliquerait le fait que la dissolution-
cristallisation sous contrainte est plus efficace dans les roches sédimentaires contenant des
argiles. En effet ces minéraux peuvent avoir ﬁne charge électrique importante qui
augmente 1’épaisseur du film fluide et facilitent donc la dissolution-cristallisation sous

contrainte,
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Notre théorie prédit que, pour une charge élec{rique nulle, Pépaisseur du film
fluide est nulle. La densité de charges d’une surface d’un grain est fortement dépendante du
pH; elle est nulle au “point de charge nette nulle”. Dans ce cas, le film devrait disparaitre et
la dissolution-cristallisation sous contrainte devenir beaucoup moins efficace. Ce
phénomene expliquerait les fortes variations de compaction de roches sédimentaires soumises
a des histoires d’enfouissement semblables. A fortes contraintes normales effectives,
cependant, les forces d'hydratation préservent quand méme une mono-couche d'ean sur les
surfaces minérales.

Un autre aspect de notre théorie est la diminution de I’épaisseur du film fluide quand la
contrainte normale augmente. Cela expliquerait la diminution de la déformation mécano-
chimique dans les bassins sédimentaires a des profondeurs supérieures 4 4000 ou 5000 m, ou
la contrainte normale effective est si élevée que Pépaisseur du film fluide ne dépasse pas une
ou deux couches de molécules d’eau. Ceci n’est plus vrai dans les zones ou la pression
hydrostatique augmente et atteint la pression lithostatique (zones en surpression fluide). Dans
ce cas, le film fluide est préservé et la déformation peut étre efficace &4 10 ou 15 km, méme
dans des granites (Burg et Ponce, 1985)

Ainsi, un film fluide piégé 2 I’intérieur du contact entre deux grains pourrait rester
stable, ce qui serait un argument en faveur d’un modéle de déformation intégrant une part au

moins du mécanisme “film fluide pidgé” (cf. chapitre I).

B. Le coefficient de diffusion & I’intérieur du film fluide

Les caractéristiques physico-chimique du film fluide pi€gé sont certainement des
facteurs qui contrdlent le flux de diffusion des éléments chimiques hors du contact entre deux
grains.

Les valeurs des coefficients de diffusion a ’intérieur du contact enfre deux grains sont
trés mal connues. Elles ne sont pas constantes et devraient notamment varier avec la
température, la nature de I’élément chimique et I’épaisseur du film fluide. Quand le film est
€pais, la diffusion s’effectuerait comme dans de 1’eau libre; en revanche lorsque son épaisseur
diminue, la mobilité des solutés devrait décroitre et la valeur du coefficient de diffusion devrait

se rapprocher de celle dans un joint de grain.
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1. Variation avec la température

a) Diffusion dans 'eau libre

Dans une solution aqueuse, Pordre de grandeur des coefficients de diffusion des
solutés est connu, il augmente avec la température en suivant une loi d’Arrhenius, avec une

énergie d’activation faible d’environ 15 kJ.mole™! (Nakashima, 1995).

D=D, exp{—— %J (I1-37)

ot Dy est une constante (m?.s™'), Ea 1’énergie d’activation (J.mole) et T la température (K).
Dans I’eau, ce coefficient est de Pordre de 2.10-9 m2.s-1 4 25 °C (Applin, 1987). Il dépend
beaucoup de la nature du solvant, mais, dans un méme solvant, les coefficients de diffusion

des différents solutés varient peu.

b) Loi de Stokes-Einstein

Le coefficient de diffusion d’une particule 4 I’intérieur d’un grand volume d’eau
obéit de la loi de Stokes-Einstein (Hunter, 1986)

p= KT (I1-38)
6mNno

ol D est le coefficient de diffusion (m%s™), k est la constante de Boltzmann (1.38 x 10-23
m3.Pa.s-!), 8 est la taille de la particule et T est la viscosité du liguide. Israclachvili (1986)
estime que cette loi reste valide pour des particules de taille supérieure 4 0.1 nm. Horn (1989)
a mesure la viscosité de films d’ean piégés entre des lamelles de silice et trouvé des valeurs de
viscosité de I’ordre de 10-3 Pa.s-! 4 298 K. Si nous appliquons ’équation II-38 au quartz, la
taille d’une molécule de silice étant de 5 angstréms environ, nous obtenons un coefficient de
diffusion de 3.5 x 10-10 m2.s"1 4 298 K. Cette valeur est 5 & 10 fois plus faible que pour la

diffusion dans de I’eau libre.

c) Estimation du coefficient de diffusion a intérieur du film
Sfluide piegé
Afin d'estimer la valeur du coefficient de diffusion a 'intérieur du film, nous utilisons la

loi de dissolution-cristallisation sous contrainte développée par Rutter (1976). Cette loi relie
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la contrainte normale au taux de déformation dans une expérience de poingonnement (Gratier,
1993a). Rutter (1976) propose une relation entre Ia contrainte normale au contact et la vitesse
de diffusion hors du contact

c-p= 2R{i.rln,:l+ Ay (a2 —rz):ldr (11-39)

a2 4c,D

a
ou (O - p) représente la contrainte normale effective (bars), T est la température (K), \—/'s est le
volume molaire du solide (m>.mole™), C, la solubilité du minéral dans le contact (mole.m™), D,
le coefficient de diffusion dans le film (m%s™), aest le rayon du contact cylindrique entre le
poingon et le minéral. Le terme A, caractérise le taux d’apport de matiére a l'intérieur du
contact (mole.m™.s™). Nous le définissons par

G
A, = 1X-40
°= AV (11-40)

Ol Gioy €5t 1a vitesse d'enfoncement du poingon (m.s™) et A I'épaisseur du film fluide (m).

Si I'on suppose que toutes les variables & l'intérieur de l'intégrale de I'équation II-39
sont constantes, il est possible d'intégrer 1'équation II-39 par parties sur toute la surface de
contact sous le poingon et d’obtenir le coefficient de diffusion dans ie film fluide. L'épaisseur
du film fluide variant avec la contrainte, nous appliquons la théorie décrite précédemment dans
ce chapitre pour évaluer son épaisseur. L’application a des expériences de poinconnement
effectuées sur des cristaux synthétiques de sel ou de quartz (Gratier, 1993a, 1993b) permet de
calculer un coefficient de diffusion (fig. I-7). Les coefficients de diffusion estimés sont 5 i 10
fois plus faibles que dans I’ean libre, mais plusieurs ordres de grandeur plus élevés que
pour la diffusion dans des solides (Freer, 1981). Une énergie d’activation de 11.5 kJ.mole-!

est calculée; valeur semblable 2 la diffusion dans I’eau libre (Nakashima, 1995).

2. Variation avec la contrainte normale

La mobilité des molécules devrait décroitre lorsque I’épaisseur du film fluide diminue,
c’est a dire lorsque la contrainte effective normale augmente. Tant que le film fluide garde une
cpaisseur supérieure a 2 nm, la diffusion s’effectuerait comme dans de I’eau libre. Pour une
épaisseur de 0.5 nm, cette valeur est un ordre de grandeur plus faible. Et lorsque 1’épaisseur du

film est nulle, le coefficient de diffusion atteint des valeurs de coefficients de diffusion dans un
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solide. Nous pouvons alors établir une loi qui donne la valeur du coefficient de diffusion en
fonction dé la contrainte normale (fig. I1-7).

1

D= Da min + (Dpore - Da min) 10 (11‘41)
’ ' I+ ex A-20.10
Pl 510
ou D, .. est la valeur du coefficient de diffusion quand le film fluide est absent (4.2 x 10-16

m2.s1 4 25° C). Cette relation n’a pas de contenu physique, elle permet juste une

interpolation entre plusieurs points.

3. Applications

Dans la théorie de la dissolution-cristallisation sous contrainte, un facteur important
est le produit de [’épaisseur du film fluide par le coefficient de diffusion. Des résultats
expérimentaux ont montré que ce produit varie entre 107 et 102" m’.s? (Rutter, 1976;
Gratier et Guiguet, 1986; Schutjens, 1991; Spiers et Brzesowsky, 1993). Dans ces expériences
ol la contrainte normale effective est élevée (plusieurs dizaines de MPa), le film fluide a une
épaisseur de 1 nm environ, et le coefficient de diffusion serait alors 107! m2s™ a 25 °C. Le
produit, 10%° m*.s™", est donc en accord avec les résultats expérimentaux sur les agrégats.

Dans les chapitres suivants, nous utiliserons donc plusieurs coefficients de diffusion

dont les valeurs sont récapitulées sur la table I1-2.

C. Conclusions

Dans ce chapitre, nous avons montré qu'un film fluide peut rester piégé a l'intérieur
du contact entre deux grains, méme lorsque la contrainte normale est élevée comme c'est le cas
dans la croite supérieure. Ce film posséde une bonne diffusivité (et donc une faible
viscosité) par rapport a celle dans un solide; il est le milieu de transfert de matiére
privilégié entre les grains et donc un des facteurs essentiels de la déformation par dissolution-

cristallisation sous contrainte.
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Figure I1-7: Effet de I'"épaisseur du film fluide et de la température sur la diffusion. Plus le Jim est fin, plus la

diffusion est ralentie d'aprés l'éguation I1-

39. D'apreés Renard et al., 1997b.

Table II-2: Valeurs des coefficients de diffusion utilisés lors de la modélisation des processus de dissolution-
eristallisation sous contrainte dans le chapitre IV.

Milieu de diffusion - Fa: | Dépendance de | Valeur: 25°C

. SRRy oy kJmolel la _-con_tra'intt__a.-j;zr_é (mzsl) :
Eauhbre S | ~ow ~ 20.10°
I:sF.-ilm:ﬂ_ili&:é--(A:Sz‘nnij '.
‘Film fluide [17x10° 11.5 oUl 1.6. 10°1°
(A:lnm) AR (équation T1-41)
Fﬂmﬂmde(A(OSnm) 1.8x 101 15 NON 4.2.10°'¢
Joint de grain "

77-



CHAPITRE II: Propriétés physiques du film fluide piégé a I’intérieur du contact entre deux grains

|
|
|
‘ -78 -
‘ii
|




CHAPITRE HI: Géométrie de la surface de contact entre deux grains

Chapitre II1:
Géométrie de la surface de

contact entre deux grains

-79.



CHAPITRE III: Géométrie de la surface de contact entre deux grains




CHAPITRE II1: Géomeétrie de ia surface de contact entre deux grains

A.  Stylolites expérimentaux

Dans les structures acquises par dissolution-cristallisation sous contrainte, les
stylolites sont certainement parmi les plus spectaculaires. Différentes théories, basées
uniquement sur des observations naturelles ou sur de la modélisation, ont été proposées pour
expliquer leur formation (Stockdale, 1922; Mattauer, 1971). Il est actuellement admis que leur
formation résulte de I'interaction entre des forces physiques, telle la pression, et des
forces chimiques, tel le potentiel chimique ou la diffusion des espéces en solution (Merino,
1992; Carrio-Schaffhauser, 1990b). Nous proposons ici une nouvelle approche de la formation
de stylolites & une échelle microscopique en étudiant une surface stylolitique générée

experimentalement.

1. Réalisation expérimentale de stylolites

Des surfaces stylolitiques ont été obtenues par des essais de compaction de grains
sous contrainte (Gratier, 1984). La procédure expérimentale est la suivante. Une couche de
grains de quartz non déformés d'environ 100 micrométres de diamétre est déposée entre deux
cylindres de quartzite de 25 millimétres de diamétre. Une contrainte verticale de 200 MPa est
appliquée et une pression fluide de 150 MPa est imposée. Le fluide utilisé est une solution
aqueuse. L'ensemble est introduit dans un autoclave dont la température est fixée a 350° C
pendant une durée de 50 jours environ.

Aprés I’expérience, les grains de quartz sont cimentés et forment un disque compacté
mais fragile d'une épaisseur de 0.5 millimétre. Les grains sont déformés avec un
raccourcissement qui a eu lieu parallélement 3 Ia direction de la contrainte verticale (fig. 111-1).
Une partie de la déformation est accommodée par glissement des grains et conduit & un
empilement plus compact. L'autre partie de la déformation correspond a une indentation des
grains les uns dans les autres (Gratier et Guiguet, 1986).

Une surface de contact entre deux grains, perpendiculaire 4 la contrainte principale, a
pu Etre isolée et observée au microscope électronique a balayage. Elle montre que les

indentations correspondent 3 des micropics de dissolution ou microstylolites (fig. I11-1 et

Planche 5) (Muquet, 1995).
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oy

Grain de quartz

Géométrie initiale Stylolite expérimental

Figure I1l-]. Indentation de deux grains de quartz par dissolution-cristallisation sous contrainte. Un point A,
situé initialement & 'intérieur d’un grain migre vers la surface de dissolution (microstylolite).

2. Géomeétrie de la surface de dissolution

La surface de contact entre les deux grains est orientée perpendiculairement a la
contrainte maximale. On y observe des micropics, selon lesquels les grains éfaient embofités.
1Is sont séparés par des microdépressions qui correspondent a leurs empreintes négatives sur
le grain oppos¢ (Planche 5). Au fond de ces dépressions se sont développés des puits de
dissolution, ou powrrait circuler un fluide libre dans le cas ol ces puits se connecteraient pour
former de petits chenaux. Globalement, la surface de dissolution a une forme de boite a ceufs.

Dans un souci de quantification, une surface de dissolution d’une aire de 25 x 20 pm?® a
éte photographiée sous deux angles différents. Par stéréographie, on retrouve la topographie
de la surface (fig. HII-2) et I’on peut mesurer les tailles des pics (Muquet, 1995). La hauteur
des microstylolites est de I'ordre du micromeétre.

Si on effectue une transformée de Fourier & deux dimensions de la surface, on remarque
que les longueurs d'onde des stylolites sont remarquablement réguliéres. Le spectre de la
transformée de Fourier, qui indique les “énergies” respectives des différentes longueurs d'onde,
permet de situer la longueur d'onde dominante vers 2 ou 3 microns (fig. I1I-3). Les micropics
sont de petites pyramides a 3 ou 4 cbtés, dont la largeur de la base est 4 microns et la hauteur
1 micron. En revanche, il est difficile d'évaluer la dimension et la connectivité¢ des puits de

dissoiution dont le diamétre est de }’ordre de 100 nm (Planche 5).
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PHOTO 1
Agrégat de quartz déformé
expérimentalement (Gratier,
1984). Les grans se sont
mdentés et le joint de grain s'est
transformé en microstylolites.

Photographie: Muquet, 1995;

Gratier et al., 1997.

PHOTO 2
i_ioom sur le joint de grain. Des
;nicropics (m) alternent avec des
nits (p), la surface ayant l'aspect
:E'une boite 4 oeufs. Les cercles
?O) mdiquent des zones de
:%’lissolution sur les parois des pics.
E’hotographie: Gratier et al., 1997.

PHOTO 3
Puits de dissolution. Ces trous
pourraient correspondre a des
inclusions fluides développées
dans des dislocations.
Photographie: Muquet, 1995;
Gratier et al., 1997.
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Planche 5
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Planche 5: Microstylolites expérimentaux sur du quartz synthétique. 1) Grain de quartz avec
microstylolite. 2) Surface d’indentation contenant des micropics et des puits de dissolution. 3)
Puits de dissolution de 100 nm de diamétre qui pourrait étre localisé & 1’aplomb d’une

dislocation. Cette inclusion contient un fluide libre et sa forme d’équilibre ressemble a un

cristal négatif de quartz. Les échelles sont en microns.
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PHOTOQ 1
Grés de Mer du Nord.

Surface d'indentation de

deux grains de quattz.
La surface contient des
inclusions fluides et des

contacts réels.

PHOTQO 2
Grés de Mer du Nord.
Inclusions fluides dans un

joint de grain.

PHOTO 3

Quartz syn-tectonique,

Main Central Thrust, Tibet.
Le joint entre deux grains
contient des inclusions fluides,
dont certaines sont connectées

et forment des chenaux.

Planche 6
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Planche 6: Surfaces de contact entre deux grains contenant des inclusions. 1) Joint de gain
contenant des inclusions dont certaines forment de petits chepaux. 2) et 3) Joint
intergranulaire: la surface de contact n’est pas lisse mais rugueuse. Les échantillons 1 et 2
proviennent d’un grés de Mer du Nord, ’échantilion 3 d’une veine de quartz syn-tectonique
du Main Central Thrust au Népal (¢échantillon de Christian France-Lanord).

Ces photographies indiquent que le processus de diffusion a ’intérieur du joint de
grain n’est pas simple. En particulier, la distance de diffusion est comprise entre deux valeurs:
d'une part le rayon du joint de grain, d’autre part la distance entre deux inclusions. Les

échelles sont en microns.
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Unité: nanométre

Figure III-2: Carte topographique de la surface de dissolution réalisée par stéréo-photogramétrie. Des
micropics en forme de pyramides de hauteur 1 micron et de base 2 microns alternent avec des microcavités de
méme taille. On interpréte ces reliefs comme des microstylolites. D aprés Muguet, 1995.
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Figure IlI-3: Spectres de la transformée de Fourier a dewx dimensions de la surface de contact entre deux
grains. L'échelle verticale représente I'énergie des différentes fréquences (les unités somt arbitraires). La

courbe A représente le spectre de la topographie du grain de la Planche 5. La longueur d'onde dominante se

situe vers 2.2 microns. La courbe B est le spectre d'une seconde surface de dissolution pour laguelle la
longueur d'onde dominante se situe vers 3.1 microns. D’aprés Gratier et al., 1997,

3. Modéle de surface et implications sur le mécanisme de

déformation par dissolution-cristallisation sous contrainte

D'apres les observations de la surface de dissolution, deux sites principaux de
déformation semblent fonctionner avec des mécanismes différents.

- les parois des micropics et des microdépressions, ol les surfaces sont bien lisses.
Nous supposons que ces sites piégent un film fluide et la déformation s'effectuerait selon le
mécanisme de “film fluide piégé”. Les pics ont des formes pyramidales a 3 ou 4 cotés qui
pourraienf correspondre a des facettes cristallines.

- les puits a la base des microdépressions contiennent de I'eau libre et intégreraient le

mécanisme de “réaction avec fluide libre”. Deux interprétations sont possibles sur
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Iorigine de ces puits. Dune part, la contrainte normale est localement plus élevée a l'aplomb
d'un micropic, la dissolution est donc favorisée dans ces régions. D’autre part, les puits
pourraient correspondre & des dislocations dans le cristal, zones de faiblesse favorables 3 la
dissolution. Ces deux explications ne sont d’ailleurs pas contradictoires. Notons que ces puits
de dissolution contiennent un fluide libre et sont donc similaires a des inclusions fluides. Leur
forme d’équilibre s’apparente a un cristal négatif (photographie du bas, Planche 5)

Les conclusions sur le mécanisme de déformation par dissolution-cristallisation sous
contrainte et sur la formation de stylolites selon ce mécanisme rejoignent donc le modéle
“d'illes et chenaux” (voir chapitre I). Les “fles” correspondent aux micropics et les

“chenaux” aux puits de dissolution (fig. III-4).

(D microstylolite: fluide piégé (@) microchenal: fluide libre

microns

Figure IlI4: Modéle de surface de dissolution & Pplusieurs sites ayant des mécanismes de déformation
différents. Les microstylolites sont le siege de déformation par le mécanisme “film Sluide piégé”, les puits de
dissolution se déforment par le mécanisme “réaction avec Jluide libre”. D'aprés Muguet, 1995.

4, Conclusions

Lors de la compaction expérimentale de grains de quartz, une pértie de la déformation

s’effectuerait par dissolution-cristallisation sous contrainte. La surface de contact entre deux
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grains n’est pas plane mais s’organise en une alternance de micropics et de microdépressions,
formant une structure semblable a une boite a oeufs. Les micropics se comportent comme des
poingons et permettent 1’indentation des grains les uns dans les autres. Au niveau du joint
entre les grains, il se forme alors une structure stylolitique trés réguliére.

Les observations indiquent que la déformation au niveau du contact entre les grains ne
se produirait pas de mani¢re simple mais qu’elle résulterait de l'interaction entre deux
mécanismes: le mécanisme “film fluide piégé” sur les parois des microstylolites, le
mécanisme “réaction avec fluide libre” a I’intérieur des microcavités (Planche 5). Ceci rejoint le
modéle “d’iles et chenaux™ (Raj et Chyung, 1981; Spiers et al., 1990) dans lequel la surface de
contact est divisée en contacts réels ou un film fluide est piégé, les “iles”, et en zones ou le
fluide circule plus facilement, les “chenaux™.

Pendant la déformation, la surface de dissolution s’organiserait donc afin
d'accommoder les variations de contraintes qu’elle subit. Ceci génére des microstylolites dont
la longueur d’onde est remarquablement réguliére (de I"ordre de 2 4 3 microns dans nos
exemples). On retrouverait ainsi un nouvel exemple d’auto-organisation (Ortoleva, 1994)
en geologie, dont I'origine est le fort couplage entre des variables physiques (pression,
température}, chimiques (réactions de précipitation et dissolution) et géométriques (taille et

forme des grains de quartz, distance de diffusion).

B.  Surfaces de dissolution de grains de quartz naturels

Il est établi que la surface de contact entre les grains n’est pas plate dans le cas
d’échantillons déformés expérimentalement. Qu’en est-il des échantillons naturels? C’est ce
que nous avons cherché a vérifier.

Les grés du Brent de Mer du Nord, par exemple, sont composés essentiellement de
grains de quartz, de micas et de feldspaths potassiques. Nous avons effectué des observations
en lames minces qui suggérent une déformation par dissolution-cristallisation sous contrainte.
Au microscope €lectronique a balayage, la surface de contact entre les grains de quartz n’est
pas lisse et contient des inclusions fluides séparées par des zones plus plates (Planche 6). La
surface de contact se divise donc entre contacts réels et inclusions. On peut se demander
pourquoi ces inclusions restent stables et ne disparaissent pas lors de la déformation, au fur et

a mesure de la dissolution de la surface de contact.
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Nous avons aussi étudié une lame épaisse de quartz provenant de lentilles syn-
tectoniques dans des sédiments de la zone de cisaillement du Main Central Thrust au Népal.
Au microscope optique, une lame épaisse polie permet de voir le contact entre les grains de
quartz (Planche 6). Les joints de grains contiennent de nombreuses inclusions fluides
(qui ne sont pas les séquelles d’anciennes fractures). La aussi, la surface de contact se divise
€n contacts réels et en inclusions dont certaines sont regroupées et forment de petits canaux

(cependant, on n’observe pas de canaux qui traversent tout le contact).

C. Conclusion

La surface de contact entre deux grains soumis 4 une déformation mécano-chimique
n’est pas plane mais contient des inclusions. Nous avons vu que ces hétérogénéités restent
stables durant la déformation et sont les témoins d’une auto-organisation a Pintérieur des
joints de grain.

Dans une telle géométrie, les inclusions devraient rapidement disparattre au fur et
a mesure de la dissolution de la surface, or nos obseryations indiqueraient que ce n’est pas le
cas. Dans le chapitre suivant, nous proposons un modele qui tient compte de la géométrie de
la surface de contact entre les grains et nous chercherons a ekpliquer la stabilité des inclusions

pendant la déformation.
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Chapitre IV:
Dissolution-cristallisation sous
contrainte dans un systéme clos 3

I'échelle des grains
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CHAPITRE IV: Dissolution-cristallisation sous contrainte dans un systéme clos a I'échelle des grains

A. Introduction

La dissolution-cristallisation sous contrainte est un processus majeur de déformation
dans les roches riches en argiles. Parfois Ia déformation est localisée dans des zones de forte
dissolution, les stylolites par exemple, ot tous les minéraux sont dissous, les argiles exceptées
(Heald, 1955; Houseknecht, 1987: Carrio-Schaffhauser et al, 1990a, 1990b). De telles
observations indiquent que le taux de déformation par dissolution-cristallisation sous
contrainte serait plus rapide en présence d'argiles (Heald, 1955; Weyl, 1959; Engelder et
Marshak, 1985).

Le processus de déformation par dissolution-cristallisation sous contrainte se
décompose en trois étapes: dissolution & l'intérieur du contact entre deux grains, diffusion des
solutés dans le film fluide vers le pore ou ils précipitent sur la surface libre des grains (Sorby,
1865; Potdevin, 1984; Gfatz, 1991). C'est un mécanisme qui implique un systéme clos a
I'échelle des grains: tout ce qui est dissout dans les interfaces solide/film fluide/solide précipite
sur l'interface liquide/solide du pore (fig. IV-1). D’autl_'es effets apparaissant quand le systéme
e€st ouvert a cette échelle seront décrits dans le chapitre V. En particulier, le transport des
solutés sur des distances supérieures 3 la taille des grains rend hétérogéne la dissolution et
entraine des phénoménes complexes de localisation de la déformation.

L’étapes la plus lente (dissolution, diffusion, précipitation) impose le taux de
déformation. En fonction des valeurs de la température, de la contrainte normale effective
(c’est a dire Ia différence entre la contrainte normale 3 Iintérieur du film fluide et la pression
fluide dans les pores) et de la taille des grains, I'une des trois étapes contrdlera la valeur du
taux de déformation (Rutter, 1976, Potdevin, 1984).

Les résultats d’expériences montrent deux types de processus limitants. Des
expériences de poinconnement de quartz (Gratier, 1993a) ou de halite (Gratier, 1993b) et de
compression d'agrégats (Gratier et Guiguet, 1986; Spiers er al, 1990; Schutjens, 1991)
indiquent que la diffusion sous le poingon ou dans le joint de grain est le facteur limitant de
la déformation. La contrainte normale est alors un facteur important car elle agit sur
I'épaisseur du film fluide, et donc sur la valeur du coefficient de diffusion a I’intérieur, ainsi que
sur le gradient de concentration entre le contact et le pore. En revanche, les expériences de

déformation d'inclusions fluides (Gratier et Jenatton, 1984) ou des observations d'indentations
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M

it

@i

naturelies (Oelkers er al., 1996) montrent que le processus limitant est la cinétique de
dissolution / précii:titation du quartz et dans ce cas l'effet de la contrainte normale est peu
important. Est-il possible d’intégrer ces deux types d’observations dans un modéle unique? Et
si oui, comment établir une tramsition entre un contréle par la diffusion et un contréle
par la cinétique?

Dans ce chapitre, nous calculerons tout d’abord les domaines respectifs ou la diffusion
et la cinétique contrdlent la déformation. Dans une deuxi¢me partie, nous étudierons le cas
naturel de grains de quartz indentés par des micas afin de voir en détail les différentes ¢tapes
du processus de dissolution-cristallisation sous contrainte. Puis nous appliquerons notre
modéle aux galets impressionnés, dans une troisiéme partie. Enfin, dans la derniére partie, nous
étudierons un modéle général de déformation par dissolution-cristallisation sous contrainte ol

les grains sont représentés par des sphéres tronquées.

Site a faib
contrainte

Fluide -
du pore ~
\\ AN
\ \
\ \
Systeme clos y !
Transferts

de solutés

Figure IV-1: Déformation par dissolution-cristallisation sous contrainte en trois élapes: dissolution a
Vintérieur du contact entre deux grains, diffusion le long du film fluide piggé, puis précipitation dans le pore.
Ici, le systéme est clos & l'échelie du grain. Cette hypothése n'est plus vraie si le fluide des pores est mobile et si
des échanges de matiére ont lieu sur des distances supérieures a la taille des’ grains.
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CHAPITRE 1V: Dissolution-cristallisation sous contrainte dans un systeme clos a I'échelle des grains

B.  La déformation de grains par dissolution-cristallisation sous

contrainte

Le processus de dissolution-cristallisation sous contrainte peut étre contrdlé soit par Ia
cinétique de réaction (Gratier et Jenatton, 1984; Oelkers er al., 1996) soit par la cinétique
de diffusion (Weyl, 1959; Rutter, 1976; Cox et Paterson, 1991; Gratier, 1993a, 1993b).

Les caractéristiques de la diffusion sont un facteur critique (distance, épaisseur du
film fluide, coefficient de diffusion). La contrainte et la température sont aussi des facteurs
clés. La dissolution-cristallisation sous contrainte d'agrégats de quartz et micas est contrdlée
par la cinétique de réaction a faible profondeur (inférieures a 4000 m) (Oelkers ef al., 1996) et
par la diffusion & des profondeurs plus élevées (Rutter, 1976).

Le but de cette partie est d'établir un modsle geéneral de dissolution-cristallisation sous

contrainte capable d'intégrer ces différents aspects de la déformation d’un agrégat.

1. Lot de déformation par dissolution-cristallisation sous contrainte

Soit un systéme clos & I'échelle du grain (fig. IV-2a) dans lequel deux grains sphériques
identiques sont en contact. Les grains sont soumis & une contrainte normale et entourés par un
fluide. La surface de contact est circulaire, de rayon R, Dans les roches sédimentaires, le
rayon du contact varie de quelques microns a quelques millimétres.

Pour chaque étape de la dissolution-cristallisation sous contrainte (fig. IV-2b), on peut
déterminer un flux de matiére (mole.m'z.s'l) d'un site & 'autre. Si ’une de ces étapes est plus

lente que les autres, elle controle le taux de déformation du systéme considérs.

a) L'étape de diffusion
Le flux de diffusion a la sortie du confact entre deux grains, Jyr (mole.m™.s™), dépend
du gradient de concentration entre le film fluide et le Pore, (Ceont - Cpore)/Reon: (mole.m™.m™), du
coefficient de diffusion Dy, (m%s™), et du rayon de linterface de contact solide/film/solide
Reont (m) (étape 2 sur la figure IV-2b). On suppose ici que la concentration dans le pore et dans

le contact est homogéne.

D cont (ccom - Cpore)

R (IV-1)

Jdiﬂr =

cont
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CHAPITRE IV: Dissolution-cristallisation sous contrainte dans un systéme clos a I'échelle des grains

Fluide
\du pote

surface libre —

surface de contact
contenant un film —
fluide piégé

| DIFFUSION
! I Film fluide Side
| : upore .
|
DISSOLUTION PRECIPITATION
1 3

Figure IV-2: Modéle de dissolution-cristallisation sous contrainte par diffusion dans un film fluide piégé. a)
Modéle d'un systéme clos & U'échelle des grains. Les minéraux sont entourés du fluide des pores en contact avec
la surface libre du minéral. L'interface solide/solide contient wn film fluide piégé. Les numéros I, 2, et 3
fl correspondent aux trois étapes décrites en b). b) Mécanisme en trois étapes: 1. Dissolution & l'intérieur du
i contact entre deux grains. 2. Diffusion le long du film fluide. 3. Précipitation dans le pore sur la surface libre
du grain. D'aprés Renard et al., 1997¢.

b
|

b) Les étapes de dissolution et de précipitation

Le flux de dissolution a la surface du contact, J4, (mole.m?.s™), (étape 1 dans la figure

| IV-2b) est donné par

i3 i, Ceon
: | Jdiss = kc;liss I_K_! (Iv-2)

| cont

oii kg est le coefficient cinétique de dissolution (molem™s™), Con €t Keom sont

3 respectivement la concentration et la constante d’équilibre & l'intérieur du film fluide (en

cconl

mole.m™). Le terme | 1— traduit I'écart a la saturation.

| . cont

g Le flux de précipitation (étape 3, figure IV-2b) sur la surface libre du grain, Jyc.

(mole.m?.s), est
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CHAPITRE IV: Dissolution-cristallisation sous contrainte dans un systéme clos a I'échelle des grains

Coore
Jprec = _kprec 1- _I(— (IV—3)

pore

Ol Cpore €t Ky SONt respectivement la concentration et Ia constante d’équilibre dans [a fluide

des pores, k. est le coefficient cinétique de précipitation (mole.m'z.s").

Dans les roches, les cinétiques de réaction peuvent varier de plusieurs ordres de
grandeur en fonction de la composition du fluide. Par exemple, a pH basique la cinétique de
dissolution du quartz est beaucoup plus élevée que dans une solution neutre ou acide (Dove,
1994); ainsi le taux de déformation peut varier de maniére importante pour des
conditions de pression et température identiques, mais pour une chimie du fluide des
pores différente.

Les équations IV-1 & IV-3 caractérisent les trois flux de mati¢re possibles dans le
systéme. Il est possible d’établir un bilan de matiére global de celui-ci pour déterminer
quelle étape contrdle la déformation (Raj, 1982; Potdevin, 1984; Caron et al., 1987; Mullis,
1993; Shimizu, 1995).

2. L'étape limitante de la déformation

aj Effet diffusif - Effet cinétique au contact entre les grains

Considérons tout d’abord le couplage entre dissolution et diffusion (fig. IV-2b,
€quations JV-1 et IV-2) au niveau de linterface solide/film fluide/solide. L'intégration de ces
deux équations sur les surfaces de dissolution (ici la surface circulaire de contact) et de
diffusion (ici la surface cylindrique du film fluide) donne la variation de la concentration en

fonction du temps. Le bilan des flux de diffusion et de dissolution dans le contact s’écrit alors

dc
3 _[J aissASyiss JJ aitr ISz (1v-4)

. . .. 0 s N
Dans une hypothése d'état stationnaire, = est égal & zéro et lintégration de cette
t

¢quation donne

cont

2nR2, [k o] 1- 22 | _[2mAR Do Som ) =0 (IV-5)
K

cont cont

050 035867 5
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CHAPITRE IV: Dissolution-cristailisation sous contrainte dans un systéme clos a I'échelle des grains

ol A (m) est l'épaisseur du film fluide. Le facteur 2 dans le premier terme de I'équation rend

compte des deux surfaces minérales qui se dissolvent de part et d'autre du contact,

La résolution de cette équation 2 l'intérieur du film fluide donne

L S T av-6)
1+ N, 1+ N,
2
avec N, = aR o aV-7)
ADCOH[KCOHI

Ngx est un nombre sans dimension qui permet de comparer l'effet de la diffusion a
celui de la dissolution 4 l'intérieur du contact. Quand Ny >> 1, la concentration dans le film
fluide est égale a la constante d’équilibre Ky, (équation IV-6). Dans ce cas, la diffusion est
trop lente pour que le fluide atteigne 1'équilibre avec le solide sous contrainte. Au contraire,
quand Ng << 1, les concentrations dans le film fluide et dans le pore sont identiques. La
cinétique de dissolution est alors plus lente que la diffusion et devient I'étape limitante de la

deformation (voir 'application de I'équation IV-7 dans la table IV-1).

Table IV-1: Valeurs de Na (équation IV-7) pour le quartz et la halite. La température choisie
est de 25° C et la contrainte normale au contact de 10 MPa. Dans le cas du quartz, Ng <<
1, la cinétique de dissolution limite la déformation. Dans le cas de la halite, Na >> 1, la
diffusion limite la déformation.

 Halite | ‘Quartz
Epaisseur du film fluide (m) 1x10? | 1x107°
Coefficient de diffusion (m’.s”) 2x 101 2x 101
Solubilité dans le contact (mole.m™) 5416 0.1
Rayon du contact (m) 1x10° 1x1073
Coefficient de dissolution (mole.m™.s™') 1.5x 1072 1.0x 101!
Ny (sans dimension) 1384 0.05

Dans un diagramme contrainte normale effective - température, on peut estimer les
valeurs de Ny et définir trois domaines: une région oit la diffusion est limitante, une région ot

c'est la dissolution, et une troisiéme région intermédiaire (fig. IV-3).
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200
150
Domaine de la diffusion
a Ndk > 10

e
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)
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g
Q
H

50

0

0.2 0.5 1 2 5 10 20 50

Contrainte effective (MPa)

Figure IV-3: Carte de Nu dans un diagramme contrainte effective - température pour la déformation par
dissolution-cristallisation sous contrainte de deux grains de quartz dont le rayon de contact est de 10 microns
(équation IV-7). On distingue trois domaines: le premier o la diffusion est l'étape limitante, le second ou c'est
la cinétique de dissolution, et un dernier domaine ot aucun des ces processus ne l'emporte sur 'autre. D ‘aprés
Renard et al., 1997c.

b) L'effet de la cinétique de précipitation dans le pore

Dans le pore, les solutés arrivent par diffusion depuis le contact et précipitent sur la
surface libre du grain en contact avec le fluide si l'on considere que le systéme est clos a
I'échelle du grain (étapes 2 et 3, figure IV-2b). A I'état stationnaire, l'intégration des flux de

diffusion et de précipitation (équations IV-1 et IV-3) dans le pore s’écrit:

[A e Je| 1222 +[2nARm]D°°'" (om ~Em) _ (IV-8)

pore cont

ol Apore (m?) est la surface de précipitation et Kprec (mole.m™.s") la constante cinétique de

précipitation. La résolution de cette équation pour la concentration dans le fluide du pore

donne
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1 Ndk2

Coore = Ceon ore (IV-9)
P I+ N, 0 14N, T

ou Ny est 1a aussi un nombre sans dimension semblable & Ny, (équation 1V-7).

k A

prec® *pore

Ndkz = AD__K

cont ~ “prec

(IV-10)

Il est difficile d'évaluer Aqr, car cette surface est modifiée durant la déformation et elle
peut étre diminuée par la présence d'un manteau d'argile.

La difficulté principale avec Ny est que I'hypothése du systéme clos a I'échelle du
grain n'est pas toujours vérifiée. Les solutés du pore peuvent étre transportés par advection
ou diffusion des régions on la dissolution-cristallisation sous contrainte est intense vers des

régions ou elle I’est moins (Oelkers et al., 1996). Nous aborderons cet aspect au début du

chapitre V.

3. Conclusions

Les équations IV-1 et IV-2 permettent de déterminer dans quelles conditions la
diffusion ou bien la dissolution contrdle la déformation par dissolution-cristallisation sous
contrainte entre deux grains. Dans un diagramme tempeérature - contrainte normale effective -
rayon du contact (cette variable pouvant étre reliée a la taille et a la texture des grains), il est
possible de caractériser les domaines par I’un des processus qui contrdle la déformation. Pour
le quartz (fig. IV-4) et la halite (fig. IV-5), I'application de ce modéle permet de différencier les
deux domaines. Pour la calcite, on obtiendrait un diagramme intermédiaire entre celui du quartz
et celui de la halite, car la solubilité du carbonate de calcium est supérieure 4 celle de la silice
mais plus faible que celle de la halite.

Lorsque les grains sont de petite taille, la déformation est limitée par la cinétique
de dissolution des grains; la diffusion est efficace car la distance de diffusion est faible. Dans
ce domaine, I'énergie d'activation de la déformation est élevée (environ 40 a 90 kl.mole”! pour
le quartz), et la température est le facteur qui contrdle la déformation. Des exemples de
ce processus ont €t €tudiés dans le cas de la déformation d'inclusions fluides, ott la diffusion
est efficace car elle se fait dans un fluide libre (Gratier et Jenatton, 1984) et dans le cas du

poingonnement des quartz par des micas dans des grés (Oelkers et al., 1996).
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Lorsque les grains sont plus gros, ou la contrainte normale effective plus importante, la
diffusion devient I'étape la plus lente. La variable clé est alors la contrainte normale

effective qui contréle I'épaisseur du film fluide et la gradient de concentration enire le contact

et le pore (Rutter, 1983; Gratier et Guiguet, 1986). Dans ce cas, l'effet de la température est
assez modéré car elle agit essentiellement sur le coefficient de diffusion et sur la solubilité, avec
une énergie d'activation estimée de 10 4 20 kJ.mole™ (Table IV-2).

Dans le calcul de Ny, un paramétre important est le rayon du contact Reone dont la
valeur est difficile 4 apprécier méme si I’on connait la taille des grains. Ce paramétre varie

durant la déformation et montre le réle crucial de la texture de la roche,

Table IV-2: Résumé des propriétés des deux domaines: la variable qui contréle la déformation et les
énergies d'activation correspondantes.

Domaine Variable contréle Energie d'activation

DIFFUSION Contrainte normale 10 4 20 k)/mole
CINETIQUE DE REACTION Température 40 a 90 kJ/mole (quartz)

Comme la dissolution-cristallisation sous contrainte est le résultat d'un processus a
plusieurs étapes couplées, la difficulté d'élaborer une loi de déformation résulte dans le fait que
selon les conditions physico-chimiques, I'étape limitante n'est pas la méme. Cette difficulté est
d'autant plus grande que, pendant la déformation, la taille des grains est modifiée et la
déformation peut étre contrdlée la dissolution puis par le diffusion. Ainsi, la
déformation par dissolution-cristallisation fait appel 2 plusieurs processus couplés dans

lesquels les différentes variables peuvent intervenir ou pas (Table IV-3).

Table 1V-3: Les différentes variables de la dissolution-cristallisation sous contrainte et les processus ot elles

interviennent.
- Comtrainte . " Température  Géométrie des graims
« Moteur $> de la &éfoﬁnatioﬁ | Cinétiéue de réaction Surface du pore .
Epaisseur du film fluide Cinétique de diffusion Porosité
Diffusion dans le film fluide  Solubilit¢ des minéraux Surface du joint de grain

Distance de diffusion
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CHAPITRE IV: Dissolution-cristallisation sous contrainte dans un systéme clos a I'échelle des grains
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g Domaine Diffusion|
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Figure 1V-4: Représentation schématique en 3D des domaines de la diffusion et de la dissolution lors de la
déformation par dissolution-cristallisation sous contrainte de deux grains de quartz en contact (fig. IV-2). Les
axes sont la température, la contrainte normale effective (égale & la différence entre Ia contrainte

perpendiculaire au contact et la pression de pore) et le rayon du contact entre dewx grains. D’aprés Renard et
al., 1997¢.
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Figure IV-5: Méme représentation que la Jigure 1V-4 pour deux grains de halite en contact. D ‘aprés Renard et
al., 1997c.
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C.  Application a Pindentation d’un grain de quartz par un mica

Des observations dans des grés montrent que la dissolution d’un grain de quartz est
favorisée au contact d’une lamelle de micas (Heald, 1955; Bjerkum, 1996). Ce
phénoméne, qui peut augmenter les transferts de silice durant la diagenése, est la cause de
variations importantes de porosité (Oelkers et al., 1993). Nous proposons d'interpréter ce

processus par un mécanisme de dissolution-cristallisation sous contrainte,

1. Interactions quartz-mica lors de Ia diagenése

Des observations de gres en lames minces (Heald, 1955; Weyl, 1959; Oelkers et al.,
1996) montrent que le quartz se dissout préférentiellement au contact des micas
(Planche 2). L’indentation d’un quartz par un mica résulte d'un processus de dissolution-
cristallisation sous contrainte. Deux exemples sont représentés sur la figure IV-6. Le quartz
est dissout au contact du mica, qui, lui, ne semble pas affecté par la déformation (fig. IV-6a).
| Sur la figure 1V-6b, le mica poingonne le quartz. Des observations en cathodoluminescence
montrent que le mica pénétre bien dans le quartz\ détritique et que ce n'est pas une
surcroissance du quartz qui aurait grandi autour du mica. Sur cette lame, le mica est légérement
courbé, mais n'est pas fracturé. Bjerkum (1996) 2 calculé que la contrainte uwniaxiale
effective nécessaire pour courber le mica n’a pas pu dépasser 1 MPa. Au dela, le mica aurait

cassé. Dans la suite de la discussion, cette valeur de 1 MPa sera considérée comme celle de la

contrainte normale effective au niveau du contact entre Je mica et le quartz de la figure [V-6b.

De ces observations, Bjerkum (1996) et Oelkers et al. (1996) ont conclu qu’il n’est

pas possible de rendre compte des importantes excroissances de quartz alors gu’on observe
peu de dissolution-cristallisation sous contrainte. Aussi proposent-ils une théorie ou la charge
€lectrique 2 la surface des micas est susceptible de modifier localement le pH et favoriser  leur
voisinage la dissolution du quartz. Dans ce cas, la déformation est contrdlée par la
cinétique de dissolution/précipitation du quartz et l'effet de la contrainte normale est peu
important.

Contrairement 4 eux, nous interprétons ces d’observations par un modéle de

dissolution-cristallisation sous contrainte, sans faire intervenir une éventuelle modification du
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pH dans le contact quartz-mica (Oelkers er al., 1996), ce qui ne serait d’ailleurs pas

contradictoire avec notre modéle,

2. Calcul d'une vitesse de poingonnement

La vitesse de poingonnement du quartz par un mica, Gey (m.s™'), est estimée dans

I'hypothése d'un état stationnaire:

Coom — cpore _ Acom _
2(Lcom + 1com )DcontA lwm /2 - \_/qz Gcom (V 11)

ol Leone €t lone () sont les dimensions du mica perpendiculairement 4 la contrainte uniaxiale
(fig. IV-7), A (m) est I'épaisseur du film flnide, D, (m%.s™") le coefficient de diffusion dans le
film, ceont €1 Cpore SONL les concentrations (mole.m-3) de silice & 'intérieur du contact et dans le

pore respectivement, Acon= Leont-lcon: €5t 12 surface de contact sous le mica (fig. IV-7) et -\-}qz

est le volume molaire du quartz (m3.mole). Nous faisons I'hypothése qu'a l'intérieur du
contact, la dissolution est plus rapide que la diffusion. Ainsi le film fluide est toujours a
saturation et sa concentration en silice est égale 2 la solubilité sous contrainte (le film fluide est
donc sursaturé par rapport au fluide du pore). Si les coefficients d'activité de la silice et du
quartz sont égaux a 1, la concentration en silice dans le contact, Ceopy, €t la constante d’équilibre
du quartz, K., sont égales.

La conservation de la matiére en systéme clos donne une seconde équation qui relie
la dissolution a I'intérieur du contact 4 la précipitation dans le pore.

AcontGeont + ApereGpore =0 (V-12)

Dans le pore, Apye est la surface de précipitation et Gpore (m.s71) la vitesse de
précipitation. Ay est calculée d'apres 'hypothése que la surface de précipitation est égale &
la surface en contact avec le fluide du pore. Un modele de sphéres tronquées donne une bonne
approximation de la surface de précipitation, une fois que la porosité et la taille des grains sont

connues (Dewers et Ortoleva, 1990).
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Figure IV-6: Dessins d'aprés des lames minces de grés de Mer du Nord. a) Dissolution au niveau de l'interface
quariz-mica. D'aprés Heald, 1955. b) Mica détritique poingonnant un grain de quartz. Le mica est légérement

courbé, mais pas fracturé. Par conséquent, la contrainte uniaxiale exercée sur le mica est resiée faible ]
(inférieure a 1 MPa). D'aprés Bjorkum, 1996.
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Figure IV-7: Représentation schématique d'un mica poingonnant un quartz. Les variables sont utilisées dans
les équations IV-11 & IV-13. D’aprés Renard et al., 1997b.

La vitesse de précipitation, Gpore, dépend de 1'écart a la saturation du fluide en
D PO P

contact avec le solide en premiére approximation (Rimstidt et Barnes, 1980).

pore prec

o Cpore
G =k Vg|l- < (IV-13)

pore
ott Kpore est la constante d'équilibre & l'mtérieur du contact et la constaﬁte cinétique de
précipitation, Kprec (mole.m2.s-1), est donnée en fonction de la température (voir annexe B).
Les équations couplées IV-11 4 IV-13 décrivent la diffusion le long du film fluide et la
précipitation dans le pore. Ce modéle intégre donc les deux processus limitants. L’étape la

plus lente change selon les conditions de pression et température.

3. Effets de Ia contrainte normale sur la vitesse de poin¢connement

L'augmentation de la contrainte normale effective sur les grains a deux effets. D'une
part I'épaisseur du film fluide diminue, d'autre part le gradient de concentration induit
par la différence de contrainte augmente. Le premier effet ralentit la déformation, le second
l'accélére. Dans les conditions de la crofite supérieure, il apparait que le second effet I’emporte

sur le premier et favorise ainsi la dissolution-cristallisation sous contrainte. L.’application des
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équations IV-11 a IV-13 aux données tirées d’expériences de poingonnement de cristaux
quartz synthétiques (Gratier, 1993a) ou de cristaux de halite (Gratier, 1993b) va permettre de
vérifier ce point et de valider le modéle. Les expériences sur le quartz ont été effectudes i
haute température (350 °C) et contrainte normale effective élevée (50 a 100 MPa), en
présence d'une solution saturée de soude (NaOH, N) (Gratier, 1993a). Ces conditions
extrémes sont nécessaires pour obtenir des vitesses de poingonnement observables (de 0.1 a
1 micronfjour). Ainsi, chaque expérience ne dure “que quelques mois”. Ces conditions
physiques d'expérience ne représentent évidemment pas les conditions physiques de la crofite
supérieure, cependant les mécanismes de déformation mis en jeu sont identiques et les
équations IV-11 4 IV-13 sont donc adaptées & ce probléme.

Sur la figure IV-8, le modéle (équations IV-11 a IV-13, et IV-14) est appliqué aux
expériences de Gratier (1993a). La vitesse de poingonnement (Gg.n) augmente avec Ia

contrainte normale effective et la courbe modélisée rend compte des points expérimentaux de

maniére assez satisfaisante.

A

1 v

50 100 150 200 250 300
Contrainte effective sous le poincon (MPa)

Vitesse de poinconnement (um/jour)
N

Figure IV-8: Effet de la contrainte normale sur la vitesse de dissolution-cristallisation sous un poingon. Les
points représentent les valeurs expérimentales de poingonnement de quartz synthétiques (Gratier, 1993a). La
courbe est calculée d’aprés les équations IV-11 & 1V-13 du modéle. D ‘aprés Renard et al., 1997b.
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CHAPITRE 1V: Dissolution-cristallisation sous contrainte dans un systdme clos 4 I'échelle des grains

4, Le processus limitant le poingonnement

11 est possible de résoudre les équations IV-11 a IV-13 et d'isoler la vitesse de
poingonnement Gegpn:

DA,k

Gcon = - pore” " prec Kcon _ K ) ]
‘ A""“‘(D“ + Apﬂrekprer:) ( t " ) AV-14)
avec

Df! = 4DconlA\_]qz M-—I-EEEL (IV-] 5)

cont

La vitesse de poingonnement Geont dépend de la diffusion via la valeur de D_, et de la

cinétique de précipitation via Ak .. Les valeurs de ces deux paramétres déterminent dans

quelles conditions la diffusion ou bien la cinétique limite le processus d'indentation. Si

Ak
D, >> A k. alors G ”—M(K

pore "™ prec cont = A

K (IV-16)

cont pnre)

cont

la diffusion est plus rapide que la cinétique de réaction, l'étape limitante est alors la
précipitation du quartz sur la surface libre du pore. Au contraire, si

D, <<A_ k . alors G =—D°‘ (K

pore ™ prec cont —

K (Iv-17)

cont pore)

mt

la diffusion est plus lente que la précipitation, elle contrdle donc la vitesse d'indentation.
Différentes valeurs de G, sont calculées (fig. IV-9) lorsque le coefficient de diffusion et la
surface de précipitation varient. Si le produit AD oy est suffisamment élevé, la vitesse
d'indentation varie avec la surface de précipitation, et le mécanisme est limité par la cinétique
de précipitation. En revanche, pour de faibles valeurs du produit A.D.y,, la vitesse
d'indentation est indépendante de la surface de précipitation et le processus est limité par la
diffusion. Pour une valeur intermédiaire de A.D,,, diffusion et cinétique affectent la vitesse
de déformation.

La cinétique est aussi le facteur limitant lorsque la contrainte normale effective est
faible car, dans ce cas, le film fluide est épais et la diffusion plus efficace. Au contraire, pour
une contrainte normale effective élevée, la diffusion devient le processus le plus lent, méme si

le gradient de concentration augmente. Finalement, dans le cas de l'indentation du quartz par
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CHAPITRE 1V: Dissolution-cristallisation sous contrainte dans un systéme clos a l'échelle des grains

un mica (fig. IV-6b), la cinétique de précipitation est tellement lente qu'elle est touyjours le
processus limitant.

Comme les énergies d'activation de la cinétique de réaction et de la diffusion sont trés
différentes (45 4 90 kJ/mole pour la cinétique et 10 4 20 kJ/mole pour la diffusion) et que la
cinétique est le facteur limitant 4 relativement faible profondeur (0 - 4000 m), la température

est un paramétre crucial a ces profondeurs (Bjerkum, 1996).

-13 - -13
. -14 4
[=11]
1=
=
2 .15 -
3
2 .16 -
£
£
17 -
e
< 18-
19
-14.5

AX Dyypi/ Vg (molefs) (échelle log)

Figure IV-9: Transition entre contréle par la cinétique de réaction et contréle par la diffusion de la
déformation dans le cas d'un mica poingonnant un grain de quartz. Les courbes correspondent aux vitesses de
poinconnement, G.a (échelle log, m.s™). Ici, A.D Vi: représente l'effet de la diffusion et Apore.kye Veffet de
la précipitation. Chacune de ces deux variables posséde les mémes unités: mole/s. Quand le coefficient de
diffusion est élevé ou quand le film fluide est épais, Geom (m.s") dépend de la surface de précipitation. Dans ce
cas, la déformation est limitée par la cinétique (partie droite de la Sigure). Quand le film fluide est fin, G
devient indépendante de la surface de précipitation, la vitesse de poinconnement est alors limitée par la
diffusion (partie gauche de la figure). Les expériences de dissolution-cristallisation sous contrainte d'agrégats
ou par poingonnement (Gratier et Guiguet, 1986, Gratier 1993b; Cox et Paterson, 1991 ') sont contréiées par
la diffusion tandis que le poingonnement des quartz par des micas (Oelkers et al., 1996) et la déformation des

inclusions fluides (Gratier et Jenatton, 1984) sont contrélés par la cinétique de réaction. D’aprés Renard et
al., 1997b.
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CHAPITRE 1V: Dissolution-cristallisation sous contrainte dans un systéme clos a I'échelle des grains

5. Transition entre compaction mécanique et compaction chimigue

Bjerkum (1996) a observé que l'indentation des quartz par des micas apparait a des

profondeurs supérieures a 2500 m (en fait il n'a pas effectué d'observation au dessus). Cette

observation est aussi & mettre en relation avec les quantités de surcroissances de quartz
observées 4 profondeur croissante; a moins de 2500 m, il y en a peu. Pour des profondeurs

moindres, la vitesse de poingonnement n'est pas assez rapide pour accommoder la compaction

It mecanique du sédiment. Si le taux de compaction mécanique est plus élevé que le taux de

dissolution-cristallisation sous contrainte, l'augmentation de la contrainte normale sur

l'extrémité du mica est rapide et la résistance a la compression est atteinte: le mica se fracture

(Bjorkum, 1996).

1000 -

2000 —

Profondeur (m)

3000 -

I 4000 —

|
|

!j 5000 I T | | l I

! 21 20 -19 -18 -17 -16 -15 -14
iZ;

| log(Gopy) (m/s)

|

Figure IV-10: Effet de la température sur la vitesse de poingonnement. La géoméirie étudiée est celle de la
Jigure IV-2b et la contrainte normale sur le mica est choisie égale & 1 MPa; cette contrainte effective ne varie
pas avec la profondeur car si elle augmente, le mica casse. Plus la température est élevée, plus la vitesse de
poingconnement est importante. La ligne pointillée représente le taux fixe de compaction mécanique. D’aprés
Renard et al., 1997b.




CHAPITRE 1V: Dissolution-cristallisation sous contrainte dans un systéme clos & I'échelle des grains

Différents mécanismes de déformation mécanique coexistent dans la croiite supérieure:
glissements grain sur grains, déformation élastique, déformation cataclasique. Afin d'étudier la
transition entre compaction mécanique et compaction chimique, nous allons considérer que Ia
compaction mécanique est isotrope, avec une vitesse d'indentation fixée 2 10" m.s” (cette
vitesse correspond  la déformation d’un objet de 10 microns & un taux de 102 s, valeur que
I'on retrouve dans la croiite superieure). Si la vitesse d'indentation par dissolution-
cristallisation sous contrainte est plus faible, le mica casse, sinon, il y a indentation. La figure
IV-10 représente la vitesse d'indentation d'un mica (comme décrit sur les figures IV-6b et IV-7,
avec lgont = 5 Um et Lcon_t= 15 um) en fonction de la profondeur (selon ’équation IV-14). La
vitesse de dissolution-cristallisation sous contrainte, Geont, devient plus rapide que la vitesse
de déformation mécanique a partir de 2500 m environ, pour un gradient de température fixé de
40 °C/km.

Le scénario suivant décrit le processus d'indentation. A des profondeurs plus faibles
que la profondeur de transition, vers 2500 m ici, la compaction mécanique est la plus
rapide et les micas accommodent la déformation par fracturations, rotations ou
plissements. Pour des profondeurs plus élevées, supérieures a la profondeur de transition,
Faccélération de la cinétique de précipitation du quartz autorise I'indentation du quartz par
le mica et la déformation est accommodée par c¢e processus, ou par fracturation des micas.
Ainsi, la fracturation des micas est observée a toutes profondeurs, I'indentation seulement au

dela de la région de transition fracturation / indentaﬁon (fig. IV-11).

0. Conclusions

Nous avons proposé une explication aux observations apparemment contradictoires
selon lesquelles la dissolution-cristallisation sous contrainte est limitée par la diffusion dans
certaines conditions et par la cinétique de dissolution/précipitation dans d'autres. Notre
modele n’est pas en contradiction avec le modéle d’Oelkers e af. (1996) qui invoque une
surface des micas chargée électriquement, “attirant” les ions OH- et augmentant
localement le pH, ce qui améliorerait la solubilité du quartz dans le contact et accélérerait Ia
cinétique des réactions de dissolution et de précipitation. Ce processus ne dépendrait donc

pas de la contrainte. Ils ne proposent cependant pas de “moteur” de la déformation. Dans
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CHAPITRE 1V: Dissolution-cristallisation sous contrainte dans un systéme clos & I'¢chelle des grains

notre modéle, il est nécessairé qu’une contrainte s’applique pour que I’indentation
soit efficace. Nous proposons aussi que les ions OH™ jouent un rdle car ils permettent de
stabiliser un film fluide épais sur la surface des minéraux argileux qui activeraient ainsi la
dissolution-cristallisation sous contrainte car un film fluide épais est préservé sur
leur surface, facilitant la diffusion a I’intérieur du contact.

Méme si notre modéle ne repose que sur I’observation d’un seul phénomeéne, le
poingonnement d’un quartz par un mica, il indique qu’il devrait exister une transition dans
le temps et dans I’espace entre les domaines de déformation mécanique et de
déformation mécano-chimique. Cette transition devrait dépendre des conditions de

pression, de la température et de la surface de précipitation (variable qui est relice a la taille

des grains et a la texture de la roche).

200 —
180 —
160 —
140 -
120 -
100 —

80 —

Température (° C)

60

40

20— Absence de poingonnement

5 Déformation mécanique
[ I I I

-12 -10 -8 -6 -4 -2

Surface de précipitation (échelle log) (m2)

Figure IV-11: Critére de poingonnement par dissolution-cristallisation sous contrainte d'un quartz par un
mica. Au dessus de la courbe limite, l'indentation est possible; en dessous, le mica casse. La vilesse de
poingonnement est calculée a partir des équations V-8 a IV-11 et la vitesse de compaction mécanique est
supposée constante, égale a | 0" m.s'. 4 25 °C le coefficient de diffusion est 10" m’.s™', I'épaisseur du film
fluide 13 nm, et la constante cinétique de précipitation 3.8 x 1 0" mole.m™.s”". D’aprés Renard et al., 1997b.
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CHAPITRE IV: Dissolution-cristallisation sous contrainte dans un systéme clos a I'échelle des grains

D.  Application aux galets impressionnés

Les galets impressionnés du Quaternaire du plateau de Valensole (Planche 1)
présentent des surfaces d’indentations de quelques millimétres 4 plusieurs centimétres carrés.
Si on suppose que la surface d’indentation correspond a la surface de contact réelle entre les
deux galets et que les solutés diffusent hors de ce contact lors de la déformation par
dissolution-cristallisation sous contrainte, il est possible d’estimer la durée de déformation.
Pour cela, le modéle d’indentation de Ia figure IV-2 est appliqué au cas de la calcite et avec des
conditions physico-chimiques correspondant a I’enfouissement subi par les galets, soit
environ 1 kilométre. La géométrie des galets est modélisée par des sphéres tronquées (Dewers
et Ortoleva, 1990). La durée nécessaire pour obtenir une surface d’indentation d'une aire fixée
est ainsi estimée (fig. IV-12).

Pour des surfaces supérieures 4 un centimétre carré, la durée de la déformation est de
plusieurs millions d’années. Ceci n’est pas compatible avec I’dge des galets qui est 4
millions d’années au maximum, et bien moins si I'on tient compte des durées d’enfouissement
et de remontée 2 la surface. Un des paramétres du modéle est donc faux. Nous avons supposé
que la diffusion se produisait sur toute la surface du contact, ce qui n’est pas vrai lorsque des
fractures perpendiculaires au contact permettent I'évacuation des solutés (Mac Ewen,
1978). Dans ce cas, une partie de la déformation se produit par fracturation, I'autre partie par
dissolution-cristallisation sous contrainte; la matiére dissoute recristallisant dans les
fractures ouvertes. |

Des observations similaires peuvent étre effectudes sur des grains de quartz indentés
dans les itacolumites de Bolivie (Planche 2). En cathodoluminescence, il apparait, 4 I’intérieur
des grains, des fractures cimentées rendues visibles par des plans d’inclusions fluides
reliques. Lors de la déformation, les grains ont été cassés, puis, la distance de diffusion ayant

diminuée, la dissolution-cristallisation sous contrainte est devenue efficace.
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CHAPITRE IV: Dissolution-cristallisation sous contrainte dans un systéme clos & I'échelle des grains

10

Rayon de la troncature (cm)
I

0.1 T T T
0.01 0.1 1 10 100
Temps (Ma)
Figure IV-12: Durée de formation d'une surface d'indentation sur un galet impressionné (galet calcaire du
Miocéne de la région de Grenoble). Au dela d’un centimétre carré, la durée de déformation est si élevée qu'elle

ne peut étre expliguée par un mécanisme simple de dissolution-cristallisation sous contrainte. Il faut donc faire
intervenir une fracturation du galet.

E.  Modéle général de déformation d’agrégats par dissolution-

cristallisation sous contrainte: Application au cas d’un grés

Apres avoir étudié le mécanisme de dissolution-cristallisation sous contrainte en détail,
nous cherchons a décrire le comportement d’un agrégat en tenant compte de la géométrie et de
la texture de la roche, ainsi que de la géométrie des joints de grains. Ce modéle est appliqué a

une roche composée uniquement de quartz, dont la taille des grains est unique.

1. Modéle géométrique de grains

On s’intéresse ici &2 une roche monominérale, composée de 100% de quartz, dont les
grains sont modélisés comme des sphéres tronquées formant un réseau en 3 dimensions 2
maillage cubique (fig. IV-13 et IV-14). Lors de la déformation, la dissolution est concentrée
aux joints des grains et la précipitation sur la surface libre en contact avec le fluide du pore. Le
rayon de Ia sphére, Ly, augmente légérement pour tenir compte des excroissance de quartz
dans le pore tandis que les troncatures L,, Ly, L, et la porosité diminuent (fig. IV-13); la
déformation s’effectuant dans un systeme clos & I’échelle du grain. Les quatre variables

spatiales définies permettent de décrire une géométrie et une texture de roche complexes ainsi
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CHAPITRE IV: Dissolution-cristallisation sous contrainte dans un systéme clos a l'échelle des grains

que de tenir compte d’un couplage entre la déformation des grains et la variation de porosité

de la roche (Lemée et Gueguen, 1996).

Augmentation de la compaction—>
Figure 1V-13: Modéle d'une roche composée d'un empilement cubique de grains ayant une forme de sphere
tronquée. Pendant la déformation, la forme du grain change: le rayon de la sphére L; augmente pour tenir

compte des excroissances dans le pore, tandis que le grain s'aplatit (L. diminue). La porosité décroit aussi.
Daprés Renard et al., 1997d.

Dans ce modele théorique, nous définirons la surface d’un grain commela réunion de
plusieurs sites ayant un comportement et une ¢nergie interne différents. La surface du grain
en contact avec le fluide libre du pore est le site de précipitation de matiére. Le contact entre
les grains est divisé en contacts “réels” (fluide piégé) et en inclusions (fluide libre) (Planche 6,
fig. IV-15 et fig. IV-16). Les inclusions se déforment par le mécanisme “réaction avec fluide
libre” alors que les contacts réels se déforment par le mécanisme de “film fluide piégé”
(voir chapitre I). Le mécanisme de dissolution-cristallisation sous contrainte se divise en 3
€tapes (fig. IV-17). Tout d’abord, la dissolution se produit au niveau des contacts réels ou la
contrainte normale est concentrée. Les solutés sont ensuite transportés le long d’un film fluide
adsorbé. Cette seconde étape tient compte de la diffusion depuis les contacts réels vers les
inclusions et vers le pore. Durant cette étape, les inclusions se déforment et échang-ent de la
matiére avec le pore par diffusion; cette étape est d’autant plus efficace que les inclusions sont
connectées et forment de petits chenaux ouverts sur le pore. Enfin, la troisiéme étape
correspond a la précipitation des solutés sur la surface libre du grain en contact avec le fluide

du pore. Toute la déformation s’effectue dans un systéme clos & Iéchelle du grain.
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Ly @ L, z

Surface du pore

Surface de contact

Rayon de la sphere: Ly

Figure IV-14: Variables spatiales utilisées dans notre modéle de la figure IV-13. La surface gris foncé est en
contact avec le fluide libre du pore. Chaque contact gris clair représente le contact composite de la figure IV-
13. Les variables sont utilisées dans les équations IV-18 a IV-21. Le rayon des grains, Ly varie de quelques
microns (cherts) & quelques millimétres (grés). D’aprés Dewers et Ortoleva, 1990.

2. Modéle théorique

a) Les transferts de matiére le long de la surface des grains

Dans la présentation du modéle, nous nous limiterons, par souci de simplification, aux
contacts verticaux entre les grains (axe z) (fig. IV-14); les résultats sont identiques pour les
contacts horizontaux (axes x et y) car on considére un chargement isotrope du systéme. La
surface de contact entre les grains (fig. IV-15 et IV-16) est structurée en contacts réels et en
contacts libres (inclusions). Ces derniers sont représentés par des cones d’ouverture 90°, dont
Ja hauteur est &, et le rayon de la base y,(cm) (fig. IV-16a et IV-16b). Les inclusions
représentent la géométrie complexe de la surface de contact, comme décrite par Raj et Chyung

(1981).
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surface libre (inclusion)
(Réaction avec fluide libre)

contact réel
(Film fluide piégé)

21,

Surface: AZ=1|:IZ2

Figure IV-15: Modéle de la surface de contact entre dewx grains. La surface de contact totale est A.; elle
contient des contacts réels et des inclusions coniques disposées en un réseau régulier. Les contacts réels se
déforment par le mécanisme “film fluide piégé” alors que les inclusions se déforment par le mécanisme
“réaction avec fluide libre”. Notons que les inclusions peuvent étre connectées et former de petits chenawx,
D’aprés Renard et al,, 19974, )

Vue perpendiculaire au joint de grain Vue en plan
a) b)

Figure [V-16: a) Section perpendiculaire au joint de grain qui contient des contacts réels et des inclusions
Sluides coniques. b) Coupe horizontale paralléle au film fluide. Cette vue est un agrandissement de la figure
IV-13. Les variables sont utilisées dans les équations IV-19 et suivantes. D’aprés Renard et al., 1997d
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SOLIDE

&3
- Fluide &
= Fluide libre Hiepore 3
[
\
.3
SYSTEME CLOS \ \
|
CIRCULATION NULLE

Figure IV-17: Modéle de dissolution-cristallisation sous contrainte. La matiére est dissoute dans les contacts ,
réels oi la contrainte normale est concentrée. Puis elle est transporiée le long d'un film fluide vers les e?
| inclusions et le pore o elle précipite. La déformation s'effectue dans un systéme clos a I'échelle des grains. Si L
| des échanges ont lieu dans le pore (diffusion, advection), I'hypothése du systéme clos & cette échelle n'est plus '
valide. D’aprés Renard et al., 1997d.

Les quantités suivantes sont utilisées dans la description de la texture et des transferts |

de matiére (fig. IV-14, IV-15,1V-16):

A, : aire de la surface du contact intergranulaire (m?) (fig. IV-15)

a, : aired’un contact réel & I'intérieur du joint de grain (m?) (fig. IV-16b)

n, - nombre de contacts libres (inclusions) par joint de grain (m?)
A, : airede lasurface du grain en contact avec le pore (m?) |

p, : pression fluide dans le pore (MPa)

P, : pression macroscopique normale a un joint de grain (MPa) .
pa : pression a I’intérieur d’un contact réel (MPa) 'i
pr @ pression fluide dans les inclusions du joint de grain, entre les contacts réels (MPa) |

-120 -




CHAPITRE IV: Dissolution-cristallisation sous contrainte dans un systéme clos a I'échelle des grains

O, © tenseur des contraintes sur un joint de grain
A, @ épaisseur du film fluide dans les contacts réels (m)
Df : coefficient de diffusion pour la migration hors des inclusions vers le pore, associé au

fait que pour atteindre le pore, les solutés ““doivent éviter’” les contact récls (m%s)

Da : coefficient de diffusion le long du film fluide (m2.s™)
D, : coefficient de diffusion dans le pore (m?s™)
€. : hauteur d’une inclusion conique (m) (fig. IV-16)

Y. : rayonde la base d’une inclusion (m) (fig. IV-16)
0 :  angle d’ouverture des inclusions coniques, 8 = 2arctan(E,/y1,), constant égal & 90°.

Les concentrations de silice aqueuse dans les différents sites sont:

c® : concentration de silice dans le fluide du pore (mole.m™)
¢ : concentration de silice dans les inclusions (mole.m™)
¢® : concentration de silice dans Ie contact réel (mole.m™)

Deux vitesses d’indentation distinctes, G, and Gy (m.s™) décrivent ’évolution des
variables spatiales dans un contact (variables définies sur les figures IV-14, TV-15 et IV-
16). G, rend compte du mécanisme “film fluide piegé” dans les contacts réels tandis que Gy
décrit le mécanisme “réaction avec fluide libre” dans les inclusions (fig. IV-18). Une troisiéme
vitesse, Gp (m.s™), caractérise I’évolution du rayon du grain, Ly, et représente Ia vitesse de

précipitation dans le pore. L’évolution de la texture de la roche dépend des trois mécanismes

suivants:
a, _ (ca oz) IV-18
dt a ’pa’_: ( = )
6 (¢ pug’) Gfng)
= — — —L & >0
W w5 W)
dt tan| —— sin
2 2 (IV-19A)
0, <0
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CHAPITRE IV: Dissolution-cristallisation sous contrainte dans un systéme clos a l'échelle des grains

z Gf(cf,pf }gz)
dy, _J= Ga(caapaac )~-,—_, v, >0
dt = sm(B / 2) (IV-19B)
0,y,<0
dL
—r= p(c",pp) (IV-20)

Les variables spatiales sont définies sur les figures IV-13, IV-14, IV-15 et IV-16. Les
variables G, et Gy donnent la vitesse de déformation des deux sites 4 I’intérieur d’un joint de
grain. Les vitesses sont positives pdur la dissolution et négatives pour la précipitation. Dans
les équations IV-19A et IV-19B, les vitesses associées aux inclusions dépendent a la fois des

mécanismes “film fluide piégé” et “réaction avec fluide libre” du fait de notre modéle

géométrique (fig. IV-18).

_— Avant déformation

Apreés un incrément de déformation

|
7
A f K
N N S S S - S Sk e S S - . — J
Surface / \
GP

du pore 4 /
/ Contact réel / \
Vd // Inclusion | _ Gf

/ \
/ 1 Ga
Figure IV-18: Vue en coupe de la surface du grain avant et aprés un incrément de dissolution-cristallisation

sous conlrainte. Les vitesses G, Gy et G, sont représentées (voir équations IV-18, IV-19, et IV-20).

Dans le modéle, c? est relié 4 cf avec I’hypothése d’un état stationnaire. Soit 1, la

distance minimale entre deux inclusions (fig. IV-16a), alors

2ml,A,D, (¢ — ') &g

L Ve av-21y

nl =a, (Iv-22)

o V, est le volume molaire du quartz (22.688 x 10" m’.mole™). D’aprés I’équation IV-21

. = -AG, (IV-23)
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CHAPITRE 1V: Dissolution-cristallisation sous contrainte dans un systéme clos a I'échelle des grains

Via,

= (IV-24)
2nA,D,

ou

Une relation entre ¢ et cP est 12 aussi obtenue dans Phypothése d’un état stationnaire.

Les transferts de matiére sont complexes car ils se produisent entre les contacts réels, les
inclusions et le pore (fig. IV-17)

2nl,(, +4,/2)D;(c - &)

1

(Iv-25)

Z

- _=l-(nzazGa +(1- nzaz)Gf)A

2 5
nl; = A, IV-26)
o &, + A,/2 est ’épaisseur de la couche d’cau dans les inclusions. Nous avons utilisé Ie fait
que nza; est la fraction de I’aire du contact global (Az) qui est en contact réel (“film fluide
pi€gé”) tandis que (1-n,a,) est I’aire des inclusions (“réaction avec fluide libre”). D¢ contient un
facteur de tortuosité associé au fait que les solutés doivent éviter les contacts réels pour
atteindre le pore.
Pour avoir une transition continue entre les mécanismes “film fluide piégé” et “réaction
avec fluide libre”, il faut vérifier \
na,—leta - A quand §,,y, >0 av-27)
na, =1-7n,y’ (Iv-28)
Enfin, la demiére €quation rend compte de la conservation de la matiére. et du bilan des

transferts entre les différents sites dans un systéme clos a ’échelle du grain.
f 2
(nzazAz)Ga +n, (Ttlpz £+ v, )Gf +AG, =0 (IV-29)
Dans cette équation, le facteur devant Gr représente la surface réactive des cénes
constituant les inclusions 3 I’intérieur le contact. La derniére vitesse, Gp, correspond a la
précipitation dans le pore (fig. IV-18).

CP

G, =k, 1~ (IV-30)

eq

ol kp est la constante cinétique de précipitation et K¢q la constante d’équilibre du quartz (voir
’annexe B). La fraction dans cette équation représente la saturation du fluide.

Si la taille des inclusions devient aussi petite que le film fluide, I’ensemble des

€quations est simplifié car les inclusions dans le contact ont disparu. La vitesse Gr est nulle et
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la déformation se produit uniquement selon le mécanisme “film fluide piégé”. Il ne reste alors
que deux équations pour décrire le processus de déformation: diffusion dans le film fluide et

bilan de transfert de mati¢re entre le contact et le pore.

2TcleaDa(Ca - c")

1 = —72 G, (IV-31)
AG, +AG, =0 (Iv-32)
b) Expression de la contrainte normale sur les différents sites

Dans un systéme monominéral modélisé comme un empilement périodique de sphéres
tronquées (Dewers et Ortoleva, 1990), on suppose que les contraintes suivent une relation qui

permet un couplage entre la contrainte macroscopique verticale g,, et la texture de la roche

(voir chapitre I).

-L,L,o, =AP,+(LL, -A,)p, (IV-33)
ou la contrainte normale sur un joint de grain P, est reliée a la contrainte normale sur un

contact réel, p,, et a la contrainte normale sur les inclusions, py, par
AP, =naAp, +(1-n,a,)A,p, (IV-34)

Nous savons que Ja contrainte normale dans les inclusions, py, doit varier entre pp et

P.- Pour cela, nous utilisons une interpolation géométrique, qui donne un autre couplage entre
la texture du grain et la contrainte, telle que, lorsque la taille des inclusions diminue, ps tend

Vers p,; et quand la taille des inclusions augmente, prtend vers p,,.

2
Pr =P.— (Pa - pp){n_z:_w_zJ IV-35)

2
Le numérateur de la fraction représente ’aire des inclusions, le dénominateur celle du
contact tout entier. Cette relation vérifie bien que, lorsque les inclusions ont disparues, ps est
€gale a p,. Cette relation n'a pas de signification physique réelle, elle est cependant un moyen
facile d'évaluer la pression fluide dans les inclusions.
Il reste a spécifier la variation de n, (nombre de contacts réels dans le joint de grain).
Nous supposons ici qu’il est constant, fixé par sa valeur initiale lors de la sédimentation.

Cependant ce nombre devrait varier avec &; W, (et d’autres variables) ainsi qu’avec

I’avancement de la réaction.
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c) Tenseurs des contraintes sur les différents sites

Les tenseurs des contraintes sont différents sur les sites e long de la surface du grain.
Dans ces sites, la contrainte normale a été définie dans la section précédente. Il reste a
déterminer les deux autres contraintes principales afin de calculer la contribution de I’énergie
€lastique sur I’énergie totale dans chacun des sites. Nous supposons que les tenseurs des
contraintes sont ceux décrits dans la table IV-4. A Dintérieur des contacts réels, les trois
contraintes principales sont égales 4 la contrainte normale Pa- Dans les inclusions, la contrainte
normale est définie dans le paragraphe précédent; les deux autres contraintes €tant égales 4 la
contrainte dans un contact réel, i. e, Pa. Dans le pore, la contrainte normale est Pp, les
contraintes dans les deux autres directions sont P,, la contrainte macroscopique sur un joint de
grain.

Table 1V-4: Tenseurs des contraintes sur les différents sites. D'aprés Renard et al,, 19974,

Contactréel. .. .. -~ . . Inclusions 0 .;.:j;-_gsu_i;“;fa_cg.\:édi:_-;fp,ore~ e
_pa —pf —PZ
_pa _pf “ * __Pz
—P. —Pp ~Pp
d Energie totale des différents sites sur le solide

L’€énergie libre du solide dans les différents sites le long de sa surface est la somme des
énergies dues aux effets des dislocations, du rayon de courbure et de la contrainte (voir
Chapitre I). |

Dans les trois sites, la constante d’équilibre, et donc la solubilité, sont différentes, ce
qui induit la migration de matiére d’un site vers I"autre. La constante d’équilibre est évaluée

comme décrit dans le chapitre I (équation I-2):

PV, U U U
K = Tle Xp —= |eexpl —< o ex —d ® exXp| —=— -3
« = Ko(T) o exp RT p(RT] p(RTJ © p(RTJ (IV-36)
ol Ko(T) est la constante d’équilibre pour un grain de quartz sans contrainte; les autres termes

représentant la contribution de la contrainte et des énergies élastiques (U,), plastiques (U,) et

de surface (U;). Chacun de ces effets est évalué dans la table IV-5, dans le cas du quartz.
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Table IV-5: Effet des différentes énergies (J.mole”) sur l'augmentation de I'activité du quartz (et de la
constante d'équilibre dans l'éguation 1V-36). L activité de référence est pour un solide sans contrainte avec une
énergie plastique et de surface négligeables. La conmtribution de ['énergie de surface est négative dans les
inclusions car ces derniéres sont des creux sur une surface plane (voir Chapitre 1). La contrainte normale
correspond & un enfouissement de 2 kilométres, avec des gradienis de pression lithostatique et hydrostatique
normaux entre la surface et 2 kilométres de profondeur (p, = 20 MPa, g. = 44 MPa).

-l_ Contrainte normale Uy U, U Effet total sur
| ::'S-i;:é' . J.mole" J.mole’ | Jmole” [ J.mole™ Pactivité
Contast _;réei 1658 3 2.5 0 +82%
Inclusmns o 283 21658 170 1.5 | -42-40 | +153+93 %
Surfacedupore 283 3 0.3 0 +11%

e) Propriétés du film fluide

L’épaisseur du film fluide, A,, le coefficient de diffusion dans le film, D,, et le
coefficient de diffusion dans le pore D, sont estimés d’aprés la théorie du chapitre II (fig. I1.4
et Table II-2).

La diffusion entre les inclusions et le pore doit tenir compte de deux pfopriétés. Tout
d’abord, elle est moins efficace que dans le fluide libre du pore car les solutés doivent franchir
les surfaces de contact réels. Cependant, elle est plus efficace que dans les contacts réels car
les inclusions peuvent étre reliées et former de petits chenaux. Nous supposons que le facteur
qui contrdle la diffusion est le rapport entre la surface des contacts réels et la surface des

inclusions. Ainsi, le coefficient de diffusion dans les inclusions, Dy, s’écrira;

(I— n az)Az

D; =D, +(D,-D,) * - A - (IV-37)

Cette relation est similaire a celles utilisées pour décrire un seuil de percolation dans un milien

poreux, I’exposant o pouvant varier entre 2 et 3 (Guéguen et Palciauskas, 1992).

D Constante d’équilibre du quartz
La réaction de dissolution du quartz utilisée est
8i0,(s)+ 2H,0 <> H,Si0,(aq)

¢t on suppose que les activités du quartz et de I’eau sont égales 1, ainsi que le coefficient

d’activité de la silice aqueuse. La solubilité de la silice K* est alors donnée par
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RTIn(K")=p, IV-38)
Le terme KO(T) de I’équation 1V-36 est fonction de la température seulement (voir

annexe B). La cinétique de dissolution/précipitation du quartz est aussi étudiée dans ’annexe
B. Nous avons choisi des constantes cinétiques intermédiaires entre le modéle de Rimstidt et
Barnes (1980) et le modéle de Oelkers e ai. (1996). Le modéle de Rimstidt et Barnes (1980)
donne Ia relation suivante pour la constante d’équilibre dans un systéeme sans contrainte,
¢nergie €lastique, dislocations et énergie de surface.

log(K, ) = 1.881-0.002028 x T—%@ (IV-39)

g) Cinétique de dissolution-précipitation du quartz

La constante de dissolution-précipitation augmente avec la température et varie avec le
pH et la concentration en ions (Dove, 1995). Certains auteurs ont mesuré en laboratoire la
cin€tique de dissolution du quartz (Rimstidt and Barnes, 1980; Dove, 1995) et ont trouvé des
vitesses plus rapides que dans des conditions géologiques (Oelkers er al, 1996). Walderhaug
(1994) a estimé la cinétique de précipitation dans des grés du bouclier Norvégien et trouvé une
valeur plus faible que Rimstidt et Barnes (1980} (voir annexe B). Nous utilisons le modéle de
Rimstidt et Barnes (1980) divisée par un facteur 10 afin d’obtenir des vitesses de

déformation en relation avec des vitesses de déformation géologiques.

h) Géomérrie initiale des grains et des contacts
Nous avons effectué des simulations avec des tailles de grain variables, entre 0.001 et
0.1 em. La taille initiale des inclusions 2 I’intérieur du joint de grain est fixée a 1 um; cette
valeur étant choisie de maniére 3 représenter la rugosité initiale de la surface de contact. C’est
une valeur typique pour une inclusion fluide. L’angle d’ouverture des inclusions coniques est
fixé & 90°, ainsi &, = ,. Le nombre d’inclusions dans un joint de grain est choisi de telle

maniere, qu'a I’état initial, 50% de la surface du contact se déforme par le mécanisme “film
fluide piégé” et 50% par le mécanisme “réaction avec fluide libre” (fig. IV-19¢). Durant la

déformation, ce rapport de 50% change.
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Lors de la sédimentation, il y a des inclusions de toutes tailles 4 I’intérieur d’un joint
de grains. Nous pensons que les inclusions initiales qui ne sont pas localisées a [’aplomb d’une
dislocation disparaissent pendant de la compaction. Ainsi il existe des sites préférentiels sur la

surface d’un joint de grain ol les inclusions vont rester stables.

3. Analyse des résultats

a) Géomeétrie des grains et de la surface de contact

Durant la déformation mécano-chimique, la dissolution se produit dans les contacts
intergranulaires et la précipitation sur la surface des grains en contact avec le fluide libre du
pore. Ainsi Ly, qui caractérise I’épaisseur des excroissances sur la surface du pore, augmente
(fig. IV-19a). Dans le modele, la compaction mécano-chimique est supposée isotrope, ainsi les
troncatures Ly, L,, et L, décroissent toutes pendant de la déformation (fig. IV-19a). Le modéle
est clos a I’échelle des grains, le volume de chaque grain ne change donc pas. La géométrie du
grain évolue comme une sphére tronquée dont la surface en contact avec le fluide du pore
diminue et dont la surface des joints de grain augmente (fig. IV-13). Simultanérrient, la porosité
diminue d’une valeur de 31% 4 une valeur de 4% au bout de 12 millions d’années (fig. IV-19d).

La taille des inclusions évolue durant la déformation (fig. IV-19b). Sur la figure IV-19b,
la taille des inclusions augmente d’une vaI.eur initiale de 1 micron jusqu’a une valeur de 2.1
microns environ. A 1’état initial, I’aire des inclusiops a I’intérieur du joint de grain n’est pas en
€quilibre. La pression fluide dans les inclusions est élevée, ce qui accroit la solubilité et donc la
cinétique du mécanisme ‘‘réaction avec fluide libre ». Ainsi, la taille des inclusions passe
brusquement de 1 a 1.2 micron. Dans le méme temps, la surface des contacts réels diminue,
ainsi que la distance de diffusion des contacts réels vers les inclusions. Ce processus augmente
alors la cinétique du mécanisme “‘film fluide piégé™.

Le rapport entre la surface des inclusions et la surface du joint de grain évolue d’une
maniere similaire 2 la forme des inclusions. Ce rapport, initialisé & 50%, augmente rapidement
lors d’une étape initiale de la déformation (fig. IV-19¢). Puis il se stabilise & une valeur de 74%
dans le cas de la figure IV-19¢, avant de diminuer légérement. Nous avons effectué des
simulations pour des tailles et des formes d’inclusions variables. Il semblerait que la valeur

d’équilibre des inclusions (74% ici) ne dépende ni de la taille ni de la forme des inclusions mais
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des conditions physiques et chimiques et de la texture de la roche. En particulier, la
profondeur 4 laquelle se trouve la roche ainsi que la taille des grains sont des paramétres
cruciaux.

Ces constatations indiqueraient qu’il s’établit un équilibre entre les deux mécanismes:
““film fluide piégé> dans les contacts réels et *‘réaction avec fluide libre”’ dans les inclusions.

Enfin, la vitesse de déformation, définie comme la vitesse verticale d’indentation
des grains (G, / L,), diminue durant la compaction (fig. IV-19e). En effet, la surface du joint
de grain augmente (fig. IV-13) tandis que la contrainte macroscopique sur la grain reste
constante. La contrainte normale sur le joint de grain, P,, diminue donc (équation IV-33), et
par conséquent le “‘moteur’” de la déformation, 4 savoir la différence de contrainte diminue

aussi.

b) La transition entre les mécanismes “film Jluide piégé” et

“réaction avec fluide libre”

Nous avons effectué plusieurs simulations telle celle de la figure IV-19, Jour des tailles
de grain différentes et a des profondeurs variables. Nous avons calculé la valeur d’équilibre du
rapport entre I’aire des inclusions et ’aire du contact lorsque la porosité a atteint 4%, en fin
de déformation. Cette valeur d’équilibre augmente avec la taille des grains, quelle que soit la
profondeur (fig. IV-20).

Pour des tailles de grain faibles, la diffusion des contacts réels vers les inclusions est
rapide du fait d’une faible distance de diffusion. Dans ce cas, le fluide des inclusions atteint
rapidement la saturation; les inclusions ne sont plus stables et ont tendance a disparaitre. Le
mécanisme ““film fluide piégé’’ est dominant.

Lorsque la taille des grains augmente; la surface des contacts réels augmente aussi et Ia
diffusion a Pintérieur du film fluide est ralentie, d’autant plus que p, tend vers P,, ce qui
diminue la cinétique du mécanisme “film fluide pi€gé€”. Dés lors, la taille des inclusions
augmente et le mécanisme “réaction avec fluide libre” devient dominant. Les conditions
physico-chimiques sont aussi importantes: les inclusions sont moins stables a forte
profondeur car la contrainte sur les contacts réels y est élevée ce qui accélére le mécanisme

“film fluide piégé”.
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Figure IV-19: Compaction d'un grés par dissolution-cristallisation sous contrainte. Nous avons choisi des
variables physiques et chimiques constantes (température, pression lithostatique et hydrostatiques normales)
qui correspondent & un enfouissement de 4 kilométres environ. Les variables spatiales montrent une évolution
de la géométrie du grain et de la surface de contact. Ly (rayon des grains} augmente légérement (fig. 1V-19a)
tandis que les grains s'indentent (L., la troncature verticale, diminue). Le rayon des inclusions & I'intériewr du
contact, Wy, évolue durant la compaction (fig. 1V-19b) et le rapport entre la surface des inclusions et la
surface totale du contact atteint un équilibre (environ 74% ici) (fig. IV-19c). Pendant la compaction, la
porosité décroit de 319 a 4% en 12 millions d'années (fig. 1V-19d), et le tawx de déformation décroit aussi
car la surface de contact augmente (fig. IV-19¢). D’aprés Renard et al., 1997d.
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Figure IV-20: Stabilité des inclusions a I'intérieur du contact en Jonction de la taille des grains. Sur I'axe des
ordonnées sont reporiées les valeurs du rapport entre la surface des inclusions et la surface du contact lorsque
ce rapport a atieint sa valeur d'équilibre durant la déformation (voir JSig. 1V-19). Pour de petites tailles de
grains, la surface des inclusions est faible et ces derniéres tendent & disparaitre. Le mécanisme de déformation

est alors “film fluide piégé”. Pour des tailles de grains plus élevées, la déformation est due au mécanisme
“réaction avec fluide libre”. D'aprés Renard et al, 19974

Des simulations, telles celles de ]a figure IV-20, suggérent 1’existence d*une transition
entre deux domaines de déformation: pour de petites tailles de grains, la déformation se
produit plutdt par le mécanisme de “film fluide picge”, tandis que pour des tailles de grain

lus importantes, le mécanisme “réaction avec fluide libre” est dominant.
p

4, Discussion

a) Inhibition de la déformation par un dépét d'argiles

Des observations indiqueraient que, dans certaines conditions, la présence d’argiles
dans les pores peut affecter le processus de dissolution-cristallisation sous contrainte (Tada et
al., 1987; Ramm, 1992). Dans ce cas, la précipitation de quartz dans le pore est ralentie car les

argiles recouvrent la surface disponible (équations 1V-29 et 1V-32). Le fluide des pores
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devient alors sursaturé en silice et le gradient de concentration entre le contact et le pore
disparait dans les équations IV-21 et IV-31, ainsi le taux de déformation par dissolution-

cristallisation sous contrainte est diminué.

b) Cas d’un systéme ouvert

Dans tous les calculs effectués, nous avons supposé que toute la matiére dissoute dans
le contact précipite sur le grain, le systéme étant clos & cette échelle. Si I’on considére que le
systéme est clos a une échelle décimétrique 4 métrique, le transport des solutés par advection

et diffusion n’est pas négligeable. Nous en développerons les conséquences dans le chapitre V.

c) Modele unifié de dissolution-cristallisation sous contrainte

Cette étude montre que les différents modéles de dissolution-cristallisation sous
contrainte décrits dans la littérature sont I’expression unique d’un méme phénoméne physique
qui peut étre divisé en trois étapes: dissolution activée par une différence de contrainte
normale, transport des solutés par diffusion (en une ou deux €tapes) et précipitation.

Une transition entre les deux mécanismes de dissolution-cristallisation ‘sous contrainte
(“film fluide piégé™ et “réaction avec fluide libre”) devrait apparaitre A cause de deux effets.
Tout d’abord, la mobilité des solutés a l’intérieur du film fluide piégé entre les grains
diminue lorsque la contrainte normale augmente. Ensuite, les inclusions a I’intérieur
d’un joint de grain se localisent dans les régions de forte concentration en
dislocations. Cette transition se produirait dans le temps et dans 1’espace.

Les modéles proposés (“film fluide piégé, “réaction avec fluide libre”, fles et
chenaux) sont donc des cas limites d’un processus de dissolution-cristallisation sous

contrainte général.

F. Conclusions

Nous avons modélisé la roche comme un empilement cubique de grains sphériques
tronqués. La géométrie tridimensionnelle obtenue autorise 1'utilisation de tenseurs des
contraintes pour estimer une déformation. Dans une géométrie comme celle de la figure I1V-14,
les contraintes normales sur les faces des axes x, y et z peuvent étre différentes pour tenir

compte de Panisotropie des contraintes.
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Dans ces modéles de déformation a I’échelle des grains, on estime une déformation
finie microscopique ainsi qu’un taux de déformation (fig. IV-19). La passage a une loi de
déformation macroscopique n’est pas évident car plusieurs mécanismes de déformation sont
présents en méme temps dans un endroit donné et la déformation finie observée est la somme
d’interactions souvent difficiles a isoler. Cette étude n’est qu’une étape pour définir, puis
calibrer, une loi macroscopique de dissolution-cristallisation sous contrainte de type
viscoélastique, comme proposée par Schneider (1993). Pour P’instant, elle ne permettrait que
de proposer une famille de comportements viscoplastiques possibles pour une roche
soumise a de la dissolution-cristallisation sous contrainte, comme le fait le modéle de Lemée et

Gueguen (1996).
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Jusqu'a présent, nous avons supposé que le systéme était fermé aux transferts et
par extension que les fluides étaient immobiles. Quels sont les effets induits par une
circulation de I’cau dans les pores? Nous étudierons tout d'abord la formation de strates
dlorigine diagénétique dans les calcaires et les gres. Dans une seconde partie, nous

développerons les processus de couplage entre transport et réaction daris un milieu poreux.
A.  Litage diagénétique
1. Exemples naturels de différenciation chimique

a) Alternances marno-calcaires

Plusieurs auteurs ont proposé qu'un litage d'origine mécano-chimique, similaire 3
une stratification, puisse apparaitre lors de la diagenése. Ricken (1986) a décompacté des
séries marno-calcaires (alternances de bancs calcaires et mameux centimétriques 2
décimétriques sur plusieurs dizaines de métres d'épaisseur). A partir de mesures de
déformation de terriers fossiles, il a proposé une méthode pour estimer la fraction de calcite
qui a été dissoute dans un nivean. Il a ainsi montré que les strates calcaires ont été
enrichies en calcium alors que les strates marneuses en ont €té appauvries (fig. V-1a).
Dans cette hypothése, les séquences actuellement visibles 4 l'affleurement résulteraient donc
essentiellement d'une différenciation chimique et ne seraient donc pas héritées directement
d’un processus sédimentaire (fig. V-1b). Des variations de composition initiale existent lors du
deép6t (cycles de Milankovitch, variations de I'apport sédimentaire), mais la différenciation en
alternances marno-calcaires bien individualisées pourrait €tre plutdt d'origine diagénétique et
résulter de la migration du calcium des bancs mameux vers les bancs calcaires. Notons
toutefois que cefte interprétation reste encore discutée car elle explique difficilement les
corrélations que I’on observe entre les séries sur de grandes distances, et que, par ailleurs,

plusieurs types de mécanismes peuvent exister, avec des convergences de structures

sédimentaires. \) 0
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Coupe de Teneur % CaCO; % CaCO, Roche a
I'affleurement en carbonate Sédiment Roche I'affleurement
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Figure V-1: Litage diagénétique. a) Alternances marno-calcaires. La transition entre les zones de dissolution
et de précipitation est définie par les limites de teneur neutre en carbonate (c,) (sans transfert de Ca) tandis
que la limite entre les bancs marneux et calcaires est définie par la teneur en carbonate sur le profil
d'altération (c,). b) Le sédiment initial contient une certaine quantité de carbonate lors du dépét. La

transformation diagénétique entraine la formation d'une alternance de bancs marno-calcaires. D'aprés Ricken,
1986.

b) Stylolitisation des grés

Oelkers et al. (1993) proposent une origine chimique a la formation des stylolites
dans les grés de Mer du Nord. Dans ces gres, on observe des alternances de zones riches en
micas et en stylolites et de zones plus fortement cimentées par du quartz. La silice est
dissoute au niveau des stylolites et migre (par diffusion ou advection) dans les zones pauvres
en mica ou elle cimente les grains de quartz; ainsi une certaine rythmicité apparait dans les
grés (fig. V-2). La distance entre les stylolites varierait suivant les conditions physico-
chimiques.

Pour Oelkers et al. (1996), la dissolution du quartz a ’interface quartz-mica est activée
par une augmentation locale du pH a la surface des micas, ce qui accélére la cinétique de
dissolution (voir I'annexe B). La cimentation se produirait dans les zones pauvres en mica car,
sur les grains de quartz, la surface libre pour la précipitation est importante. Toutefois, dans

cette étude, Oeclkers ef al. (1996) ne tiennent pas compte les effets possibles de la
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dissolution-cristallisation sous contrainte observée (indentation de quartz par des micas,
cf. chapitre IV). Dans leur modéle, le paramétre qui contrdle la déformation est la

température qui active la cinétique du quartz et non la contrainte.

Dissolution de quartz

A
Diffusion de silice
= \ ot i
- Grés riche Cimentation
A en quartz
a A
[V
Diffusion de silice

Dissolution de quartz

Figure V-2: Litage diagénétique dans des grés. Dans les zones riches en micas des stylolites se forment et les
grains de quartz se dissolvent. La silice migre et cimente les zones pauvres en micas. Ainsi, des alternances de
stylolites et de zones cimentées se développent. D'apreés Oelkers et al., 1996.

2 Couplage dissolution-cristallisation sous contrainte/transport.
Etude préliminaire

Les données géologiques utilisées dans les deux exemples précédents suggerent que le
transport des solutés dans les pores, sur de courtes distances (quelques décimetres), peut
conduire 4 un phénoméne d’auto-organisation dans les roches sédimentaires. Ces
observations indiquent aussi que le systéme n'est pas toujours clos a I'échelle des grains,
mais parfois sur des distances de l'ordre du metre.

En intégrant dissolution-diffusion-précipitation et percolation, on peut imaginer le
systéme simple de la figure V-3. La circulation s’effectue dans les pores mais pas dans les
limites de grain. Les équations du modéle ci-dessous sont les mémes que celles du chapitre IV,
il suffit d'y ajouter une équation de transport (par diffusion et/ou advection) dans les pores.

On pourrait alors simuler Ieffet de la circulation d’un fluide et de la variation concomitante de
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sa composition sur le phénoméne de dissolution-cristallisation sous contrainte et répondre aux
questions suivantes:

1) Pour quelles conditions {(composition et vitesse du fluide qui circule), la dissolution-
cristallisation sous contrainte est-elle un mécanisme de déformation efficace par rapport a la
compaction purement meécanique?

it) Sur quelle distance peut migrer la silice avant de précipiter, c'est a dire quelle est
I’ouverture du systéme, par exemple si le fluide est simplement saturé en silice?

i) Quelle saturation du fluide en silice bloquerait tout phénoméne de dissolution-
cristallisation sous contrainte (en empéchant la diffusion pore-contact et donc la dissolution
au contact)?

Ces questions ne sont pas abordées dans ce mémoire mais font 1’objet d’une étude en

COours.

Percolation
loi de darcy

A

Dissolution

|

‘ ‘ Diffusion Précipitation
Contact _ (sur les parois)
Pore

Figure V-3: Modéle de couplage entre la dissolution-cristallisation sous contrainte et le transport des solutés
dans les pores. D'aprés Potdevin, 1997, comm. pers.

Dans la partie suivante, nous nous intéressons au cas oi I’effet de la contrainte est
négligeable et ou seule la circulation du fluide dans les pores provoque une modification de la
texture de la roche. L apport diffusif de matiére depuis la contact entre les grains (fig. V-3) est

donc négligé.
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B.  Couplage réaction-transport et instabilités de dissolution

1. Introduction

La circulation d’un fluide réactif dans un milieu poreux, sur des distances de quelques
décimétres & plusieurs kilométres peut engendrer théoriquement un couplage entre le
transport des espéces dissoutes et les réactions entre les minéraux et le fluide
(Ortoleva er al., 1987). En effet le transport modifie la composition de ’eau et donc son degré
de saturation vis-a-vis des minéraux. Par ailleurs, lorsque le fluide circule, il peut dissoudre un
ou plusieurs minéraux et angmenter localement la porosité et la perméabilité de a roche.
Le fluide se focalise alors dans ces régions de plus forte perméabilité et le front de réaction
devient instable (fig. V-4). Si la roche est parfaitement homogéne, Ie front de réaction reste
plan. Cependant si de petites hétérogénéités existent, elles sont amplifiées et Ie front de
dissolution devient plus accidents, jusqu’a I’obtention d’une géométrie en “doigt de gant”
(Ortoleva et al., 1987) ou méme fractale (Daccord er al., 1989, 1993a, 1993b). Ce mécanisme
est un exemple d’auto-organisation: un état organisé se forme dans un systéme homogeéne a
I’échelle considérée.

La formation de chenaux de dissolution dans des calcaires ot de ’acide a été injecté
(Daccord et al., 1993a; Bazin ef al., 1995, 1996, 1997) ou bien des fronts de dolomitisation
ondulés 4 Iéchelle kilométrique sont des exemples géologiques de ce processus. Dans les cas
d’injection d’acide, 1écart 4 I'équilibre du systéme ‘est si élevé qu’une géométrie fractale peut
se développer (Daccord ez al., 1993a).

Ce mécanisme est différent du processus classique d’instabilités de viscosité de
Saffman-Taylor. Quand un fluide est injecté dans un milieu poreux contenant un autre fluide
moins visqueux, I'interface entre les deux fluides perd sa stabilité et un front en “doigt de
gant” se développe 2 cause des forces de tension qui s’exercent 4 linterface entre les deux
fluides. Dans ce cas, I'interface se déplace avec la méme vitesse que le fluide, alors que dans le
cas du couplage réaction-transport, le front de dissolution avance beaucoup moins vite que le
fluide.

La théorie du couplage réaction-transport est bien connue (Ortoleva et al., 1987;

Steefel et Lasaga, 1990). Ce processus a aussi été étudié d’un point de vue expérimental dans
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le domaine pétrolier (Daccord ef al., 1993a; Bazin et al., 1995). Ces études expérimentales ne
permettent cependant pas de vérifier directement la théorie décrite par Ortoleva et al. (1987)
car elles se situent dans un domaine ot I’écart 4 1’équilibre est important et les processus non
lin€aires engendrés sont difficiles 4 contrdler.

Dans cette section, nous proposons une expérience simple qui permette de
vérifier le processus d’instabilité. Nous avons aussi réalisé une simulation numérique
de cette expérience, avec une géométrie identique, & I’aide d’un modéle numérique couplé de

réaction-transport et confronté les résultats de la simulation avec I’expérience.

2. Concepts théoriques introductifs

Les fronts de réaction plans, sphériques ou d’ordres de symétrie supérieurs peuvent
étre instables lorsque de petites perturbations changent leur forme. Ces instabilités résultent
de phénoménes non linéaires qui se développent et s’auto-amplifient, méme dans les
systémes les plus simples.

Lorsqu’un fluide percole a travers une roche, il provoque un front de réaction s’il n’est
pas en équilibre avec au moins un des minéraux; De nombreuses instabilités de porosité
peuvent alors se développer dans la zone frontale (Ortoleva er al,, 1987; Steefel et Lasaga,
1990; Chen et Ortoleva, 1990; Daccord et al., 1993a, 1993b).

La vitesse v du fluide est reliée au gradient de pression VP par la loi de Darcy qui
s’écrit, en I’absence de convection

ov = —xVP (V-1)
ou ¥ est la perméabilité du milieu divisée par la viscosité du fluide et ¢ la porosité. Comme la
perméabilité dépend de la porosité qui elle-méme varie avec les réactions de dissolution et de
précipitation, le front de réaction, initialement plan, peut étre déstabilise’.d

Un modele théorique simple de dissolution montre ce mécanisme. Considérons une
matrice poreuse insoluble, composée de quartz contenant un fluide saturé en SiO,, et
contenant un minéral tres soluble tel que la halite. Si de ’eau sous-saturée en NaCl traverse ce
miliey, elle sera saturée en sel en aval et sous-saturée en amont de 1’échantillon considéré.
Entre ces deux positions, il existe une zone de dissolution dans laquelle de la halite est

dissoute et dont la porosité croit d’une valeur initiale (égale a celle en aval du front) a une
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valeur finale égale & la porosité de la matrice quartzeuse sans sel. On peut se demander si ce

front de dissolution va rester plan ou si des instabilités vont se développer.

Roche altérée

\
Concentration du fluide IR Nt
dans la zone de plus forte IETER
perméabilité *

21Ul JuOL]

[ T T T~

Figure V-4: Effet d'une hétérogénéité sur la forme d’un Jront de dissolution et sur la concentration du Sluide
dans la zone de plus forte perméabilité. La diffusion depuis les parois de I'hétérogénéité exerce une rétroaction
négative. D 'aprés Ortoleva, 1994,

Le schéma de la figure V-4 montre les effets de rétroaction dus a une légére
perturbation du front de dissolution. D*une part, une perméabilité localement plus forte au
voisinage de I’instabilité augmente la porosité car elle y concentre le flux de solution et y
accrofit la dissolution. Ceci a tendance & développer I’instabilité et la forme du front devient
de plus en plus découpée du fait de cette rétroaction positive. D autre part, la diffusion de
sel vers le centre de l'instabilité ralentit la dissolution (fig. V-4) et le front tend 3 se
stabiliser du fait de cette rétroaction négative (fig. V-5). Enfin, notons que dans la croiite il
cxiste une autre rétroaction négative; c’est la diminution de porosité par compaction
meécanique de la roche.

La compétition entre ces deux mécanismes (transport par advection et transport
par diffusion) montre qu’un des paramétres clés de ce phénomeéne est la relation entre la
perméabilité et la texture de la roche, en particulier la porosité. La loi de perméabilité
refléte la géométrie et la disposition des grains ainsi que la géométrie et la connectivité des
pores. Il est évident que plus cette Joi sera dépendante de la texture de la roche, plus le

développement d’instabilités sur le front de réaction sera facilité.
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Hétérogénéité

Instabilité dans le front de dissolution

Perméabilit€ plus €levée Diffusion au centre de I'instabilité
Accélération de la dissolution Ralentissement de la dissolution
Agrandissement de I'instabilité - Stabilisation de I'instabilité
AUGMENTATION DES INSTABILITES STABILISATION DU FRONT

Figure V-5: Les différents effets théoriques de rétroaction dus au développement d'instabilités sur un front de
réaction.

3. Développements théoriques

Les phénomenes de rétroaction sont analysés via un modéle mathématique simple. Si
I’on suppose une roche constituée d”une fraction insoluble ¢, d’un ciment soluble composé de
grains de volume L* (nL? est alors la fraction volumique du systéme occupée par la matiére
soluble, n représentant une densité de grains) et d’une porosité ¢, alors
¢+nl'+6, =1 (V-2)
Cette relation ainsi qu’une loi de croissance des grains peuvent étre combinées afin d’obtenir
une équation d’évolution pour ¢.

Ici, on suppose que la dissolution du ciment produit un seul soluté de concentration ¢

(mole/volume de fluide contenu dans les pores).

S = k*e- o) (V-3)
ot
o c*? représente la concentration d’équilibre du soluté et k un coefficient cinétique multiplié

par un facteur de forme des grains. En combinant les deux équations ci-dessus, on obtient

ERACEDRCEY (V-4

ol ¢ est la porosité finale lorsque tout le ciment a disparu.
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La conservation de la masse impose une €quation pour c. Puisque ¢ est la

concentration du soluté par volume de fluide des pores, ¢c est la concentration par volume de
roche. D(¢) étant un coefficient de dispersion dépendant de la porosité (3 cause de la

dispersion mécanique), la conservation de la masse par volume de roche implique

0 00
% = V.[q) -D(¢)- Ve+ K(¢)e- Vp] 3 (V-5)

avec p la densité molaire du ciment solide. K(¢) est égal 4 la perméabilité divisée par la
viscosité du fluide. Le terme en x(¢) tient compte du transport par infiltration (loi de Darcy),
tandis que le terme en D(6) représente la dispersion par diffusion et par advection. Le dernier
terme de I'équation V-5 signifie qu’une certaine quantité de liquide est rajoutée an fluide des
pores lorsque du ciment se dissout.

La conservation du fluide des pores est reliée 4 la vitesse d’infiltration par la relation

a(pwcb)/ ot= —V.(pwcpv) ol py est la densité molaire du solvant. En supposant que le systéme

est isotherme, que le fluide est incompressible, et en négligeant les variations de p,, avec c, Ia

loi de Darcy donne une équation pour la pression du fluide.

v{x(s)-vp)= 22 (V-6)

Cette derniére équation rend compte de I’évolution temporelle de la distribution

spatiale des trois variables descriptives d,petc.

Pour comparer les cinétiques de réaction, de diffusion et d'injection (équation V-5), il
est nécessaire d'utiliser des parameétres sans dimension. Ainsi, la conservation de la masse des
solutés fait appel a deux paramétres sans dimension qui dépendent fortement de I'échelle
spatiale considérée. Le nombre de Peclet mesure I'importance relative des flux d'advection et

de diffusion:

P = vind' _ Vi _ vitesse du fluide
D, D,/I' vitesse de dispersion

(V-7)

e

ol V;y est la vitesse interstitielle du fluide (cm/s), Dy, est le coefficient de dispersion qui décrit
Ia dispersion mécanique et moléculaire (cm?s), et 1" est I'échelle spatiale du systéme étudié

(cm).
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Steefel et Lasaga (1990} ont défini théoriquement un nombre de Peclet critique, P, au

dessus duquel l'instabilité peut se propager.

ges

. ou I" est la quantité ¢oko/deks, k étant la perméabilité du systéme et ¢ la porosité. Les indices

07" et “‘f”” correspondent respectivement aux propriétés du systéme a l'état initial et a I'état
final.
Le nombre de Damkohler compare les cinétiques de réaction et d’injection du fluide a

une échelle spatiale fixée:

D, = Akl _ I/, _ temps de t;‘ran.sit V-9)
Viy VAk temps de réaction

inj

ol A, est la surface de réaction des grains de sel (cm”cm? de sel) et k la constante cinétique de
dissolution du sel (cm/s). Quand le nombre de Damkohler est supérieur a 1, la cinétique de
dissolution est plus rapide que les apports dus a l'advection du fluide, ainsi la solution reste
proche de I'équilibre. Dans ce cas, la dissolution se produit partout a I'intérieur de la roche et le
front de dissolution est diffus. A l'opposé, quand le nombre de Damkohler est inférieur 4 1, la
cinétique de réaction est plus faible que la vitesse a laquelle les solutés sont transportés, et un
déséquilibre local apparait si le fluide n'est pas en équilibre avec les grains (Steefel et

Lasaga, 1990).

4, Mise en évidence expérimentale de la dissolution en “doigt de

gant”

Le phénoméne de “doigt de gant” a été observé dans la nature (karst, fronts de
dissolution de dolomite) et estimé théoriquement. Nous proposons une expérience simple afin

de quantifier le phénoméne.

aj Réalisation d'un réseau de circulation

(1)  Appareillage
Un appareil de circulation en deux dimensions a été construit selon nos plans par

I’entreprise ICMP (Varces, France). Il consiste en deux plagues carrées de plexiglas de 2 cm
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d'epaisseur. L'une des plaques est lisse, ['autre contient un réseau de rainures gravées sur sa
surface supérieure. Les rainures possédent une section carrée de 1 x 1 mm et recouvrent une
surface de 30 x 30 cm. Chaque rainure est séparée de sa voisine de 5 mm et les rainures se
recoupent a 90° formant un réseau entrecroisé (fig. V-6). La premiére plaque, lisse, recouvre
les rainures de la seconde plaque; un milieu poreux artificiel est ainsi obtenu. La transparence

du plexiglas permet l'observation durant I'expérience et la prise de photographies.

aque Supéricnre
Plague inférieure

- 30 cm - —>

~

Figure V-6: Appareil de circulation. La Pplaque inférieure, gravée d'un réseau de rainures, est recouverte d'une
plaque lisse (en pointillés). Le Sluide est injecté par la gauche & I'aide d’un tuyau perforé (non représenté ici)
de maniére & distribuer l'eau dans les rainures. LD ’aprés Renard et al, 1997e.

Les rainures sont remplies de chlorure de sodium en poudre tamisée. De l'eau pure est
ensuite injectée a I'aide d'un tuyau percé sur un c6té de I'appareil et ressort sur le coté opposé
aprés avoir circulé dans les rainures. L'expérience se réalise de la maniére suivante. En amont,
I'eau est injectée entre les deux plaques ol elie circule dans le sel 4 l'intérieur des rainures. L'eau
€tant sous saturée, elle dissout le sel et un front de dissolution se déplace d'amont en aval;
avec une vitesse plus faible que celle de l'eau injectée. Durant l'expérience, la porosité du
systéme plexiglas + sel varie d'une valeur initiale de 23 % environ  une valeur finale de 48 %

(porosité due aux rainures) quand tout le sel a été dissous et que les rainures sont vides.

(2) Conditions expérimentales

La température est celle de la piéce (environ 25° C). Le fluide est injecté & l'aide d'une
pompe dont le débit peut étre modifié, l'expulsion de liquide a la sortie du systéme étant

laissée libre.
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Le résean de rainures est recouvert d'éthanol préalablement dégazé avec une pompe a
vide. La présence d'alcool abaisse la tension superficielle des fluides et assure une excellente
mouillabilité des rainures. Ceci évite le piégeage de bulles d'air pendant I'expérience.

Du sel en grains de 100 & 300 microns de diamétre est placé dans une solution d'eau
dégazée (par ¢bullition) puis ce mélange saumure + grains de sel est étalé sur le réseau de
rainures. L'excédent de sel est ensuite évacué a I'aide d'une raclette.

Puis la plaque de plexiglas supérieure est déposée sur les rainures et le systéme est
rempli d'une solution saturée en sel que l'on a aussi dégazée par ébullition et refroidie. Aprés
cette €tape, les rainures sont remplies d'un mélange saumure + sel.

Enfin de I'eau pure est injectée en amont du systéme et 'écoulement est laissé libre en
sortie. L'entrée des fluides dans le systéme est régulée par une pompe péristaltique dont le
débit d’injection varie entre 1 et 300 ml.min’!. La variable de contrdle est la vitesse de rotation
des galets. Il suffit de calibrer cette vitesse pour obtenir le débit choisi.

Une instabilité se forme et sa vitesse dépend du débit d'injection de l'sau pure en
entrée. Des photographies sont alors prises durant le déroulement de I'expérience 2 intervalles
réguliers (une & trois minutes). Pour chaque expérience, nous mesurons le temps que met

I'mstabilité pour traverser le systéme, en fonction du débit d’injection.

(3) Valeurs des variables utilisés lors de l'expérience et la
’modélisation _
Porosité initiale du sel: 47 %
Porosité de la plaque sans sel: 48 %
Porosité totale du systéme sel + plexiglas au début de I'essai: 23 %
Constante cinétique de dissolution du sel: 0.015 mole.m?2.s™ 425° C (Alkattan, 1996)
Volume molaire du sel: 27.02 x 10 m®.mole™
Solubilité du sel & 25 °C: 5400 mole.m™
Coefficient de diffusion: 2 x 10 m’.s™*
Taille du systéme poreux: 0.3 x 0.3 m®
Distance caractéristique: " = 0.3 m

Surface de réaction du sel estimée: 350 m%.m™ de sel

- 148 -




CHAPITRE V: Les comportements des systémes ouverts

b) Observations et interprétation

(1) Géométrie du front de dissolution

Apres injection d'eau pure (fig. V-6), un front de dissolution se déplace de la gauche
vers la droite sur toutes les figures. La morphologie du front varie selon la vitesse d'injection:
plan a de faibles vitesses, le front devient ondulé pour des vitesses élevées. Le couplage qui
entraine la déstabilisation du front est dfi 4 la maniére dont la perméabilité dépend de la

porosité et de la fraction de sel encore présent dans les rainures.

30
) -~
9 L ®
5 20- e
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s .9
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= .
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,.6
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° .
0 -p- |
0 50 100

Temps (minute)
Figure V-7: Déplacement de !'instabilité en Jonction du temps. Aprés une courte période d’initiation (13

minutes emi,iron), la vitesse de propagation de I'instabilité devient constante. Essai avec un débit d'injection de
1.5 mi.min”.

Une géométrie en ““‘doigt de gant® se forme (Planche 7). Plusieurs instabilités sont
initiées, mais l'une d'elles seulement va dominer et traverser le systéme en formant un chenal.
La taille et la vitesse de propagation du chenal dépendent de la vitesse d'injection. La diffusion

de Na” et CI' des parois vers le centre du chenal évite 4 I'instabilité de croitre indéfiniment (fig.

V-4) (Ortoleva, 1994).
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Nous avons observé que pour tous les débits d'injection testés, la dissolution est
limitée par la vitesse du transfert de matiére entre la surface des grains et le fluide libre. Le
front de dissolution qui se forme acquiert une géométrie en “doigt de gant™. Aprés une courte
période transitoire d’initiation, la vitesse de progression du chenal demeure constante (fig.
V-7). La période ou l'instabilité n'est pas encore développée correspond a une dissolution

uniforme sur tout le front d'injection.

(2) Effet du débit d'injection
La vitesse interstitielle d'injection du fluide, viy;, est définie par

vo=
inj ¢S

(V-10)

ou Q est le débit d'injection (cm’/s), ¢ la porosité initiale du systéme (23 %), et S l'aire de la
surface du front d'injection (3 cm?). Dans nos différentes expériences, Q varie entre 1 et
40 cm’/min, ainsi la vitesse interstitielle varie entre 1.3 et 53.3 cm/min. Le coefficient de
dispersion Dy, dépend principalement de 1’advection. Il est égal a la vitesse d’injection
multipliée par la distance entre deux rainures, soit 0.5 cm; et varie donc entre 0.0083 et

0.33 cm’s™. Le nombre de Peclet critique calculé d'apres I'équation V-8 est égal a 6.3 (ky/kr est
estimé égal a 0.33 et /¢ est égal 4 0.25/0.47). La constante cinétique de dissolution, k, est
égale 4 4 x 107 cm/s 4 25° C (Alkattan, 1996). On estime la surface de réaction, A, a
3.5 cm¥em’ de sel d'aprés la taille et la forme des grains. La longueur caractéristique 1” utilisée
pour calculer les nombres sans dimension est choisie égale & 30 cm, la taille de notre systéme
expérimental. Dans ces conditions, le nombre de Peclet de I'expérience (équation V-7) est égal
a 60 (ce nombre ne varie pas avec la vitesse d’injection car, dans notre expérience, la diffusion
est bien plus lente que ’advection). Ce nombre de Peclet est supérieur au nombre de Peclet
critique, l'instabilité doit donc se propager. Le nombre de Damkohler (équation V-9) varie
entre 0.25 et 0.0063. Les expériences sont donc réalisées avec un nombre de Peclet grand et un
nombre de Damkohler faible. Le transport des solutés par advection est plus rapide que par
diffusion. La cinétique de réaction est plus faible que ia cinétique de circulation du fluide, elle
contréle donc la déformation. Ces conditions autorisent un déséquilibre du systéme et la

propagation d'une géométrie en “‘doigt de gant’’.
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CHAPITRE V: Les comportements des systémes ouverts

Planche 7: Résultat d’une expérience de circulation. Le fluide circule de la gauche vers la
droite. un front de dissolution se développe. Initialement plat, il devient instable et un ‘‘doigt

de gant’’ se développe. Le débit d’injection est de 5.5 cm’/min.
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Table V-1: Temps que met l'instabilité pour traverser le systéme
(minj en fonction du débit d'injection (ml.min”)

255 10.5
19 15.1
25 15.6
24 18.7
14 23.5
16 26.9
8.5 30.7
16 31.9
11 34.7

E 10

E

]

2

=

=

S 14

-]

A=

°

=

=

2

ot
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2 0.14

g. ~— Pente 2/3

;5.. B Lavoux 0.2 N (Bazin, 1995)
o 0  Lavoux 2 N (Bazin , 1995)
'g ®  Modélisation numérique

w ©  Résultats expérimentaux

@

St
5 0.01 T T

0.1 I 10 100

Vitesse d'injection (¢em/min)

Figure V-8: Effet de la vitesse d'injection sur la vitesse de propagation de [instabilité. Les donndes
expérimentales et le modéle numérigue sont comparés a des expériences d'injection d’acide dans des caroties de
calcaire (Bazin et al., 1996). Les droites ont une pente de 2/3 et correspondent au comportement attendu. Awx
vitesses d'injection utilisées, nos expériences et le modele sont en accord avec les expériences d’injection
d’acide dans le calcaire de Lavoux, pour deux concentrations d'acide (0.2 N et 2N). D’aprés Renard et al.,
1997e.
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Les essais effectués montrent que la vitesse de propagation de l'instabilité est

o proportionnelle a la vitesse interstitielle d'injection élevée a la puissance 2/3 (Table V-1 et fig.

3 V-8: droite de pente 2/3 dans un repére log-log). Ces résultats sont en accord avec des

expériences d'injection d'acide dans des carottes de roches carbonatées (Daccord er al,, 1989,

1993a, 1993b; Bazin ef al., 1995, 1996, 1997).

Dans ces expériences, un chenal se propage dans une éprouvette calcaire par

dissolution du carbonate de calcium sous I’action d’un acide injecté. Le mécanisme de couplage

est le méme que le notre: infiltration d'un fluide réactif dans un milieu poreux.

Nous avons observé que le chenal a un diameétre plus large lorsque la vitesse d'injection

est faible, tandis qu'une vitesse d'injection plus élevée produit une chenal plus fin. En
revanche, nous n’observons pas que les chenaux se divisent pour aboutir & une morphologie
fractale (Daccord er al., 1989). Dans nos expériences, un seul “doigt de gant” se propage,

contrairement aux expériences d'injection d'acide dans un calcaire ou les instabilités peuvent se

diviser (Bazin et al., 1995)

5. Modélisation numérique de 1’instabilité de dissolution

a) Modélisation de I'expérience

It Le code de modé€lisation des interactions eau-roche, CIRF-A (Ortoleva et al., 1992) est
utilisé ici afin de simuler numériquement I’expérience réalisée au laboratoire. Ce

programme simule en deux dimensions des transferts de masse, des variations de porosité et

de perméabilité ainsi que des fronts de réaction induits par la circulation d’un fluide réactif
i dans un milieu poreux. Une discussion détaillée des équations (basées sur les équations V-1
V-5) et des schémas numériques est décrite dans Chen et Ortoleva (1990).

i Pour modéliser notre expérience, une grille de 50 x 50 points représente la surface

rainurée de ’expérience. Chaque nceud contient la méme porosité (25 %), teneur en sel (23 %),

et fraction de matrice inerte (52 %) que I’expérience. Les paramétres physiques (température,
débit d’injection, pression fluide en sortie, taille des grains) sont aussi identiques. Les nombres
I de Peclet et de Damkohler sont du méme ordre de grandeur que dans I’expérience.

*‘i“]; Si tous les neeuds de Ia grille ont la méme composition, le front de dissolution qui se
|

déplace est plan. Afin d’initier un comportement instable, une légére variation de porosité
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CHAPITRE V: Les comportements des systémes ouverts

est fixée au niveau de 1’injection du fluide (voir fig. V-9 4t=0). Certains points (zone ombrée
de la figure V-9 par exemple) ont une porosité initiale de 25 %, au lieu de 23 % dans tout le
reste du modéle. Cette petite hétérogénéité est nécessaire pour que le fluide s’y focalise et
qu’un comportement instable s’instaure.

Quand le fluide circule de la gauche vers la droite, le sel est dissous et un front de
dissolution se déplace de I’amont vers 1’aval (fig. V-9). La vitesse de propagation du front est
beaucoup plus faible que la vitesse de circulation du fluide. Quand le front atteint
I’hétérogénéité de porosité, il devient instable et un “doigt de gant” se forme, le fluide se
focalise alors dans cette région et le processus “‘s’auto-entretient’”. Comme dans |’expérience
(Planche 7), un chenal se forme et traverse le systéme (fig. V-9).

Dans le modéle, il arrive que le chenal se divise en deux branches (fig. V-10). Une
des branches va dominer et retiendra tout le fluide. Ce phénomeéne est la différence majeure
entre le modéle numérique et 1’expérience ol un seul chenal se propage, sans se diviser.

Comme dans I’expérience, la vitesse de propagation du chenal est proportionnelle
a la vitesse d’injection élevée 2 la puissance 2/3 (fig. V-8). Plusieurs auteurs (Daccord et
al., 1993a, 1993b; Bazin et al, 1996, 1997) retrouvent cette valeur dont la Jjustification
théorique est encore discutée.

Il'y a un facteur 5 3 8 entre la vitesse de propagation du chenal dans 1’expérience et
dans le modéle (fig. V-8). Cette différence pourrait étre due soit 4 la constante cinétique de
dissolution de la halite utilisée dans le modéle (0.01 mole.m?.s"), soit 2 une plus forte
dépendance entre la perméabilité et la porosité dans le modéle numérique que dans
Iexpérience. Un ajustement de cette valeur accorderait mieux modé¢lisation numérique et
expérience. En dépit de cette différence, le comportement global de I’expérience (géométrie, loi

en 2/3) est décrit par le modéle numérique.

b) Effet de I'hétérogénéité initiale
Un autre résultat numéﬁqﬁc est représenté sur la figure V-11 avec injection d’eau
toujours du c6té gauche. Les limites supérieure et inférieure sont imperméables. La roche de
départ contient 80 % de quartz, supposé inerte, 15 % de halite (ciment soluble) et 5 % de
porosité remplie par un fluide en équilibre avec le quartz et la halite. De petites hétérogénéités

sont réparties aléatoirement dans la roche, en laissant une bande homogéne sur la partie ganche
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(ﬁg. V-11, haut). Elles consistent en des zones ou la porosité est un peu plus élevée (7 %) et
la teneur en halite un peu plus faible (13 %). Au temps t = 0, un fluide, sous saturé en halite et
toujours en équilibre avec le quartz, est injecté sur le coté gauche a une pression de 0.2 MPa. I
circule vers la droite ot la pression est de 0.1 MPa en sortie.

Le fluide dissout le sel et laisse une roche qui ne contient plus que 80% de quartz et
20% de porosité. Comme le fluide est en équilibre avec le quartz, celui-ci n’est pas affecté
pendant la simulation.

Dans la partie gauche de I’échantillon (sans hétérogénéité), le front de dissolution est
plan. Dés qu’il atteint les régions de plus forte porosité, de petites instabilités se forment et se
développent (fig. V-11).

Lors de I'avancée du front, quelques instabilités grandissent alors que d’autres se
stabilisent. A la fin de la modélisation, il ne reste plus qu’une roche homogéne composée
uniquement de quartz, avec une porosité de 20 %.

Dans cette modélisation, le front de dissolution s’auto-organise en “doigt de gant”

méme si les hétérogénéités de porosité sont réparties de fagon aléatoire.

6. Conclusions

Le couplage entre les réactions de dissolution et le transport de fluide dans un milieu
poreux met en évidence la possibilité, dans certaines conditions, d’un phénoméne d’auto-
organisation: la formation de “doigts de gant” liés au déplacement d’un front de dissolution.

La longueur d’onde des instabilit€s et la morphologie globale du front de dissolution
sont dictées par les paramétres du systéme et ne devraient pas dépendre des hétérogénéités
initialement présentes dans la roche. Vue I’'interdépendance entre tous les paramétres, il est
difficile de prédire la localisation exacte et I’évolution géométrique de chaque doigt de gant.
Certains paramétres, telle la vitesse d’injection du fluide, fixent une géométrie globale du front
de dissolution. Si la vitesse est lente, le front se perturbera peu. Quand la vitesse augmente, le
front de dissolution a tendance a se localiser dans quelques zones ou il est plus rapide. Et a
des vitesses élevées, il y a creusement d’un canal, phénomeéne décrit dans des expériences
d'injection d'acide dans un carbonate (Bazin et al., 1995, 1996, 1997).

Une question importante posée par ce phénoméne est la durée d'initiation de

l'instabilité. Dans l'expérience réalisée, la dissolution se produit initialement sur tout le front
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(fig. V-7), puis une instabilité se localise au bout de quelques minutes. Dans la nature, il doit
exister des chemins préférentiels de circulation (factures, roches plus perméables) et I'initiation
de l'instabilité doit donc étre rapide. Cependant, le processus de couplage réaction-transport
fait que, parmi tous les chemins de circulation possibles, seuls certains seront sélectionnés.

Nous avons étudié expérimentalement ce phénoméne et modélisé numériquement le
couplage entre réaction et transport dans un milien poreux. Ce couplage dépend fortement de
la cinétique de réaction et de la vitesse de circulation du fluide.

Le développement d’instabilités est & l'origine de certaines structures géologiques
importantes: karst des roches calcaires ou fronts de dolomitisation complexes (voir Ortoleva,
1994 pour une revue compléte). Dans un systtme homogéne, un processus d'auto-
organisation peut s’établir sans la présence d’importantes hétérogénéités initiales
(dues 2 la tectonique par exemple). En particulier, elles ne sont pas requises pour aboutir & une
localisation de la déformation dans la croiite supérieure, cependant de petites variations sont

nécessaires.
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Injection d'eau pure: V= 1.69 cm/min
Bordure étanche

-
Variation de la porosité

Etat avant dissolution

52 % matrice inerte
25 % halite
23 % porosité

Hétérogénéité de porosité

52 % matrice inerte
23 % halite
25 % porosité >

Etat aprés dissolution
52 % matrice inerte
48 % porosité

t=0 Bordure étanche 1 minute

t = 3.1 minutes t = 6 minutes t= 7.8 minutes

t = 9 minutes t = 10.8 minutes t=15 minutes

Figure V-9: Modéle numérique d'un front de dissolution du sel. La grille contient 50 x 50 neeuds et représente
la surface rainurée de 30 x 30 cm de l'expérience. Une hétérogénéité initiale de porosité (voir a t = () est
nécessaire pour qu une déstabilisation du front apparaisse. Un chenal grandit et traverse le systéme. D'aprés
Renard et al., 1997e. il
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Injection d'eau pure: V =1.02 cm/min
Bordure étanche

-

Variation de la porosité

Etat initial

52 % matrice inerte
25 % halite
23 % porosité

Hétérogénéité de porosité
52 % matrice inerte

23 % halite
25 % porosité i

Etat final
52 % matrice inerte
48 % porosité

t=0 Bordure étanche t = 2 minutes

t= 7.2 minutes t = 10.8 minutes t = 19.2 minutes

t=21 minutes t = 24 minutes t =27 minutes

Figure V-10: Modéle numérique identique a la figure V-9. La vitesse d’injection est légérement différente et
linstabilité se divise en deux branches (t = 10.8 minutes). Le chenal du bas domine légérement et tend a
capter tout le fluide (t = 21 minutes).
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Paroi étanche

Fluide Vg sy
sous-saturé en NaCl Variations de porosite

80 % Matrice inerte

. 15 % Halite

05 % Porosité

80 % Matrice inerte
13 % Halite
07 % Porosité

P = 2 bars Pf=1 bar

80 % Matrice inerte
15 % Porosité |

= 4.8 minutes t=10.8 minutes t=16.8 minutes |

t=22.8 minutes t=28.8 minutes t = 34.8 minutes

t = 40.8 minutes : t = 46.8 minutes t = 54.8 minutes

Figure V-11: Modélisation d'un front de dissolution de halite a I'aide du logiciel Cirf-A. La taille de
I"échantillon est de 40 x 40 cm. La présence d’hétérogénéités dans la roche déstabilise le front de dissolution

initialement plan et crée une géométrie en “doigt de gant”.
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Conclusions générales

La déformation des sédiments au cours de lear enfouissement est le résultat de
'interaction entre plusieurs processus physiques et chimiques. Dans ce mémoire, nous
avons cherché a apporter des éléments nouveaux pour comprendre et modéliser la déformation
dans la crofite supérieure, notamment sur:

1 - L’estimation des taux de compaction des sédiments lors de Ia diagenése,

2 -Les effets,lz‘i différentes échelles, de la contrainte, ia température et la composition
des fluides sur les processus de déformation.

3 - Le role de la circulation des fluides et du couplage réaction-transport dans la
deéformation mécano-chimique.

4 - La compréhension des phénoménes de localisation de la déformation, sans faire

intervenir des mécanismes externes, tectoniques par exemple.

Une approche des problémes par une méthodologie axée sur 1’étude des mécanismes a
différentes échelles a permis de cemer quels processus physiques et chimiques sont
efficaces pour expliquer une déformation finie observée.

A Péchelle du nanométre, le contact entre deux grains peut contenir un film fluide
piégé dont I’épaisseur varie en fonction de la contrainte, de la température et de la salinité du
fluide du pore (Renard, 1995; Renard et Ortoleva, 1997a). A I’échelle du micron, Ia surface
de contact entre deux grains est structurée et contient des contacts réels et des inclusions
(Gratier er al., 1997). A I’échelle du millimétre, le mécanisme de dissolution-cristallisation
sous contrainte se divise en plusieurs étapes: dissolution & I’intérieur du contact, diffusion
a I'intérieur du film fluide, puis précipitation dans le pore; c’est I’étape la plus lente qui
impose la vitesse de déformation (Renard et al., 1996; Renard er al., 1997b; Renard ef al.,
1997¢; Renard er al., 1997f; Renard et al., 1997g). A I'échelle d’une formation sédimentaire, le
mécanisme de dissolution-cristallisation sous contrainte est un facteur clé de la compaction
(Renard et al., 1997d). De plus, la circulation des fluides dans un milieu poreux peut engendrer
des instabilités de dissolution et le couplage entre transport du fluide et réaction avec la roche
est un processus efficace de localisation de la déformation (Renard et al., 1997¢). Tous ces

mécanismes a différentes échelles sont récapitulés sur la figure C-1.
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Cette étude n’est qu’une étape vers la définition d’ume loi macroscopique de
dissolution-cristallisation sous contrainte. Il reste encore plusieurs points en suspens. Par
exemple, le coefficient de diffusion a 'intérieur du film fluide reste mal connu. Une
expérience pour le mesurer directement parait difficilement envisageable, en revanche des
simulations numeériques de dynamique moléculaire pourraient apporter des indications.

La géométrie de la surface de contact entre deux grains est difficile aussi a
quantifier. En particulier, la distance de diffusion & 'intérieur du joint de grain n’est pas bien
connue. A une échelle mésoscopique, une variable essentielle, mais mal connue, est la texture
de la roche qui rend compte de la forme des grains et de leur distribution dans ’espace. De
cette texture, qui devrait avoir les propriétés d’un tenseur, dépendent fortement la porosité de
la roche ainsi que sa perméabilité. Enfin, 4 une échelle macroscopique, il reste & établir une loi
de déformation par dissolution-cristallisation sous contrainte en tenant compte du couplage
entre la déformation a I’échelle des grains et la circulation des fluides dans les pores.
Une telle loi permettrait de combiner les observations microscop{ques dans une relation
macréscopique de type fluage qui serait sans doute plus compliquée qu’une loi générale de
type viscoélastique ou viscoplastique (Schneider, 1993; Schneider et al., 1996) car elle devrait

prendre en compte I’évolution de la texture de la roche pendant la compaction.

L’extension de la notion de déformation assistée par des fluides & la crofiite inférieure et
au manteau est difficile car, si un fluide y est bien présent, il se trouve néanmoins dans un état
super-critique et ses propriétés sont mal connues. La dissolution-cristallisation sous
contrainte y est théoriquement possible car elle ne nécessite qu’un gradient de potentiel
chimique induit par une différence de contrainte. La diffusion ne se produit alors pas dans un
film fluide, mais 4 1’intérieur du joint de grain dont la structure n’est pas encore clairement

définie (cristalline, solide amorphe ou phase super-critique).

Cette étude est aussi une étape vers la compréhension d’autres phénomeénes qui
résultent de D’interaction entre plusieurs mécanismes qui sont le résultat d’une auto-
organisation présente a toutes les échelles dans le globe terrestre et dont les

manifestations sont visibles dans bien des disciplines des Sciences de la Terre.
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ECHELLE NANOSCOPIQUE

E 27
=
L
b=}
Minéral Vue en coupe = 8T
R T E
=
+ + - + + + =
& " - — =]
Fllmﬂu1de+—4 = - s % 4
+ + + + + + @
= = = = = 'g
Minéral . Film fluide piégé a I'intérieur du contact entre w0 0 50 100
deux grains. La stabilité du fluide est due 4 un ; ffecti
couplage entre un effet de double-couche de Contrainte effective (MPa)

Debye-Hiickel et un effet de pression osmotique. Décroissance exponentielle de I'épaisseur du film fluide en

fonction de la contrainte effective. La courbe est calculée
pour une densité de charges électriques a la surface du minéral
de -0.1 Coulomb par métre-carré.

ECHELLE MICROSCOPIQUE

Grain Vue en coupe Vue en carte

Fluide libre

Contact réel
Coupe perpendiculaire au joint de grain. Le

Jjoint contient des contacts téels (mécanisme

"film fluide piégé") et des inclusions modélisées

g:;cug;?sz?b‘:,f;““es (mecanisme "réaction Joint de grain contenant des contacts

réels et des inclusions qui peuvent étre
connectées et former de petits chenaux.

ECHELLE MESOSCOPIQUE

Vue en coupe

A I'échelle du grain, le mécanisme de dissolution-cristallisation
sous contrainte se divise en trois étapes successives:
- 1) Dissolution 4 I'intérieur du contact entre deux grains
- 2) Diffusion de matiére vers le pore le long d'un film fluide pigé
- 3) Précipitation sur la surface du pore

—— surface de contact

-—— surface du pore ¢ 3 ; :
P Dans ce modéle, le systéme est clos & I'échelle du grain.

ECHELLE MACROSCOPIQUE

Roche altérée

Concentration du
fluide dans la zone . ..
de plus forte e

perméabilité
T
]
Augmentation de la compaction=———> =
=
E
Modélisation de la compaction par dissolution-cristallisation sous contrainte,
La roche est représentée par un empilement cubique de grains ayant une e i G - T "
géométrie de sphére tronquée. Instabilit¢ d'infiltration: Formation d'une géométrie en "doigt de gant

quand un fluide réactif circule dans un milieu poreux. Ce processus
aboutit 4 une localisation de la déformation.

Figure C-1: La déformation mécano-chimique a différentes échelles. D'aprés Renard et al., | 997g.
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ANNEXE A: Calcul des coefficients d'activité dans une solution ionique

Dans des solutions trés concentrées (proche de la saturation en NaCl par exemple), le
calcul des coefficients d'activité par un modele de Debye-Hiickel simple n'est pas suffisant. Il
faut rajouter les variations d'activité induites par les interactions & courtes distances entre Jes
diftérents jons présents dans la solution. Pitzer (1973, 1987, 1991) a développé un modéle
pour estimer les coefficients d'activité dans ces solutions saturces, que nous avons utilisé dans
le chapitre II sur le film fluide piégé a l'intérieur du contact entre deux grains afin d'évaluer

l'activité des ions prés d'une surface minérale.

A. Rappels thermodynamiques

Avant de développer le calcul des coefficients d'activite des solutés, il est nécessaire de
rappeler certaines relations de la thermodynamique des €lectrolytes.

Dans tous les calculs qui suivent, il est préférable d'utiliser les molalités (moles par
kilogramme de solvant) comme unités des concentrations. Contrairement aux molarités, les
molalités ne dépendent pas de la température ou de la pression. Il serait aussi possible
d'utiliser les fractions molaires, cette unité n'étant cependant pratique que pour des
concentrations élevées,

Le potentiel chimique p; d'une espece i en solution est lié & son activité a; par
M; = W7 +RTIn(a,) (N
8 =my, @
ol 7 est le potentiel chimique de référence du solﬁté dans ['état standard, R la constante des

gaz parfaits et T la température. m; et 7y; sont respectivement la molalité et e coefficient

d'activité de l'espéce i. Dans le cas du solvant (ici I'eau) la relation devient
Huo =Hyo +RT In(aﬂzo) (3)

L'activité de I'ean, ap,0, est reliée au coefficient osmotique ¢ par

Q
D ) @

(2 représente le nombre de moles de solvant dans un kilogramme (55.51 dans e cas de l'eau).

L'énergie libre totale du mélange solvant + solutés AG,ix est
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AG . = nHIO(“HzO - u;zo) + z n].(;li - ;.L;’) = RT(nH,o ln(aH10)+ Zn,. ln(a,-))(S)

i=H,0 i#H,0

et si on substitue les équations (2) et (4), il vient

AG,, = RTY n(-0+In(my,)) (6)

W
Notons que la molalité de l'espéce i est m; = n Q2 / ny o. 1l est utile de décomposer 'expression
(6) en deux parties. La premieére, indépendante de ¢ et ;, qui correspond a l'effet simple de la
composition de la solution sur I'énergie libre de Gibbs (c'est une énergie due au mélange), et la
seconde, G™, l'énergie d'excés, qui correspond & une correction faisant intervenir le coefficient

osmotique et les coefficients d'activités. On définit donc
G* = AG,,, +RT Y, n{1-In(m,)) = RTY n{1- ¢ +In(v,)) 7

Il est préférable d'utiliser une expression calculée pour un kilogramme de solvant. Pour cela i

suffit de diviser I'€quation (7) par w0 =ny0/ Q

G = RTZ m,.(l —-o+ ln('yi)) _ (8)

Il est alors possible de calculer le coefficient osmotique ainsi que les coefficients

d'activité par différentiation de 'équation (8). On obtient alors

{ss)
ln(’yi) = Wis0

om. (9

T.P.ny,0

o—1= 1 oG*™
RTY m;\ dwy,o ) (10)
B. Modele d'interactions d’ions

1. Principes

Dans une solution non ionique, les propriétés thermodynamiques impliquent que les

particules sont réparties aléatoirement. Au contraire, dans une solution ionique, des
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interactions de type Coulomb créent une structure ordonnée; chaque ion étant entouré d'un
nuage de particules de signe opposé.

Pour calculer I'énergie d'excés, on peut supposer que la différence entre I'énergie libre de
Gibbs observée et l'énergie de melange des solutés est due & ces interactions entre les

différentes molécules présentes dans la solution. L'énergie d'excés s'exprime alors par

—E“—T=f(1)+2 Zmimjkﬁ(I)J”z 2 Zmmmyty +... (1)

Wh,oR i

W,0 €st la masse de solvant (kilogrammes) et m;, m;, m, les molalités des especes en solution;

1
la force ionique I étant donnée par I= EZZ.Z I;, o z; est le nombre de charges électriques de

l'espéce I. Le terme f(I) est similaire & une loi de Debye-Hiickel et ne dépend que de la force
ionique et non des concentrations individuelles des espéces ou de leurs propriétés. Les
matrices A et Ly, sont symeétriques. La quantité Ay(I) représente l'interaction & courte distance
entre l'espéce i et l'espéce j en solution dans un solvant. Ce paramétre appelé “second
coefficient virial d'interaction” varie avec la température et la pression. Il ne dépend pas de la
concentration dans le cas d'une espéce neutre; il dépend de la force ionique dans le cas des
€lectrolytes. Le troisiéme coefficient virial d'interaction, py,, devrait dépendre de la force
ionique selon la théorie, cependant cette dépendance n'est pas observée expérimentalement.
Des ordres d'interactions supérieurs (entre 4 espéces ou plus) peuvent étre calculés, mais cela
donne des coefficients trés petits qui n'apportent une correction non négligeable que dans le

cas de concentrations élevées.

2. Coefficients d'activité des électrolytes et coefficient osmotique
Le coefficient osmotique () et les logarithmes des coefficients d'activité des cations
(Ym), des anions (yy) et des especes neutres (yy) sont donnés par les €quations suivantes, pour

une solution contenant un nombre infini d'électrolytes et de molécules neutres. Nous

rappelons que I'activité de l'eau est reliée au coefficient osmotique (¢) par

1
Infay,0) = "S5 t2m, (12)
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o-1 +> Y mm,(B} +2C,)

2 | —A?
1+ bV 4

= zmi
+2 zmcmc'(q):c' + zmawcc'a]

c«e'

+2 z mama.[tbfa. + 2 mc\p“.c]

+%2 mﬁ}\‘nn + Zmi”’nnn
+Z Zmnmn'?\'nn‘ + 32 Zmimn'unnn'

n<n' n<n'

6% Y Y mm
+3, YmmA, +3Y, Y mimp,,
+3, YmmA, +3Y, Y mimpu,
+3, > 2mmaml,,

+Z 2 Zmnmcmc.nm.

+3 Y Y mmm,mn,,
+62 2 z mc mnmn‘ucnn'
-'-62 Z zmamnmn'umn' :l
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>=1 sel (13)

>= 2 cations

>= 2 anions

>= ] neutre

>= 2 neutres

>= 3 neutres

>=1 cation et 1 neutre

>= 1 anion et 1 neutre

>=] cation, 1 anion, 1 neutre
>= 2 cations, I neutre

>= 7 anions, 1 neutre

>=1 cation, 2 neutres

>=] anion, 2 neutres
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In(Yy) = zyF+Y m,(2B,, + ZCy ) HzuY, Y mm,C, 5= sl (14)
t a 4 a
+Z mc[2¢m + Z maWMcaJ >= 2 cations
-j—ZZmama.wMa&. >= 2 anions
+221mnkMn + 32 mlp,, >= 1 neutre
+622mnmn.umn. >= 2 neutres
63 > mmfl,,. >= 1 anion, ! neutre
+62 Z‘{mnmcnmc >= 2 cations, 1 neutre
In(Yy) = 22F+ ¥ m, (2B +2ZC,y) +z chmacca >=1 sel (15)
+Z ma(ch}{a + Z chchJ >= 2 anions
+3 > mmy_., >= 2 cations
423 m Ay, +3Y ml, >= | neutre
n n
+622mnm,,.ux,,,,- >= 2 neutres
+6Z Zmnmccmx : >=1 cation, 1 neutre
+6Z Zin,,rna'nx,,al >= 2 anions, 1 neutre
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In{yy) =2 Ay, + 3D, Moy, + 6, My, Ly, >=1 sel (16)
+63 ' mym, i, >= 2 neutres
+6; Y mm fly,, >= 3 neutres
2 M Ay + 22 M Ay, + Y ;mcmaQNw >= 1 cation, 1 anion
+D, 2 MMMy >=2 cations
+3 T m,m, My © >=2 anions
+6Y > mm iy, +6Y ;mnmaum >=1 neutre, 1 cation, 1 anion

Dans les équations ci-dessus, A® est le paramétre de Debye-Hiickel (0.3915 kg®° .m™®°

4 25° C), m; est la molalité de l'espéce 1 (mole par kg d'eau) et I la force ionique. Les indices a, ¢

et n représentent respectivement, les cations, les anions et les molécules neutres.

12N ) & Y
At =— >
3( 1000 ] [I{EWT] ' (17

ol N, est le nombre d'Avogadro, e la charge d'un électron, k la constante de Boltzmann, p,, et

€, la densité et la constante diélectrique de l'eau pure (ces deux paramétres varient avec la

température et la pression). Deux équations ont ét¢ développées par Pitzer pour tenir compte

des variations de A® avec la température:

T<273K

A*=0.13422 (0.0368329 T - 14.62718 In(T) - 1530.1474 / T + 80.40631) (18)
273<T<373K

A*=0.13422 (4.1725332 - 0.1481291 T% + 1.518805x 10~ T?- 1.8016317x 10° T*
+9.3816144 x 10° T>5) (19)

Les fonctions F, {7, Cyx et Z des équations 13 & 16 sont définies de la maniére suivante

F = fT + Z chmaB'ca + 2 chmc'q)cc' + 2 Zmama'q)'aa' (20)

c<c' a<a'

fr=-A° L+gln(1+bl”2)
1+ b2 b (21)
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e
C — MX
MX 5 ‘ZMZX’ (22)
Z=3 |z|m, (23)

Tous les coefficients Byy dans les équations de Pitzer varient avec la force lonique.

Pour les électrolytes de valence 1-1 ou 2-1 (NaCl, Na,SO, par exemple), ils s'écrivent selon les

relations suivantes, out B$, et Bux dépendent de la nature du sel et o est égal 4 2.

Bl = Bux + i exP( 1”2) (24)

B, = B(O) M g(cdlfz) @5)
Bs:xg ol

Blyix= ——-(I——) (26)

Les expressions des fonctions g(x) et g’ (x) ci-dessus sont

g(x) = ;22-(1 - (l + x)e"‘) 27

' 2 1 2 | - ’
g(x):—;(l—-(l+x+-2—x Je J (28)

Pour les électrolytes de valence sup€rieure (2-2, 3-1, 4-1,...) il est nécessaire de rajouter

un terme B d'ordre superieur dans les équations de By qui deviennent alors

Bhax = Buex + Bu exp(-040?) + B2, exp(-00,1"?) (29)
B,y (0) +ﬁ&)xg( ]qu) (2)g(a21w2) (30)
B i&g(l I"2)+Bﬁig'(lazl”2) o

avec oy = 1.4 et o, = 12.0.

Les valeurs de ces différents parameétres sont données dans les tables A-1, A-2a et A-

2b; pour une température de 25°C.
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Tabie A-I: Paramétres pour les équations de Pitzer, dans le cas dune solution contenant un seul

électrolyte, & 25°C.

- Cation .

Anion -

| B{o) MX

BG’ MX ,'f

-6(2) MX

Cq’ca

EaAACREEE

Cl
SOy

OH -

» ':804 .
Sl =
ol -

0.00765
0.01958
0.0864
0.3159
0.2
0.04835
0.1298
0.1775
0.2210

0.2644
1.113
0.253
1.614

3.1973

0.2122
0.32

0.2945
3.343

0.00127
0.00497
0.044
- 0.00034
- 0.00084
0.0041
0.0080
0.025

Tables A-2a et A-2b: Paramétres d'interactions entre 2 ou 3 ions pour les équations de Pitzer, a 25° C.

S W

Weosos: -

-0.0018

- 0.007
-0.012
- 0.004
- 0.025
-0.022
-0.011
-0.011
-0.012
-0.015

- 0.01
- 0.055
-0.015

R

|

0.03
-0.05
- 0.013

- 0.006
- 0.009

- 0.005
- 0.006
- 0.05 -

- 0.002
- 0.025
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3. Propriétés diélectriques de 1'eau
Les effets de la température et de la pression sur les propriétés diélectriques de l'eau
ont €té étudiés par Bradley et Pitzer (1979). Iis ont établi 1'équation suivante pour Ia

permittivité relative de I'eau, D:

B+P
D =D, + In| ———
oo 0 B 7 1000} (32)
Dy = U exp(U T+U3T2) (33)
U
C=U,+—
CU4T (34)
Us
B=U,+—T—+U9T (35)
T est la température en degrés Kelvin, P la pression en bars, avec
U =3.4279 x 10? Us =-1.8289 x 10°
U, =-5.0866 x 107 U;=-8.0325x 10°
U3 =9.4690 x 107 U =4.2142 x 10°
Uy =-2.0525 Us =2.1417

U5 3.1159 x 10°

Cette formule est valide Jusqu'a une pression de 200 MPa pour une température
comprise entre 0 et 70° C, Jusqu'a une pression de 500 MPa pour des températures entre ( et
350° C. L'équation présente un écart maximal de 0.1% & 25° C par rapport aux mesures

expérimentales. Cet écart s'accroit quand la température augmente,

C.  Exemple: Calcul des coefficients d’activité dans une solution
de NaCl.

Le coefficient osmotique (¢) et les logarithmes des coefficients d'activité du sodium

(Yia) et du chlore (yq) sont donnés par les €quations suivantes

2 [—A*P”

0-1=

m, +m.| 1+ bl +mNamCl(B:JaCI + ZCNaCI)] (36)
Na al

ot b est une constante égale 2 1.2. Nous rappelons que l'activité de l'eau est reliée au

coefficient osmotique (¢) par
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In(ay, o) = e (7)
hl('YNa) =F+ mc1(2BNac1 + ZC’NaCI) + My, Mo Cyyey (38)
ln('Ym) =F+m,y, (2BNaCl + ZCNaCI) + My, M Crae (39)

Le terme F, de type Debye-Hiickel, décrit des interactions électrostatiques 4 longue
distance, tandis que les paramétres Byacy et Cuaci rendent compte d'interactions ioniques a

courte distance.
Dans les équations ci-dessus, A* est le paramétre de Debye-Hiickel égal a 0.3915

kg®’.mole®® 325° C, m; est la molalité de l'espéce i (mole par kg d'eau) et 1 la force ionique;

I =0.5(my, + mey).

A = 1 2TNP,, e Y A
“ 30 1000 ke, T (40)

ot Ny est le nombre d'Avogadro, e la charge d'un électron, k la constante de Boltzmann, p,, et

€ la densité et la constante diélectrique de l'eau pure (ces de}lx parameétres varient avec la
température et la pression). |

Les deux équations développées par Pitzer (1991) pour tenir compte des variations de
A® avec la température sont données au début de 'annexe A, équations 18 et 19,

Les fonctions F, f' et Z sont définies de la maniére suivante

F=f"+mym,B,.q | (41)

IIIZ 2
Yo _Ad “ 1/2
ff=-A [1+ Tp + l31n(1+ bl ) (42)
Z=mNa + Mg (43)

Tous les coefficients By.c dans les équations de Pitzer varient avec la force ionique.

Iis s'écrivent sous forme des relations suivantes, avec ¢ = 2

Bl = Bl + Bl exp(—(l[”z) ‘ (44)
Boc = Bl + ﬁg;ﬂg((ﬂ”z) (45)

e (00"

By =

(46)
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Les expressions des fonctions g(x) et g’(x) ci-dessus sont décrites dans les équations 27 et 28.

i 0 Q) ) " : + ~co
Les variables NaCl> Bracrs Clacr €8 Cyue ONt €16 mesurées et leurs valeurs 3 25 C. 0.1

MPa sont données dans la table sujvante.

BS;CI (kg.mole'l) BS;CI (kg.mole‘l) C:JaCI = 2C,q (kgz.mole")')

0.0764 0.277 0.0014

Ces coefficients varient avec P et T. Pitzer (1987) propose des équations faisant

Intervenir la température (entre 273° K et 573° K) et la pression (entre 0.1 et 100 MPa), pour

des forces ioniques inférieures 4 6 mole.]".

Les paramétres d'interaction d’ions sont fonction de la température (° K) et de Ia

pression (bars) selon les relations suivantes.

a
® = —f‘ +a,+a,P+aP’ +a P +a InT (47)

1
+¥(a7 +aP+a P+ awPS) _

+T"'(a“ +a,P+ a,3P2)

+_T7277-("114 +a,P+a,P?+ ai?PS)

* G0 B+ APt 2P+ 2, P)
Naci = % Fh b THo —b4227 (48)
Cacr = %+ & +teP+enT “

+T(c; +cP)+ T(c, + csP)

+°9+CloP+ Gyt 6P
T-227 680-T
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Table A-3: Coefficients d’interaction pour une solution de NaCl.

-.Constantes | T<85°C T<300°C
a - 656.81518 - 656.81518
2 24.879183 24.869130
a3 -2.1552731 x 107 53812753 x 107
- 5.0166855 x 10 - -5.5887470 x 10°®
as . 0 6.5893263 x 10712
ag - - 4.4640952 - 4.4640952
Cap 0.011087099 0.011109914
cag | -6.4479761 x 107 - 26573399 x 107
Cap | -2.3234032x 10710 1.7460070 x 107
ajo 0 1.0462619 x 107
_ajp. - 5.2194871 x 10°° - 5.3070129 x 107
At 2.4445210x 10710 8.6340233 x 1071°
A 2.8527066 x 107 - 4.1785962 x 10713
S - 1.5696231 - 1.5793660
a . ) 22337864 x 107 2.2022821 x 107
‘At o] -6.3933891 x 107 - 1.3105503 x 107
Ay 4.5270573 x 107" - 6.3813683 x 107!
ag 5.4151933 9.7065780
a0 0 - 2.6860396 x 107
a 0 1.5344744 % 10°
gy 0 -3.2153983 x 107
by 119.31966 119.31966
by - 0.48309327 - 0.48309327
by 1.4068095 x 107 1.4068095 x 107
by - 42345814 - 42345814
ey - 6.1084859 - 6.1084859
Gy 0.40743803 0.40217793
ey - 6.8152430 x 107 2.2902837 x 107
iy - 0.075354649 - 0075354649
ics 1.2609014 x 10* 1.5317673 x 10
o - 6.2480692 x 10 - 9.0550901 x 10°®
ity 1.8994373 x 10°® - 1.5386008 x 108
“Cg -1.0731284 x 10°1° 8.6926600 x 107"
‘Cq 0.32136572 0.35310414
-2.5382945 x 10 -4.3314252 x 107
0 - 0.091871455
0 5.1904777 x 10
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D. Conclusion

Le modéle de Pitzer donne des résultats remarquables dans le cas de solutions ioniques
fortement concentrées. C'est une méthode efficace pour interpréter des données. En
particulier, les paramétres dérivés de 'étude d'un systeme contenant un ou deux sels peuvent
€tre utilisés pour prédire le comportement dune solution complexe contenant un grand
nombre d’espéces. Cette approche a été utilisée avec succes pour des systémes contenant
plus de dix composants. Cette méthode est trés efficace pour interpréter des données, elle ne

donne cependant aucune indication sur les mécanismes d’interactions ioniques impliqués.
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A.  La constante d’équilibre

1. Définition
Soit une réaction chimique impliquant des réactants et des produits dans plusieurs

phases différentes qui s'écrit

Yv,M; =0 (1)

ol M; représente la formule chimique des constituants de la réaction et v; les coefficients

stoechiométriques (négatifs pour les réactants, positifs pour les produits). Par exemple
8i0,(s)+ 2H,0 = H,Si0, (aq) 2)

La signification de ]’équation ci dessus est que si les deux seules contraintes appliquées sur

le systéme sont la température et la pression (ou la température et le volume, ou la pression et

Pentropie), les composants réagissent jusqu’a l’obtention d’un équilibre stable caractérisé

par un minimum de la fonction potentiel de 'énergie appropriée. Le corollaire de cet

équilibre est que la somme des potentiels chimiques des réactants et des produits doit étre

égale

Hu.sio, =Hsio, Ty o (3)
ou encore dans le cas général

;Vifii =0 4)

Il n’est pas nécessaire d’utiliser des notations différentes pour les phases car Y; doit

posséder la méme valeur pour les différentes phases d'un méme composs.

Si plus de deux contraintes s’appliquent sur le systéme, alors si un état d’équilibre
est atteint, ce sera un équilibre métastable et I’équation ci-dessus ne s’applique plus. La
différence des potentiels chimiques n’est plus nulle. Dans Pexemple du quartz, une solution
peut étre sursaturée en acide silicique sans pour autant que le quartz précipite car le seuil de
nucléation n’a pas été franchi. On a alors un potentiel chimique résiduel non nul

A= Hysio, —Msio, ~ My 20 (5)
Ce phénoméne est observé dans presque toutes les eaux de riviéres, sursaturées en silice.
Afin de simplifier les notations, prenons la réaction suivante

aA+bB=cC (6)

avec pour chaque constituant I’expression du potentiel chimique suivante
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ity =p +RTln(a; ) (7
ou p.? est un potentiel de référence et a; l'activité de l'espece i.
Quelles que soient les contraintes sur le systéme, le potentiel chimique résiduel peut s’écrire
A p=clc—al, —big (8)
=¢(ug +RTnac)-a(n} +RTIna, )~ b(ug +RTina, |

= (cnd —ang ~buj)+RTInag - RTina} - RTIna

<
=A°,u+RTln[ ach

a
ajap

=Ajpu+RTInJ]a

Cette dernicre relation exprime la différence de potentiel chimique entre deux états d’équilibre.
Le premier terme est une différence de potentiel standard, le second fait intervenir les
activités des produits et des réactants.

Comme nous ’avons noté, lorsque A p n’est pas nul, I'équilibre est instable. Si le

systéme atteint 1’équilibre en respectant deux contraintes au maximum, A [ s’annule et le

terme []a;" est noté K.
i

A .n°=-RThhK 9
Cette équation mérite quelques commentaires. Tout d’abord, le rapport du produit des

activités ]'[ai"i est indépendant des variations de la composition dans le systéme. Il est égal 2
i .

une différence entre des potentiels chimiques stﬁndards, et n’est donc fonction que des
variables auxquelles ces potentiels standards sont sensibles, c’est 4 dire la température et la
pression. Ce rapport est constaﬁt pour un systéme défini 4 une pression et une température
constantes, il est alors appelé constante d’équilibre.

Dans I’équation ci-dessus, les deux membres de 1’équation représentent des situations
physiques complétement différentes. C’est une égalité purement numérique. La partie gauche
représente une différence d’énergies libres, indépendante du systéme considéré, et dont les
constituants ne sont pas 4 I’équilibre, La pa.rtié droite représente un syst®me unique dont les
constituants ont atteint un équilibre. L intérét principal de cette équation est qu’il suffit de
connaitre un petit nombre d’énergies standards pour retrouver un grand nombre de constantes

d’équilibre.
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Si K est grand, la réaction va tendre vers une réaction complete ou il ne restera plus que

des produits & 1’équilibre. Si K est petit, une faible quantité¢ de produit arrétera la réaction.

Notons que K ne donne pas d’indication sur la vitesse a laquelle la réaction se produit. K
donne une information uniquement thermodynamique et ne contient pas d‘indication.cinétique.

Enfin, les variations de K avec la pression et la température sont relides aux variations
d’enthalpie et de volume de la réaction, ce qui est largement utilisé comme nous le verrons

plus loin.

2, Relation entre la constante d’équilibre et la solubilité
Dans I’exemple du quartz, 1a constante d’équilibre est
4y,si0,
(a SiO,alz.] 0 )

K peut se calculer dans le cas général si on connait les énergies libres standards des différents

K= (10)

constituants. Dans ce systéme, on ne considére que du quartz dans de I’eau a T et P fixées et
on définit les états standards suivants: quartz pur, eau pure, et solution idéale molale de
H,4Si04. Alors les activités du quartz solide et de I’eau sont 1.0, La constante d’équilibre

s’exprime alors de la forme suivante

0
K=aygo, =1 (YHﬁioamHﬁim)/('YHJSioJmHJSioi) (11)
= Yusio, My sio,

0
ou le terme (yﬁﬁiOJmH §i04) est défini égal a 1. 11 suffit alors de mesurer ou calculer Y H,sio,

_pour obtenir my g , la solubilité du quartz, A I’inverse, la mesure de la solubilité du quartz

peut &tre utilisée pour calculer I’énergie libre de H, 510, dans une solution idéale molale.

3. Effet de la température sur Ia constante d'équilibre
Pour étudier I’effet de la température sur la constante d’équilibre, on dérive In(K) par
rapport a la température, ce qui donne
RI(K)) 3 Ac) aw
oT | oT{ T | T

(12)

Dans le cas ou l'enthalpie standard, A H°, reste constante, 1’équation s’intégre facilement;
P r q

dans les autres cas, il faut connaitre les variations de A H® avec la température.
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4, Effets de la pression sur la constante d'équilibre

A 1’équilibre entre un solide sous contrainte et un fluide, I’augmentation de la
concentration de Ia solution dépend de la contrainte exercée sur le solide, de la
pression du fluide, du volume molaire du solide (V) et du volume molaire partiel du solide en
solution (V)). Le volume molaire du quartz solide est supposé constant (22.688 cm®.mole™)

tandis que le volume molaire partiel en solution varie selon la température (fig. B-1).

13-

—
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I

| 1
300 400 500 600
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Figure B-1: Variation du volume molaire partiel de la silice en solution avec la température. D'aprés A. Park,
1996, communication personnelle.

Ainsi, a température constante, I’effet de la pression s’écrit

om(K)} __ V-V,
P T_“ RT (13)

La conséquence est qu'une augmentation de la pression se traduit par une augmentation de la
constante d’équilibre si (V; - V) est positif, comme ¢’est la cas pour le quartz ou la calcite. Par

intégration entre les pressions P et P,, on obtient donc
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Kp =Kp ex;{— (P-R)(v _Vs)} (14)

RT

ol K, est la constante d*équilibre 2 la pression Py,

5. Applications au quartz

Il existe plusieurs travaux sur la solubilité de la silice dans les interactions eau-quartz.
AInsi, on connait bien I’effet de la température sur la solubilité pour une gamme de variation
importante. Rimstidt et Barnes (1980) se sont intéressés a des températures entre 0 et 300°C
(table B-1), Regreny (1973) a effectué des mesures dans des conditions hydrothermales

(température supérieure a 300° C et présence de soude).

Table B-1: Constantes d'équilibre de la silice dans l'equ pure en fonction de la température. D'aprés Rimstidt
et Barnes, 1980,

o Bhase o o0 o o Fonciondelatempérature o .
Quartz | | 1§'g(K) = L881-2028x 10T - 1s60/T
Cristobalite o log{K) = -0.0321- 988.2/T
Cristobalite B log(K) = ~0.2560~ 793.6/T
Silice amorphe log(K) = 0.3380— 7.889% 10~4T - 840.1/ T

le-01
5e-02 —

2e-02 — 00
le-02 —_—————;(-)f)

5e-03 — " /
2e-03 — 40/
1603 "

5e-04 " /

Solubilité du quartz (mole.l-)

300
Ze-04 —
1e-04 _§280
Se-05 -
2e-05
13'05 T T T )
0 100 200 300 400 500

Pression (MPa)

Figure B-2: Solubilité du quartz en fonction de la pression, pour différentes températures (°K).

- 199 -




ANNEXE B: Thermodynamique et cinétique du quartz

L'application de la premiére relation de la table B-1, couplée avec I'équation (14) qui
décrit l'effet de la contrainte, donne la solubilité du quartz dans différentes conditions de
pression et température (fig. B-2).

En conditions hydrothermales, pour la fabrication de quartz synthétique, Regreny
(1973) a étudié la solubilité du quartz sous des pressions et températures €levees. Ses
résultats sont résumés dans la table B-2. Les mesures sont réalisées en présence de soude (qui

| augmente la solubilité) ou non.

Table B-2: Solubilité du quartz en conditions hydrothermales. Effet de la température, la contrainte et la
présence de soude. D 'aprés Regreny, 1973,

TEC) - PMVPa).. 7 NaOH. - solubilité. duquartz:i(molalité)
350 125 1 + LiNO2 1.165
420 125 1+ LiNO2 1.275
350 125 I 1.015

; 420 125 1 1.198

,a 350 125 0.5 0.439

g 420 125 0.5 0.533

i 350 100 0.5 0.439

/ 420 100 0.5 0.524

’ 328 5 0 0.00147
360 5 0 0.00165
370 5 0 0.00147
380 5 0 0.00080
390 5 0 0.00032
320 50 0 0.00161

| 343 50 0 0.00199

| 380 50 0 0.00270

397 50 0 0.00270

i 423 50 0 0.00205

440 50 0 0.00185
475 50 0 0.00145
540 50 0 0.00106
330 75 0 0.00191
355 75 0 0.00270
380 75 0 0.00273

| 410 75 0 0.00301

; 435 75 0 0.00317

' 500 75 0 0.00328
560 75 0 0.00329

; 257 100 0 0.00112

‘ 280 100 0 0.00145

\ 320 100 0 0.00195

! 350 100 0 0.00260
380 100 0 0.00317
410 100 0 0.00365
450 100 0 0.00442
490 100 0 0.00506
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B.  Cinétique de dissolution et précipitation du quartz

1. Introduction
La réaction de dissolution et précipitation du quartz en milieu aqueux, supposée
totalement réversible, est
i Si0,(s) + 2H,0(1) & H,SiO,(aq)
La vitesse d'avancement de la réaction (variation de concentration en H,8i0, en fonction du

temps) s'exprime en fonction des activités des réactants et des produits ainsi que des vitesses

de dissolution et de précipitation selon

omy sio A 2
—_ = | — [ ksasip, a0 — k_ay; 15
[ ot JTP (M]( +95i0,9H,0 H,So,) (13)

Les variables k. et k_ sont les constantes cinétiques de réaction (sec™') et dépendent de la
température, du pH et de la salinité. Le rapport A/M, nombre sans dimension, représente
I'extension du systéme. A est la surface de réaction, en m, et M la masse d'ean en solution, en
kg.

En supposant que le coefficient d'activité de H,8i0, ainsi que les activités de I'eau et du

quartz solide sont égaux a 1, cette équation se transforme en

aaH Si0 ) ( AJ
at T.P. M,y M

La vitesse nette de réaction, notée ici Iy sio, » Sannule 4 'équilibre, ce qui permet de définir la
constante d'équilibre K par

k
K = k—+ _ (17

L'équation (16) s'écrit donc

Iy sio, = [%)k{l - %J (18)

ou Q est le produit d'activité de la réaction. Le degré de saturation S est défini par

Q
S == 19
X (19)
et donc l'équation (18) devient
A
Ty sio, = [“ﬁjk:r(l - S) (20)
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Le terme (1 - S) exprime l'écart a I'équilibre. Quand S = 1, c'est & dire lorsque la
cm;centration de silice en solution est égale & la solubilité, le taux de réaction s'annule et
l'équilibre est atteint.

La vitesse de dissolution, en moles.m.sec”, pour une surface A (m?) et dans un systéme

contenant M (kg) d'eau est

THsio, _ 1 dmy g0, 1)
A A dt
Par définition
n .
My sio, = Hﬂj{lo‘ (22)
et ainsi
Thsio, 1 idnHJSiO_, (23)

A MA dt

Le nombre de moles de silice qui se dissout ou précipite sur 1 m? en 1 seconde est

1 dny sio, _ Tusio,
A dt A/M

24)

La vitesse a laquelle une surface A change d'épaisseut, 1,q, (m/s), est calculée en muitipliant la

vitesse de l'équation (24) par le volume molaire, qu, du quartz.

3y sio
Iy = Vg —t=2 25
T AM @)
En combinant les équations (20) et (25) on obtient par conséquent
. = Vak (1-S) ' (26)

Notons que 1, est indépendant de l'extension du systéme dans I'équation (26). Cela signifie,
par exemple, que la facteur qui contréle la croissance de quartz a l'intérieur d'une fracture ne
dépend pas de la largeur ou de la surface de la fracture, mais du degré de sursaturation
du fluide.

Rimstidt et Barnes {1980) donnent les valeurs des différentes constantes en fonction de
la température (en Kelvin).

logk_) = —0.707 - 5%95 27

4158

loglk,) = 1.174 — 2.028 x 10°T - (28)
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log(K) = 1.881 - 2.028 x 10T — 15Tﬂ (29)

Ces expressions ne tiennent pas compte de l'effet du pH et de la salinité sur la solubilité sur
les vitesses de réaction. Pour les étudier il est nécessaire de comprendre les mécanismes de

réaction a la surface du quartz.

2. Interactions entre I'eau et la surface de quartz

L'interface minéral solution est un milieu dynamique dont la charge électrique dépend
du comportement du solvant et des propriétés acido-basiques des complexes situés sur la
surface. Les variations de charge de cette couche modifient les propriétés de l'eau prés de la
surface. Ces effets peuvent étre reliés & la réactivité de la surface et, par conséquent, i la
cinétique de dissolution.

Les molécules d'eau se comportent comme des dipbles a cause de I'électronégativité des
atomes d'hydrogene et I'€lectropositivité des atomes d'oxygéne. Ainsi la structure de l'eau et
les liaisons hydrogéne sont différentes en présence ou en l'absence d'un champ €lectrique. Un
champ électrique affecte les propriétés de I'eau, telles que la constante de dissociation, la
viscosité ou la vitesse de transfert d*un proton.

Trois facteurs peuvent modifier la structure de ’eau ainsj que ses propriétés a proximité
d’une surface minérale.

1 - Quand le pH de la solution est proche de la "zpnpc" (zero point of net proton charge)
(PH 2 dans le cas du quartz), la densité ¢lectrique de charge ainsi que le potentiel sont faibles
et n’ont pas de conséquences sur la structure de I’eau. Dans ces conditions, des molécules
d’cau s’attachent 2 la surface minérale par liaisons hydrogéne. Les échanges sont difficiles et la
cinétique lente.

2 - Quand le pH de la solution est élevé (pH > 10 pour le quartz), tous les sites de
surface sont ionisés en >Si0". Ces charges négatives créent un champ électrique et ont un large
impact sur la structure de I’eau environnante. Le champ électrique polarise le solvant dont les
protons s’échangent rapidement avec la surface.

3 - A pH intermédiaire, certains sites de surface sont ionisés, d’autres non. La sensibilité
a la présence de cations métalliques est maximale. Les cations hydratés ont une interaction
faible avec la surface de quartz mais ils modifient fortement la structure de 1’eau alentour. Ces
cations peuvent soit augmenter la durée de vie moyenne des sites ionisés en augmentant la
vitesse d’échange des protons 2 la surface, soit former des paires d’ions liés dans la couche

hydratée prés de la surface.
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Ces deux mécanismes augmentent le désordre prés de la surface minérale et donc
I’entropie.

La réactivité du quartz est reliée aux propriétés du solvant et de la surface i
Pintérieur de la couche de transition.

- les surfaces de quartz saturées en sites >SiOH ont une réactivité faible. La molécule
d’eau est le premier réactant et ce nucléophile posséde une capacité dissociante faible.

- les surfaces ionisées (sites >Si0") sont polarisées ce qui provoque la dissociation de
’eau au niveau de I’interface ainsi que 1’échange protonique. Dans ces conditions les ions
hydroxydes agissent comme des nucléophiles puissants sur la réaction avec le lien Si-O.

- Iintroduction d’ions alcalins sur une interface chargée négativement affecte la
réactivité. Ces cations favorisent la dissociation de 1’eau ce qui augmente la concentration
locale d’ions hydroxydes. Ces derniers modifient localement le pH; la dissolution est ainsi
activée.

La constante de dissolution, ke (mole.m'z.s") s'exprime en fonction des concentrations
des sites ionisés sur la surface du quartz (Dove, 1994). Ces concentrations dépendent de Ia

salinité et du pH du solvant.

~10741.1 -66.0£2.3 1
kdiss = €Xp ( ) CXp [WJ(B>SiOH) (30)
(4.7£038) -87.2x2.1 1.1£0.06
+exp exp[—-——1 “RT - (9> sior, )

ol 6, gion et 0, ;o Teprésentent les fractions des sites >SiOH et >Si0" 4 la surface du quartz.

3. Comparaison de différents modéles cinétiques

La cinétique de dissolution est généralement mesurée dans des expériences de
laboratoire (Rimstidt et Barnes, 1980; Dove, 1994). Une seule exception est a noter,
Walderhaug (1994) a estimé la constante de précipitation du quartz daprés des
considérations géologiques sur des grés du bouclier norvégien. Il note que la constante de

précipitation est plusieurs ordres de grandeur plus faible que celle mesurée.

Koo =1.98-107%.10%27 (31)
ot Kpyree (mole.m™.s™") dépend de la température T (en °C).
Dans des conditions naturelles, la cinétique du quartz serait donc plus lente qu'en

laboratoire (équation 31). La réaction 4 la surface du quartz pourrait &tre ralentie par des
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- inhibiteurs (AI** par exemple). Ce phénomeéne pose des problémes lors de la modélisation
Yéchelle d'un bassin ou d'un réservoir. Si on utilise les constantes cinétiques mesurées en
laboratoire, les processus de compaction sont trop rapides. Pour contourner ce probléme, des
cinétiques plus lentes sont utilisées (Park, 1996; comm. pers.). Sur la figure B-3, la
constante cinétique est représentée selon différents auteurs. La variabilité de ces données est

grande et montre que la température ou le pH ne sont pas les seules variables qui modifient la

cinétique.,

2

T 4
£ _—
£ — =
E 1// "“'0
.g -8 ,/ "’.‘
2 / o ol ~—I=— Rimstidt et Barnes (1980)
;§ _10 / ":O' --2-- Dove (1994)
S e,” —-3— Walderhaug (1994)
= *
g -2 — 4- - Oelkers et al. (1996)
o
= ®
) B House (1992)
2 -14
E [ / [ ®  Brady (1990)
E 51 m S .
& 37 %

-18

0 50 100 150 200
Température (°C)

Figure B-3: Quelques estimations de la constante cinélique de dissolution du quartz en fonction de la
température. Dans tous les cas, le comportement avec la lempérature est identique (les énergies d'activation
sont semblables). La variabilité des résultats est grande, due a l'effet du pH sur la cinétique et & des effets
possibies d'inhibition dans des conditions naturelies.

C. Conclusion
La solubilité du quartz est relativement bien connue pour une grande variabilité de
| conditions physico-chimiques. En revanche, la cinétique des réactions pose de nombreux
problemes quand il s'agit d'interpréter des processus naturels 2 partir de mesures de

laboratoire qui donnent des vitesses trop rapides.
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RESUME

Dans la crolte supérieure terrestre, les processus de
défonnation et de compaction se développent avec des interactions
entre les mécanismes physiques et chimiques dans lesquels la
présence d'un fluide, a I'intérieur des pores ou dans les interfaces
solide 1 solide, est une condition nécessaire. Cette défonnation se
traduit dans la nature auss bien par les stylolites, les minéraux
indcntés, les galets impressionnés ou la compaction des roches
sédimentaires durant |'enfouissement, que par les karsts ou les fronts
de dolomitisation & géométrie complexe.

Pour comprendre les mécanismes fondamentaux de la
déformation mécano-chimique, I'étude est menée & différentes
échelles. A une échelle nanoscopique, il est montré que les interfaces
entre deux minéraux peuvent contenir un film fluide piégé dont la
stabilité est assurée par le couplage entre un effet de pression
osmotique et un effet de double couche éectrique de Debye-Hiickel.
A une échelle microscopique, on observe que la surface de contact
entre deux grains peut s'auto-organiser en contacts réels. qui piegent
un film fluide, et en inclusions, qui contiennent un fluide libre. -A
cette échelle, le processus de dissolution-cristallisation sous
contrainte se divise en trois étapes successives: 1) dissolution a
I"interface entre deux grains activée par une augmentation locale de
contrainte; 2) diffusion des solutés vers le pore le long du film fluide
piégé; 3) cristallisation sur la surface du pore. L'étape la plus lente
impose le taux de défonnation et on peut relier taux de déformation
et paramétres de cette déformation. A une échelle mésoscopique, on
propose un modéle de compaction par dissolution-cristallisation
sous contrainte ol la roche est représentée comme un empilement
cubique de grains dont la géométrie est une sphere tronquée. Enfin,
a une échelle macroscopique, lorsgu'un fluide réactif circule dans un
milieu poreux, un phénoméne d'instabilité est reproduit
expérimentalement et numériqguement. On montre aors qu'un front
de réaction peut étre a I'origine d'une localisation de la dissolutign
puis de la défonnation.

MOTS-CLES
Auto-organisation, contrainte, compaction, crolte supérieure,

déformation, dissolution-cristallisation sous contrainte, fluide,
processus couplés, porosité, réaction-transport.
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