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RESUME

Des anomalies géophysiques ont été observées avant des tremblements de terre. Ces signaux

précurseurs ne sont pas systématiques et en général leur relation avec la sismicité ne peut pas étre

confirmée. Afin d’étudier si une relation existe entre ces signaux géophysiques et les contraintes
tectoniques au cours du cycle sismique, nous allons étudier le comportement géophysique d'un
milien naturel en réponse & des sollicitations mécaniques. Le site choisi est le site de Sur-Frétes
en Savoie au voisinage des lacs artificiels de Roselend et La Gittaz. Les variations annuelles
de niveau des lacs de plus de 50 m d’amplitude constituent le moteur de déformation cyclique
sur le milieu. La réponse géophysique du site est étudiée principalement en termes de potentiel
électrique, d’émanation de gaz radon, de niveau de puits et de déformation.

Des variations de potentiel électrique ont été associées aux variations de niveau des lacs, avec
un coefficient de couplage compris entre 0.6 et 4.2 mV /m d’eau. Nous montrons qu’elles sont pro-
duites par un mécanisme d’électrofiltration compatible avec les mesures en laboratoire réalisées
sur des échantillons du site. Cette observation démontre que le phénoméne d’électrofiltration est
actif & I’échelle naturelle.

De plus, cette expérience a mis en évidence des variations transitoires de potentiel électrique
de l’ordre de 20 mV associées a des pics d’émanation de gaz radon d’amplitude 5 a 40 fois supé-
rieure au bruit de fond. Ces événements, dont la durée est comprise entre 1 et 10 semaines, sont
corrélés i des déformations transitoires mesurées par inclinométrie, qui interviennent lors d’aug-
mentation du taux de chargement du milieu. Des mesures en puits réalisées en fin d’expérience
lors de la vidange décennale du lac de Roselend montrent que ces événements sont aussi associés
4 des surpressions de fluide de I'ordre de 1 bar. Les fluides jouent donc un role déterminant dans
la génération des potentiels électriques et des pics de gaz radon. Nous proposons que ces signaux
sont liés aux surpressions de fluide qui produisent localement une augmentation de la connec-
tivité du milieu entrainant des circulations de fluide transitoires. Ces observations montrent la
sensibilité des propriétés de transport de la roche aux variations du taux de déformation.

Nous discutons sur la base de ces mécanismes la possibilité d’observer des précurseurs dans
le cas du chevauchement actif Himalayen. Nos résultats suggérent qu’une variation présismique
dn taux de déformation de la crofite pourrait produire des signaux géophysiques mesurables a

I’aplomb de ’extrémité de la zone sismogénique bloquée.
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Introduction

Les tremblements de terre sont un des risques naturels les plus dangereux pour les popula-
tions. L'exemple récent du séisme d’Izmit, survenu en Turquie le 17/08/99 (M;=7.4) l'illustre
de facon tragique. La prédiction des tremblements de terre demeure donc un enjeu scientifique
majeur.

Dans les années 70, la communauté scientifique montrait un large optimisme sur la prédiction
des tremblements de terre. La prédiction réussie du séisme de Haicheng (Chine) survenu le
4/2/1975 contribua largement & cette opinion (Adams, 1976; Raleigh et al., 1977). De plus, de
nombreuses anomalies géophysiques avaient été interprétées comme étant associées 4 l'imminence
de tremblements de terre. Au nombre de ces précurseurs de séismes, se trouvent des variations
du taux de déformation, des changements de niveau d’eau dans des puits, des variations du
champ électromagnétique ou bien encore des anomalies géochimiques (Geller, 1997a; Toutain
& Baubron, 1999). Des zones sismiques, comme la faille de San Andreas & Parkfield en Californie,
avaient alors été instrumentées de facon empirique pour comprendre les liens existant entre la
sismicité et certaines de ces observations géophysiques (Geller, 1997a). La prédiction des séismes
semblait alors appartenir & un avenir proche.

Cependant, le manque de résultats apportés par ces grands projets de recherche (Geller,
1997a) a montré que cette approche empirique ne permettait pas d’obtenir des avancées signifi-
catives. Ces échecs ont mis en évidence le probléme majeur de ce domaine d’études: ’absence
de compréhension de la physique de ces phénoménes. En effet, aucun modéle quantitatif n’a
permis de relier de facon satisfaisante ces anomalies géophysiques aux tremblements de terre.
D’autre part, la validité statistique des corrélations entre les anomalies géophysiques survenant
en phase présismique et la sismicité locale n’a pu étre établie de facon convaincante. Une ori-
gine non-tectonique de ces signaux ne pouvait jamais étre complétement exclue, notamment par
mangue de données complémentaires, comme la météorologie.

Aussi, face 4 la difficulté de comprendre la nature de phénomeénes intervenant a 1’échelle de
la centaine de kilométres, des travaux ont été effectués en laboratoire sur des échantillons de
roche, & une échelle ot les caractéristiques physiques du milieu sont bien connues, comme par
exemple les travaux sur l’électrofiltration (Jouniaux & Pozzi, 1995a) ou la piézoélectricité (Yo-
shida et al., 1997). De telles études permettent de comprendre la genése de signaux géophysiques
sur des échantillons de roche soumis & des déformations ou bien & des circulations de fluides.
Mais Dapplication directe de ces résultats a I’échelle des failles actives reste difficile. En effet,
les systémes actifs présentent une complexité géologique, ol les failles constituent des discon-

tinuités structurales et hydrologiques majeures, ainsi qu’une distribution de fluides hétérogéne.
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Leur comportement géophysique en réponse aux sollicitations tectoniques est donc difficile &
comprendre. De plus I'influence de paramétres externes, comme les variations météorologiques,
complique l'interprétation des mesures.

I convient donc d’étudier la réponse géophysique d*un milien naturel soumis 4 des variations
de contrainte  une échelle intermédiaire entre le laboratoire et Je site actif. En effet, cette échelle
peut comporter des hétérogénéités géologiques et hydrologiques, de méme nature que celles pré-
sentes dans les systémes actifs, et sa plus faible taille permet une meilleure connaissance de ses

hétérogénéités. Des expériences de ce type ont été réalisées par Morat et al. (1989) et Morat &
Le Mouél (1992).

L’exemple choisi dans cette thése est I’expérience de Sur-Frétes: un site naturel situé au
voisinage de deux lacs artificiels dans le massif du Beaufortain, en Savoie. Ces lacs de retenue,
dont les niveaux varient d’au moins 50 métres selon un cycle annuel, agissent comme un moteur
de déformation cyclique sur le milieu, de maniére analogue aux contraintes tectoniques mises en
jeu dans les failles. Cette expérience se révéle étre un véritable laboratoire naturel et nous permet
d’étudier la réponse géophysique d’un milieu soumis 4 des variations de contraintes mécaniques
connues, & une échelle naturelle, dont 1’hétérogénéité géologique et hydrologique est proche du
contexte des zones actives.

Le premier chapitre présente différents phénoménes géophysiques, qui furent proposés comme
précurseurs de séismes, au travers des exemples relevés dans la littérature.

Dans le deuxiéme chapitre, nous montrons les limitations de ces observations dans la, compré-
hension de la physique de ces phénoménes. Nous évoquons également des modeéles théoriques,
selon lesquels la possibilité d’identifier des signaux précurseurs est exclue. Néanmoins, si des
précurseurs de séismes existent, ils impliquent vraisemblablement les fluides qui jouent un réle
certain dans la sismogénése. Nous présentons aussi ’apport des travaux effectués en laboratoire
sur la compréhension de ces signaux a I’échelle de 1’échantillon.

Le troisieme chapitre est consacré a la description de Pexpérience de Sur-Frétes. Nous présen-
tons d’abord les caractéristiques des deux lacs, qui forment les moteurs de déformation cyclique
exercée sur le site. De plus, le contexte géologique participe 4 l'originalité du site. En effet, la
forte hétérogénéité des faciés rencontrés le rapproche du contexte géologique des failles actives
ot sont présentes des roches déformées d’origine variées. L’instrumentation permanente du site
sera ensuite décrite. Elle comporte un réseau électrique en surface, une station météorologique,
une galerie instrumentée en inclinométrie et détecteurs de gaz radon, ainsi que des mesures en
puits. D’autres mesures de gaz radon et de potentiel électrique, ainsi que la mesure de Pactivité
sismique du site ont été réalisées de facon temporaire.

Le quatriéme chapitre est consacré a la caractérisation géophysique du site. Pour permettre
une meilleure analyse des observations, il est nécessaire de contraindre au mieux ce site par ces
différents aspects : propriétés électrocinétiques des roches du site et caractérisations électriques,
radon et géochimique. Les propriétés électrocinétiques des roches sont mesurées en laboratoire

afin d’évaluer la sensibilité électrique des différents milieux géologiques du site en réponse i
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des circulations de fluide. Les prospections électriques permettent d’étudier la variabilité spa-
tiale du potentiel électrique & I’échelle du site. Grice aux mesures de résistivité, la structure
de conductivité du milieu est étudiée en relation avec la géologie et la présence de fluides.
Les prospections gamma permettent d’identifier les variations spatiales de nature de la couche
superficielle caractérisée par son taux d’émission gamma. Enfin, les prospections géochimiques
permettent d’identifier et de caractériser les circulations d’eau & ’échelle du site. Ces analyses
fournissent ainsi de nombreux éléments de réflexion dans cette thése.

Le cinquiéme chapitre est consacré a la mise en évidence de phénomeénes électrocinétiques
a D’échelle naturelle. Nous analysons d’abord les observations électriques établies & partir du
réseau électrique continu et de deux mini-réseaux de répétition. Elles montrent des variations de
potentiel électrique associées aux variations des niveaux des deux lacs. Le modeéle électrocinétique
proposé pour expliquer ces phénoménes se caractérise par un systéme de percolation de fluide
localisé prés de la berge, dont le débit est modulé par les variations de hauteur de lac. Nous_
évaluerons la relation entre les observations de terrain et la caractérisation électrocinétique des
roches en laboratoire. Nous étudierons les implications de ces observations pour I’étude des
précurseurs sismiques. De plus, ’évolution dans le long-terme du réseau électrique permanent
de Sur-Frétes sera analysée. Nous présenterons également un autre systéme hydrologique oi un
phénomeéne électrocinétique a été clairement mis en évidence: c’est la source intermittente de
Dhor Barahi au Népal, oii des variations de potentiel électriques ont été associées aux décharges
intermittente de la source.

Dans le sixiéme chapitre nous mettons en évidence des déformations transitoires corrélées
4 des signaux radon et des variations de potentiel électrique. Ces signaux géophysiques sont
produits par des accélérations de chargement de lac. Un modéle qualitatif de surpression de fluide
dans les roches, entrainant des variations de connectivité du réseau poreux, permet d’expliquer
au premier ordre ces phénoménes transitoires. Cette analyse est confirmée par les anomalies
de température, conductivité et niveau d’eau observées en puits. De plus, I’augmentation du
niveau de bruit de fond microsismique associée & l'augmentation de la concentration de gaz
radon révéle le caractére diphasique des circulations intervenant dans le réseau poreux en régime
transitoire. Ces résultats mettent en évidence le role déterminant des fluides dans ces phénoménes
transitoires.

Cette expérience éclaire donc notre connaissance sur les phénoménes qu’on peut attendre
4 ’échelle active au cours du cycle sismique. Ainsi, dans le septiéme chapitre, nous évaluerons
ces phénomeénes dans le cadre de I'Himalaya Central du Népal. Le contexte tectonique de cette
zone sera tout d’abord décrit. A partir des résultats de ’expérience de Sur-Frétes, nous éva-
luerons ensuite les phénoménes géophysiques qui peuvent intervenir en phase présismique dans
cette régig)n. Nous présenterons également des prospections électriques réalisées en mai 98, qui
ont permis une caractérisation préalable de certaines zones. Cette étude fournit les premiers élé-
ments de réflexion pour définir I'implantation d’une future station de surveillance de précurseurs
sismiques dans ce site actif.

Nous terminerons par une synthése des résultats acquis dans cette thése.
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Chapitre 1
Les précurseurs des séismes

Ce chapitre passe en revue les principaux exemples de précurseurs sismiques. Nous mention-
nons également quelques observations en contexte volcanique, car les systémes volcaniques sont
soumis & des cycles de déformation mécanique importants, et peuvent ainsi présenter des ana-
logies avec des systémes soumis & des sollicitations tectoniques. Nous évoquons tout d’abord le
cas le plus connu de prédiction sismique réussie. Nous nous consacrons ensuite aux déformations
mesurées en période présismique, puis aux anomalies hydrologiques, qui peuvent révéler des
déformations crustales présismiques. Enfin, des exemples d’anomalies présismiques électriques,

magnétiques, de résistivité, géochimiques, et notamment de gaz radon, sont présentés.

1.1 Prédiction réussie du séisme de Haicheng

La prédiction du séisme de Haicheng de magnitude 7.3, survenu dans le Nord de la Chine
le 4/02/1975, est le cas de prédiction sismique réussie le plus connu (figure 1.1) (Adams, 1976;
Raleigh et al., 1977). Elle est intervenue au terme d’un nombre de prédictions dont la combinaison
a permis de définir de fagon toujours plus précise la fendtre spatiale et temporelle d'un séisme
imminent.

Des 1970, l'analyse de la distribution spatiale et temporelle des séismes récents suggéra
que le prochain grand tremblement de terre pourrait survenir dans la, province de Liaoning au
Nord de la Chine, ou se trouve la ville de Haicheng (figure 1.1) (Raleigh et al., 1977). Face &
cette perspective, des campagnes de prospections géophysiques et géologiques ont été menées
pour étudier le risque sismique dans cette région. Tout d’abord, elles ont permis d’identifier
les grandes failles actives. D’autre part, le soulévement d’une soixantaine de millimetres de la
Péninsule Liaotung, située au Sud de la ville de Haicheng, a été mis en évidence entre 1958 et
1971 grace aux mesures géodeésiques (figure 1.2). De plus, en 1973, une augmentation du taux de
déformation du sol a été mesurée sur la faille de Jinzhou, située prés de la ville de Dalian (figure
1.1) (le séisme de Haicheng interviendra a 185 km au nord de ce site). En effet, la variation
d’inclinaison est passée d’environ 0.25 urad.an™! & 4 prad.an~! (figure 1.3). De plus, durant les

cing premiers mois de 'année 1974, la fréquence des tremblements de terre augmenta d’environ
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Figure 1.1: Carte des séismes majeurs (point rouge) survenus dans la partie Nord de La Chine entre 1966
et 1976. Les failles majeures (ligne rouge) sont également indiquées.

50%. Au vue de ces observations, les autorités chinoises ont conclu en juin 1974 & l'imminence
d’un séisme de magnitude 5 & 6 dans un délai de deux ans dans la partie est de la Province de
Liaoning.

Au début de I’année 1975, I'inclinaison du sol sur la faille de Jinzhou décéléra puis s’inversa
(figure 1.3) et des comportements anormaux d’animaux, ainsi que des variations de niveaux de
puits furent rapportés (Raleigh et al., 1977). D’aprés ces éléments, le 13/01/1975, les autorités
chinoises prédirent l'occurrence d’un séisme de magnitude 5.5 & 6 dans la partie sud de la
province de Liaoning entre les villes de Yingkou, Dalian et Dandong dans les six premiers mois
de 'année 1975. Enfin, le 3 février 1975, 'activité sismique mesurée & environ 20 km de la ville
de Haicheng (figure 1.1), augmenta de fagon brutale, atteignant une magnitude maximale de 4.8
pour cesser le 4 février 1975 4 0800 (figure 1.5). L’augmentation de la sismicité alerta les autorités
qui déclarérent ’occurrence d’un fort séisme pour la journée du 04/02/1975 au voisinage de la

ville de Haicheng, permettant aux populations de se protéger.

Le séisme de magnitude M = 7.3 est intervenu & environ 15 km de la ville de Haicheng le
04/02/1975 & 19h36 selon un mécanisme décrochant orienté perpendiculairement aux grandes

failles de la région. Le bilan fiit estimé & environ 1400 morts pour une région trés peuplée (Adams,
1976).

L’analyse conjointe des études sismotectoniques, des observations sismologiques et géodé-

siques a donc permis de contraindre la zone 4 fort risque sismique qui présentait des variations

1.1 Prédiction réussie du séisme de Haicheng

s ANSHAN

100 KM
J

Figure 1.2: Carte des changements d’élévation (mm) de la Province de Liaotung mesurés par rapport a
Yingkou entre 1958 et 1971 (Raleigh et al., 1977).
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Figure 1.3: Changements d’élévation relative en fonction du temps de 1972 & 1976 mesurée le long d’une
ligne de niveau traversant la faille de Jinzhou située & environ 185 km au sud de I’épicentre du séisme de
Haicheng prés de la ville de Dalian (figure 1.1). Le graphe du haut correspond a I’élévation relative du
point B par rapport au point A, et la graphe du bas a I’élévation relative du point C par rapport au point
B. L'orientation relative des points A, B et C est également représentée. D’apres Raleigh et al. (1977).

1.1 Prédiction réussie du séisme de Haicheng

Figure 1.4: Localisation des principaux instruments qui ont présenté des variations transitoires durant
les quelques jours précédant le séisme de Haicheng (indiqué par une étoile). Ce secteur géographique est

localisé par un cadre rouge sur la carte régionale (figure 1.1).
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Figure 1.5: Fréquence des secousses sismiques précédant le séisme de Haicheng de magnitude M = 7.3
survenu le 4 février 1975 en République Populaire de Chine (indiqué par une fléche). D’aprés Raleigh
et al. (1977).
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de taux de sismicité et de taux de déformation importantes, constituant ainsi la prévision & long
terme du séisme. La localisation spatiale et temporelle du séisme imminent a été affinée grice &
I'intensification des mesures sismologiques et géodésiques sur cette zone, permettant la prévision
4 moyen terme du séisme. Enfin, 'augmentation de la microsismicité mesurée dans la zone sous
surveillance, & proximité de la faille qui allait rompre, a rendu possible la prévision 4 court terme
du séisme.

Pour d’autres séismes majeurs, ’annonce d’une prédiction réussie fiit réalisée apreés le séisme,
comme dans le cas du séisme de Oaxaca en 1978 (M,= 7.7) au Mexique. Mais la flabilité des
critéres utilisés pour définir la prédiction évoquée reste toujours controversée (Geller, 1997a).
Par ailleurs, les fausses alertes sont nombreuses. Par exemple, la prédiction établie par les au-
torités chinoises de l'imminence d’un séisme dans la province de Kwangtung, qui a poussé les
habitants de la région & dormir en dehors des maisons pendant deux mois, s’est révélée inexacte
(Bolt, 1992). Ainsi, le succes de la prédiction du séisme de Haicheng reste un cas isolé, comme
en témoigne le séisme de Tangshan, de magnitude 7.6. Ce dernier, qui est survenu sur une faille
décrochante le 28/07/1976 4 environ 550 km au sud-ouest de Iépicentre du séisme de Haicheng,
dans une zone reconnue présenter un important risque sismique, ne pit étre prédit, occasionnant
environ 240 000 morts (Zongjin et al., 1992).

L’intense surveillance géophysique de la région de Haicheng a permis la mesure de nombreux
parameétres durant la phase présismique, dont Panalyse est parfois postérieure au séisme. Elle
illustre les parameétres géophysiques susceptibles de contenir une signature présismique.

Nous avons mentionné précédemment les anomalies de déformation et du taux de sismicité.
Des variations de potentiel électrique ont également été mesurées 3 environ 25 km de I’épicentre
du séisme de Haicheng (figure 1.1) & partir de dipéles orientés nord-sud et est-ouest de 70 et
50 m de longueur respectivement (figure 1.6). La diminution de potentiel mesurée sur le dipole
nord-sud a une amplitude de 170 mV et intervient environ une semaine avant le choc principal.
Néanmoins, des variations de potentiel de méme amplitude ont été observées sur le méme dipole
6 mois aprés sans relation avec la sismicité locale. De plus, I’absence de redondance de la mesure
sur le méme site ne permet pas d’éliminer la possibilité d'un artefact instrumental. D’autres
sites instrumentés en dipdles électriques n’ont pas enregistré de variations électriques notables
avant le tremblement. La relation entre la variation du potentiel électrique et I'imminence du
séisme de Haicheng n’apparait donc pas évidente.

Des variations du champ magnétique différentiel ont également été relevées avant le séisme
de Haicheng (Raleigh et al., 1977). Mais le nombre limité de mesures, établies sur une courte
fenétre de temps, ne permet pas de confirmer le lien avec le séisme de Haicheng.

Le niveau, la qualité et la concentration en radon des eaux de puits, situés dans la région
de Haicheng étaient également sous surveillance. Bien que des anomalies importantes de ces
parameétres furent mentionnées par les autorités chinoises (Raleigh et al., 1977; Zongjin et al.,

1992), les études publiées & ce sujet ne montrent pas de variations temporelles notables aval_it le
séisme de Haicheng.
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Figure 1.6: a) Moyennes journalieres du potentiel électrique mesurées pendant un mois sur un dipéle
nord-sud de 70 m et un dipoéle est-ouest de 50 m de longueur, situés & 25 km de ’épicentre du séisme de
Haicheng (carte 1.4). b) Moyennes journalieres du potentiel électrique mesurées sur le dipéle nord-sud
sur une période de neuf mois. D’apres Raleigh et al. (1977).
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1.2 Sismicité

L’observation de 'augmentation de 1’activité microsismique en phase présismique a joué un
role majeur dans la prédiction & court terme du séisme de Haicheng. D’autres caractéristiques

de la sismicité ont montré également des variations pendant la phase présismique de séismes
majeurs.

1.2 Sismicité

Les variations de certaines caractéristiques de la sismicité ont été mises en évidence durant
la. phase présismique de grands tremblements de terre: augmentation du taux de sismicité
(voir paragraphe 1.1), diminution du facteur b, diminution du taux de décroissance de la coda,
variations de vitesse des ondes P et S et quiescence.

Le facteur b mesure les nombres relatifs de petits et grand tremblements de terre dans la
relation de Gutemberg-Richter log N = a — b M. Une analyse temporelle de la sismicité a montré
que les gros tremblements de terre sont parfois précédés par laugmentation du facteur b suivie
d’une diminution durant les quelques semaines & quelques mois avant le tremblement de terre
(Smith, 1981). Par exemple, un tel comportement est mis en évidence avant les tremblements
de terre de Haicheng et Tangshan (Zongjin et al., 1992), et les tremblements de terre majeurs
en Californie du Sud et au Centre de la Nouvelle Zélande de 1960 & 1970 (Smith, 1981)(figure
1.1

La coda, qui compose la derniére partie du spectrogramme d’un séisme, correspond aux ondes
sismiques diffractées sur les hétérogénéités de la crotte. A partir de I’étude de tremblements de
terre locaux de faible magnitude localisés dans la zone d’environ 100 km autour de I’épicentre du
séisme du Tangshan, Jin & Aki (1986) mettent en évidence un taux de décroissance de la coda
plus important en phase présismique qu’en phase inter- et post-sismique. Un résultat comparable
est obtenu avant le séisme de Haicheng (Jin & Aki, 1986). Selon Jin & Aki (1986), I'ouverture
de cracks en phase présismique, en entrainant la décroissance plus rapide des ondes diffractées
composant la coda, pourrait expliquer le phénomeéne.

Dans les années 70, de nombreuses observations de variations des vitesses des ondes sismiques
P et S ont été reportées avant des séismes (Aggarwal et al., 1973; Aggarwal et al., 1975;
Whitcomb et al., 1973). Ces observations montrent une diminution de vitesse de 10 4 20 % suivie
d’un recouvrement i la valeur initiale juste avant le séisme. L’hypothése de la dilatance (une

augmentation du volume avant la rupture) a été avancée pour expliquer ce phénoméne (Scholz
et al., 1973). Mais des observations contradictoires ont amené une controverse sur ces mesures
et ce type de mesures a cessé d’étre reporté depuis les années 80 (Geller, 1997a). Néanmoins,
Le Ravalec et al. (1996) ont montré que la possibilité de mesurer cette variations de vitesse est
tributaire principalement de la distribution spatiale de la saturation du milieu.

La méthode M8 est un autre exemple de prédiction sismique qui s’appuie sur une étude de la
structure de la sismicité. D’aprés une analyse statistique des catalogues de sismicité, Keilis-Borok
& Kossobokov (1990) montrent une variabilité spatiale de la distribution des tremblements de

faible magnitude, qui permettrait d’identifier les zones en phase présismique. Cette méthode
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Figure 1.7: Valeurs de b mesurées a partir des catalogues de sismicité de la région de Haicheng (A) et
Tangshan (B) (Zongjin et al., 1992), ainsi que des régions de la Californie du Sud (C) et du centre de la
Nouvelle Zélande (D) (Smith, 1981). Les tremblements de terre de Haicheng (A) et Tangshan (B) sont

indiqués par des fléches et les tremblements de terre de magnitude supérieure a 4.0 et 5.0 sont représentés

sur les figures C et D respectivement.
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1.3 Déformations

indique des comportements de la sismicité communs & des contextes tectoniques variés (Keilis-
Borok, 1990; Kossobokov et al., 1999). Mais les critéres de détermination restent flous et la
validité statistique de la méthode n’a pu étre démontrée (Keilis-Borok & Kossobokov, 1990).

Une autre caractéristique de la sismicité, qui apparait liée & la phase présismique est la
diminution d’activité sismique, appelée quiescence (Scholz, 1990, Wyss et al., 1995; Wyss &
Martirosyan, 1998 ; Katsumata & Kasahara, 1999; Yamaoka et al., 1999). Par exemple, une
analyse détaillée de la sismicité en Arménie de 1962 4 1997 a montré une diminution de I'activité
sismique durant les 3 années qui précédérent le tremblement de terre de opitak, de magnitude
M = 7, survenu le 07/12/88 selon un mécanisme de faille inverse (Wyss & Martirosyan, 1998)
(figure 1.8). Un tel phénomene fut également observé sur la faille décrochante Nord Anatolienne
en Turquie (Wyss et al., 1995). La diminution de I’activité sismique avant un grand tremblement
de terre est mal comprise. Selon (Wyss & Martirosyan, 1998), elle pourrait faire intervenir des

glissements ductiles et des variations de pression de pore dans certaines parties de la zone de
faille.
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Figure 1.8: A. Sismicité enregistrée de 1962 4 1997 dans la zone autour du séisme de Spitak (point rouge),
de magnitude M = 7, survenu en Arménie le 07/12/88. Le trait rouge indique la localisation des répliques.
B. Nombre cumulé de tremblements de terre en fonction du temps (trait large) dans cette méme zone. Le
séisme de Spitak est indiqué par un triangle. La différence entre le taux de sismicité moyen total et le taux

de sismicité calculé sur 5 ans est représentée en trait fin en unité relative. D’aprés Wyss & Martirosyan
(1998).

Ainsi I'hypothése du glissement ductile (Dieterich, 1978) ou bien de ’ouverture de cracks en
phase présismique sont les phénomeénes invoqués pour expliquer les variations de structure de la
sismicité. De tels phénoménes pourraient produire des variations du régime de déformation de

la crodite au voisinage de la zone de faille, qui présentent en surface une signature géodésique.
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1.3 Déformations

Pour tenter de mettre en évidence des variations du taux de déformation associés a la phase
présismique, 1’état de déformation de la crofite a été mesuré en région active. Plusieurs cas
d’anomalies géodésiques survenant avant des séismes ont été rapportés (Mogi, 1985; Lisowski
et al., 1990, Gladwin et al., 1991;: Qiu et al., 1998; Dal Moro & Zadro, 1999; De Martini &
Valensine, 1999). Nous présentons ici cing exemples de facon plus détaillée.

Les mesures de nivellement effectuées sur la cote de Honshu au Japon (figure 1.10) ont révélé
un soulévement rapide d’environ 4 cm durant les quatre années qui précédérent le séisme de
Niigata, de magnitude M = 7.5, survenu en 1964 a environ 30 km de la céte (Scholz, 1990,
d’aprés Mogi, 1985). Le séisme a joué en faille inverse avec un pendage orienté a I'ouest, comme
I'atteste la subsidence du sol mesurée sur la cote située i l'est de la faille dans la phase post-
sismique. L’augmentation présismique de la déformation a été mesurée en plusieurs points, ce
qui exclut une erreur de mesure locale. Le soulévement pourrait donc étre associé & une phase

de dilatance de la croiite précédant la rupture.
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Figure 1.9: Déformation du sol mesurée avant le séisme de Niigata (Japon), de magnitude M = 7.5, en
1964 (Scholz, 1990, d’aprés Mogi, 1985).
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Chapitre 1. Les précurseurs des séismes

1.3 Déformations

D’autre part, des variations de contrainte ont été mesurées dans deux puits situés dans la
zone de faille durant les trois années précédant le séisme de Tangshan (Qiu et al., 1998) (voir
carte 1.1). Ces variations seraient associées a l’ouverture en phase présismique de fractures le
long de la zone de faille. Mais I’absence de mesures de contrainte pendant la phase post-sismique
ne permet pas d’exclure que ces variations surviennent de fagon ponctuelle sans lien avec le cycle
sismique local.

Dans le cas du séisme de Loma Prieta, de magnitude M = 7.1, survenu le 18/10/1989 en
Californie, Johnston et al. (1990) soulignent I’absence de signal géodésique précurseur i court
terme. Néanmoins, des variations anormales du taux de déformation, apparaissent 4 moyen
terme, un an environ avant le séisme de Loma Prieta. Elles suggeérent une anomalie de déforma-
tion intervenant a I’échelle régionale (Gladwin et al., 1991). Les deux séismes de magnitude 5,
qui survinrent & proximité de I’épicentre, 15 et 2 mois avant le choc principal, semblent confirmer
la redistribution présismique de la déformation dans la zone épicentrale (Johnston et al., 1990),
qui constituerait un précurseur 4 moyen terme du séisme de Loma Prieta.

Récemment, des mesures effectuées en Italie ont montré une déviation importante de la
déformation clinométrique par rapport au comportement cyclique annuel que domine le com-
portement thermoélastique de la crotte (Dal Moro & Zadro, 1999) (figure 1.10). Cette anomalie
intervient trois mois avant une crise sismique localisée a environ 3 km, et constituée de 30 événe-
ments de magnitude M > 2.5, qui survient en février 1988. Cette observation est trés similaire &
la mesure de la déformation clinométrique du sol effectuée 4 environ 120 km au Nord du séisme
de Haicheng (figure 1.10). Dans ce dernier cas, la déviation clinométrique intervient environ
deux semaines avant le séisme et se distingue de la polarisation du cycle annuel. Dal Moro &
Zadro (1999) avancent ’hypotheése suivante pour expliquer cette anomalie: un processus de mi-
crofracturation de la roche durant la phase présismique, provoquant localement une diminution
de la rigidité du milieu, entrainerait des déformations en surface.

Un autre exemple récent de mesure géodésique concerne des mesures de nivellement selon
un profil qui traverse une faille normale dans la région des Apennins en Italie (De Martini &
Valensine, 1999). Ces mesures indiquent une subsidence d’environ 20 mm sur la faille entre
les années 1951 et 1992 (figure 1.11). Deux séismes de magnitude M,,= 5.7 et 6 interviennent
sur cette faille le 26/09/1997, et un séisme de magnitude My,= 5.6 le 14/10/97. L’¢élévation
cosismique cumulée sur les trois séismes atteint une amplitude d’environ 80 mm. Elle montre
une structure identique au signal géodésique mesuré entre 1951 et 1992. Au vue de la période
de retour du séisme comprise entre 700 et 2000 ans, la subsidence mesurée apparait lice a
un glissement asismique en phase présismique, entrainant un transfert de la contrainte sur les
aspérités de la faille. Cet exemple tend donc & montrer que la crofite accommode une partie de
la contrainte tectonique par le glissement présismique le long de la faille.

Plus généralement, ces observations montrent que dans certains cas des déformations sem-
blent intervenir avant la nucléation du séisme. Les phénoménes invoqués sont le glissement
présismique sur la faille, la dilatance de la croiite avant la rupture, ou bien encore 'ouverture

de cracks dans la croiite au voisinage de la faille.
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Figure 1.10: A) Contexte tectonique et localisation des stations de mesures inclinométriques rapportées
par Dal Moro & Zadro (1999). B) Cycles annuels de variation du vecteur d’inclinaison mesuré en 1990 et
1993 a la station CE, aprés filtrage des composantes diurnes et semi-diurnes des marées. C) Variations
du vecteur d’inclinaison du 15/01/87 au 01/07/88. Une anomalie du signal clinométrique est observée
aprés novembre 87 (indiquée par un cercle). Les nombres indiquent le début de chaque mois, et les C.erc]es
représentent les séismes de magnitude M > 3 dont I'épicentre est situé 4 moins de 40 km de la station de
mesure. D) Variations du vecteur d’inclinaison mesuré a Shenyang (voir figure 1.1) entre le 1/8/74' et' le
1/7/75. Le séisme de Haicheng survient le 4/2/75. L ’anomalie présismique se distingue par une déviation

par rapport & la polarisation du cycle annuel. D’aprés Raleigh et al. (1977).
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Figure 1.11: a) Déplacement vertical cosismique calculé pour les trois séismes qui surviennent sur la faille
Le soulévement maximal atteint 1 cm et la subsidence maximale atteint 15 cm. b) Déplacement vertical

cosismique calculé pour 1997 et variations d’élévation mesurée entre 1951 et 1992 le long de la ligne 21
D’aprés De Martini & Valensine ( 1999). .
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1.4 Anomalies de niveau de puits

Cependant les incertitudes sur les mesures de ces précurseurs géodésiques restent fortes, et
la relation de ces précurseurs avec la sismicité reste souvent incertaine (Geller, 1997a). Un autre
moyen de mesurer les variations présismiques du taux de déformation de la crofite est d’étudier
la pression de fluide dans la croiite, qui est sensible a la déformation (Roeloffs, 1988a; Kumpel,
1992). Ainsi, le suivi de niveau de puits se révéle étre dans certains cas un bon indicateur des

déformations crustales (Ohno et al., 1999), qui peuvent intervenir en phase présismique.

1.4 Anomalies de niveau de puits

Le suivi du niveau d’eau dans les puits permet de mesurer les variations de pression de
fluide de la crofite, en réponse a des variations de déformation de la crofite. De nombreux cas

de variations de niveau de puits précédant un séisme ont été rapportés dans la littérature.
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Figure 1.12: a) Localisation des stations de mesure de niveau de puits KMK et EDY et-du séisme de
Tokyo Bay (Japon) en faille normale de magnitude 5.9, qui survient le 2/2/92. b) Variations (cm) de
niveau d’eau dans le puits de 85 m de profondeur de la station EDY (haut), dans le puits de 100 m de
profondeur (milieu) et le puits de 500 m de profondeur (bas) de la station KMK pendant une période de
10 jours autour du séisme. Les variations sont corrigées des fluctuations de la pression atmosphérique et

des effets de marées. D’aprés Igarashi et al. (1992).

Ainsi,’ des variations de niveau de puits précédant le séisme en faille normale de Tokyo Bay,
de magnitude M = 5.9, survenu au Japon le 2 février 1992, ont été mesurées simultanément dans
trois forages situés entre 90 et 110 km de ’hypocentre (Igarashi et al., 1992). Ces anomalies, dont
les amplitudes sont comprises entre 3 et 10 cm, interviennent environ 1 jour avant le séisme (figure
1.12). Elles sont suivies par des anomalies cosismiques de signe opposé et d’amplitude comprise

entre 1 et 20 cm. La présence de ces derniéres confirme que les niveaux d’eau dans les puits
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étudiés sont sensibles aux variations de la déformation crustale, et peuvent donc logiquement
détecter des anomalies de déformation en phase présismique (Wakita, 1996).

3615 |

EXPLANATION
o Opservoton wer | a
u Diotometer -
@ Eatnquake GOLD HILL b
Keftieman Hils Earthquake .
4 August 1085 =
o
=
=
=
Lo
o ¥k
=
i U @ L
. Preferrad
N o
~ = R
l‘: °..r,‘\\ [ . —
' g
g 1o i \': u’m,.‘ S ? 1 ! 1 L L ! 1 L ! L 1 n
. g
o KILOMETERS ""':'“:-.“ _.’ 30 n 1 2 3 4 5 6 7 8 9 0 n iz
= JULY  AUGUST
120°25 120°00 1985

Figure 1.13: a) Localisation du séisme de Kettleman Hills, de magnitude 6.1, survenu sur la Faille d S

Andreas le 4/8/95, et position des stations de mesure de niveau d’eau da.n’s les puits. b) Com arf.;' o
entre les données de niveau observées (gris foncé) dans le puits de Gold Hill (GH) et.ceﬂes caiui‘lsm']
partir d’un historique de la déformation dans la zone étudiée (lignes pleine et pointillée). Les donné wont
corrigées des fluctuations liées 4 la marée et 4 la pression barométri - e

oo ; que. La tendance linéaire a égal
été soustraite. D’aprés Roeloffs & Quilty (1997). et

. Roeloffs & Quilty (1997) présente des anomalies de niveau de plusieurs puits précédant le
SélS'IIll? de Kettleman Hills, de magnitude M,, = 6.1, survenu en Californie le 4/08/85. Ces
va:natmns sont cohérentes avec un historique supposé de la déformation présismique et cosis-
mique de la région (figure 1.13). Néanmoins, les variations présismiques et cosismiques sont de

signe opposé. Ainsi ’hypothése d’un glissement présismique sur la faille, comme dans le cas de

De Martini & Valensine (1999), est écartée. Néanmoins, un glissement présismique sur une autre

partie de la faille pourrait produire un transfert de contrainte sur la zone de faille du séisme de
Kettleman Hills, entrainant le déclenchement du séisme. Les déformations crustales résultantes
entraineraient des variations de niveau piézométrique, dont I’amplitude varie selon les pPropriétés
hydrologiques du milieu étudié.

Des effets hydrologiques ont pu également é&tre associées a des déformations de la crofite dans
le cas d’événements épisodiques de glissement ductile au voisinage de Parkfield en Californie
(Roeloffs et al., 1989).

n considérant que les anomalies presismiques sont engendrées par un glissement présismique

sur la fai inférieur € A i
faille, dont le moment est inférieur ou égal & celui du séisme imminent, la déformation

cosis'mique représente donc une limite supérieure de la déformation présismique attendue. A
partir de cette hypothése, Roeloffs (1988b) vérifie que les amplitudes des anomalies présismiques
de niveau de puits relevées dans la littérature, converties en terme de déformation, sont contenues
dans cette limite supérieure pour des distances épicentrales inférieures 3 150 km (figure 1..14)

Au-dela, les amplitudes apparaissent supérieures de plusieurs ordres de grandeur. Ceci permet
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1.5 Anomalies électriques
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Figure 1.14: Comparaison entre la déformation déduite des anomalies de niveau d’eau et la déformation
volumique cosismique maximale (Roeloffs, 1988b). Les points représentent les anomalies présismiques de
niveau d’eau converties en déformation et divisée par le moment du séisme correspondant. Les courbes

sont les valeurs absolues de la déformation volumique en fonction de la distance épicentrale pour diftérents

mécanismes au foyer.

d’affirmer que les ordres de grandeur des anomalies présismiques de niveau d’eau dans les puits
observées dans un rayon de 150 km autour de 1’épicentre sont cohérents avec une déformation
mécanique associée 4 la nucléation d’'un séisme.

Ainsi, les variations de niveau de puits présentées dans ce paragraphe montrent que dans
certains cas, des anomalies de pression de fluide dans la crotite précédent I'occurrence des séismes.
La cohérence de leur amplitude avec la magnitude du séisme confirme qu’elles sont associées &
des variations du taux de déformation de la croiite durant la phase présismique.

Les variations de circulation de fluide, associées a ces variations de pression, sont suscep-
tibles d’engendrer d’autres phénoménes. En effet, les mesures géophysiques mentionnées dans le
paragraphe 1.1 (variations de potentiel électrique, de champ magnétique, de gaz radon) peuvent

présenter la signature de circulations de fluide.

1.5 Anomalies électriques

Des anomalies du champ électrique ont été observées et associées a I'imminence de séismes,
comme l'illustrent les variations de potentiel électrique qui ont précédé le séisme de Haicheng
(paragraphe 1.1). Nous présentons ici des exemples d’anomalies électriques reportés dans les
années 70. Puis nous évoquons la méthode VAN utilisée en Gréce dans la prédiction des séismes.

Au moyen d’un réseau de mesures électriques installé au Kamchatka entre 1972 et 1974
(Sobolev, 1975), des variables issues d’un traitement effectué & partir des seules données élect-
riques montrent des perturbations précédant certains tremblements de terre majeurs (figure
1.15). L’analyse de ces signaux n’a permis d’établir aucun lien avec la météorologie ou l'induc-

tion électrique, mais ces anomalies ne concernent cependant qu'une faible proportion des séismes
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1.5 Anomalies électriques

majeurs de la zone d’observation (figure 1.15); leur relation avec la tectonique n’apparait donc
pas triviale.

Deux séismes de magnitude M=5 (28/11/74) et M= 2.4 (09/11/75), survenus en Californie
Centrale ont été précédés de variations anormales du champ électrique horizontal mesurées a
37 et 3.5 kilomeétres respectivement de 1’épicentre (Corwin & Morrison, 1977). En particulier, le
séisme de magnitude 2.4 fut précédé 4 jours avant par un signal d’environ 4 mV d’amplitude

(figure 1.16). Le phénomeéne invoqué pour expliquer ces signaux est I'électrofiltration; ces signaux

- électriques seraient générés par la circulation de fluides au sein d’une zone de dilatance créée

par les déformations présismiques.

Les mesures électriques sont également utilisées dans la méthode de prédiction sismique VAN,
du nom des trois chercheurs grecs qui en sont & l'origine (Varotsos, Alexopoulos et Nomicos)
(Varotsos & Alexopoulos, 1984a; Varotsos & Alexopoulos, 1984b; Varotsos & Alexopoulos,
1987). Cette méthode, utilisée en Gréce depuis 1981, consiste & enregistrer des courants électro-
telluriques en continu grace a un réseau de dipdles électriques installé en surface et réparti en 18
stations sur le territoire grec. D’aprés la reconnaissance de certaines caractéristiques du potentiel
électrique, certains signaux, dits Signaux Sismo-Electriques (SES), sont interprétés comme des
signaux avant-coureurs de séismes régionaux dans un délai variant de quelques heures & trois
semaines. Un exemple de SES est présenté sur la figure 1.17 (Varotsos & Lazaridou, 1991). Selon
Uyeda et al. (1999), la sensibilité des stations VAN dépend du mécanisme a la source du séisme
imminent.

L'origine de ces signaux est attribuée a la polarisation de défauts cristallins dans la région
hypocentrale, engendrée par une augmentation des contraintes présismiques (Varotsos & La-
zaridou, 1991, Varotsos et al., 1999). Ces observations sont appuyées par des expériences en
laboratoire qui ont montré la création de potentiels électriques lors de changements du taux de
contrainte appliquée sur un échantillon (Hadjicontis & Mavromatou, 1994). La génération de
ces signaux électriques a grande distance épicentrale serait rendue possible par 'existence de
structures de forte conductivité qui canaliseraient les lignes de courant (Varotsos et al., 1998).

Mais cette méthode empirique ne permet pas de localiser la source de ’anomalie électrique,
qui semble proche des dipoles de mesure (Uyeshima et al., 1998), et ne fournit donc aucun indice
sur sa nature physique. D’autre part, I’absence de mesures complémentaires de déformation,
exclue toute modélisation physique du couplage électromécanique du sol.

De plus, la corrélation entre les signaux précurseurs et la sismicité n’a pas pu étre confirmée
(Lighthill, 1996; Geller, 1996). En effet, la Gréce est le pays le plus actif sismiquement en
Europe. Et les prédictions du groupe VAN restent assez vagues sur la longueur des fenétres de
temps, sur les échelles de magnitude et sur les distances épicentrales de leurs prédictions. Un
réexamen critique des prédictions concernant les séismes de magnitude M > 5.8 a été effectué par
Geller (1997a) en utilisant les critéres de prédiction énoncés initialement par le groupe VAN. Ce
réexamen indique seulement une prédiction réussie, au lieu des dix succés annoncés par le groupe

VAN. Les ecritéres sur lesquels s’établissent les prédictions sont donc flous et ne permettent pas
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de confirmer la validité de la méthode.

Enfin, dans certains cas, il n’est pas exclu que les signaux électriques «précurseurs» soient
des artefacts instrumentaux, ou bien des signaux d’origine industrielle, comme nous I’évoquerons
dans le paragraphe 2.2.1 (Gruszow et al., 1996). Ainsi, les mesures électriques dans le long terme

sont-elles délicates & interpréter. Par contre, la mesure du champ magnétique est une technique

plus fiable, et le champ magnétique est également étudié au voisinage de failles actives ou de
volcans.

1.6 Anomalies magnétiques et électromagnétiques

Les cas d’anomalies magnétiques ou électromagnétiques relevées avant des séismes sont nom-
breux et ont été répertoriés pour la plupart par Park et al. (1993). L’exemple le plus connu en
basse fréquence est le cas du séisme de Loma Prieta de magnitude M, = 7.1 survenu en Cali-
fornie du Nord le 18 octobre 1989. 1l fut précédé trois heures auparavant par une augmentation
spectaculaire du champ magnétique 4 la fréquence de 0.01 Hz (Fraser-Smith et al., 1990) (figure
1.18). Ce signal ne semble avoir été généré ni par une variation du champ magnétique provenant
de la haute atmospheére, ni par un mouvement du capteur dans le champ magnétique terrestre,
lié & des séismes précurseurs de forte magnitude. Les perturbations magnétiques enregistrées
aprés le séisme proviennent, quant a elles, des nombreuses répliques du séisme de Loma Prieta,
ainsi que d'une tempéte magnétique (Fraser-Smith et al., 1990). Toutefois, le manque de mesures
complémentaires ne permet pas de confirmer la relation entre cette anomalie magnétique et le
séisme de Loma Prieta.

Dans la méme gamme de fréquence en contexte volcanique, des anomalies du champ é-
lectrique ont été enregistrées avant des éruptions (Fujinawa & Takahashi, 1990; Fujinawa &
Kumagai, 1992). De telles variations, qui affectent les basses fréquences comprises entre 0.01 et
0.6 Hz (Fujinawa & Kumagai, 1992), sont apparues environ 4 jours avant une éruption volcanique
mineure, survenue au Mont Mihara sur I’ile de Izu-Oshima, Japon, le 4/10/1990 (figure 1.19).

Dans ces deux cas, un phénoméne électrocinétique est envisagé pour expliquer ces phé-
nomenes. En domaine volcanique, ce sont des circulations hydrothermales autour du cratére qui
sont supposées générer les variations électriques. Dans la zone de faille, c’est la rupture présis-
mique de la faille séparant des zones saturées de fluides sous haute pression, qui provoquerait
des circulations de fluide au sein de la faille, générant par effet électrocinétique des perturbations
magnétiques de magnitude et fréquence comparables & celle observées avant le séisme de Loma
Prieta (Fenoglio et al., 1995).

Des variations du champ électromagnétique basse fréquence (0.005-10Hz) ont également été
observées quelques jours avant le séisme de Upland, de magnitude M,=4.6, survenu en Californie
le 17/04/1990 (Dea et al., 1991), et quelques heures avant le séisme de Spitak, de magnitude
M,=6.9 survenu en Arménie le 07/12/88 (Kopytenko et al., 1993).

D’autre part, des anomalies électromagnétiques présismiques ont été mesurées en ha.u_te fré-

quence. Une augmentation du bruit de fond du champ magnétique & la fréquence de 81kHz a été
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Figure 1.19: Variations du champ électrique vertical dans la bande 0.01-0.6 Hz enregistrées a l’aide d’une
antenne électrique verticale d’une longueur de 300 m sur le Mont Mihara sur I'ile de Izu-Oshima au Japon
(Fujinawa & Kumagai, 1992). L éruption volcanique du Mont Mihara survient le 4/10/90.

1.6 Anomalies magnétiques et électromagnétiques

mesurée avant le séisme, de magnitude M= 7, survenu le 31/03/1980 a Kyoto, Japon (Gokhberg
et al., 1982) (figure 1.20). Les mécanismes avancés pour expliquer de telles émissions électroma-
gnétiques sont la piézoélectricité (Warwick et al., 1982), 'électrofiltration, la triboélectricité ou

des variations de la résistivité de la crotite (Parrot et al., 1993) en période présismique.

De méme, des émissions électromagnétiques i la fréquence de 82kHz ont été enregistrées
avant 1’éruption volcanique du Mont Mihara, Japon, survenue en novembre 1986 (Yoshino &
Tomizawa, 1989). Selon Yoshino & Tomizawa (1989), ces émissions seraient générées par la

déformation des roches lors de lintrusion du magma dans 1’édifice volcanique.

Mais ces mesures magnétiques sont effectuées en zone urbaine, et I'influence des sources élect-
romagnétiques, tels les radio-transmetteurs, n’a pas été préalablement quantifiée pour pouvoir

étre écartée.
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Figure 1.20: Variations du champ magnétique a 81kHz observées 4 I'observatoire Sugadaira Space Radio-
wave (Japon) (Gokhberg et al., 1982). Un séisme de magnitude M=7 est survenu le 31/03/1980 4 16: 33
4 250 km de la station de mesure et 480 km de profondeur.

En domaine volcanique, des variations lentes du champ magnétique ont été observées (Zlot-
nicki & Le Mouél, 1988; Zlotnicki & Le Mouél, 1990). En effet, la mesure du champ magnétique
différentiel sur le volcan de la Fournaise de I’ile de la Réunion, a montré des variations associées
au cycle éruptif du volcan (Zlotnicki & Le Mouél, 1990). Selon Zlotnicki & Le Mouél (1990),
les variations de contraintes du massif moduleraient les circulations d’eau au sein de 1'édifice
volcanique soit par les variations de gradient hydraulique soit par les variations de porosité
du milieu. Les variations lentes du champ magnétique seraient alors produites par la signature
électrocinétique des variations de circulation de fluide. Ces observations mettent en évidence la

relation qui peut exister entre les variations de contrainte et le champ magnétique.

Dans les exemples précédents, différents phénomenes ont été avancés pour expliquer 1’exis-
tence de sources électriques ou électromagnétiques associées 4 I'imminence de tremblements de
terre ou d’éruptions volcaniques. Si des sources d’amplitude fixe existent, la modulation de la
fonction de transfert du milieu, induite par exemple par la variation la conductivité électrique,

peut également provoquer des variations du champ mesuré.
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Chapitre 1. Les précurseurs des séismes

1.7 Anomalies de résistivité

Des variations de la résistivité électrique du sol ont été mesurées pendant la phase présis-
mique de tremblements de terre importants (Park et al., 1993). Par exemple, une diminution
importante de la résistivité du sol a été mesurée 3 ans avant le séisme du Tangshan (voir carte
1.1) (Zhao & Qian, 1994; Chu et al., 1996). Ces mesures sont cohérentes i 1’échelle régionale
et la carte de résistivité montre que la diminution de résistivité, qui atteint 5% est centrée sur
Iépicentre du séisme de Tangshan (figure 1.21). Selon Chu et al. ( 1996), cette diminution de
résistivité ne peut étre attribuée a des variations des précipitations dans la région. L’origine
avancée est la déformation tectonique dilatante: par l'ouverture de fractures, elle entrainerait
une augmentation de la teneur en eau des roches superficielles et donc une diminution de la
résistivité.

Sur le site de Parkfield, Californie, Park ( 1997) a étudié les variations de résistivité électrique
al’aide d’un réseau tellurique composé de 8 dipoles. Cette méthode n’est pas une méthode active,
comme la mesure Schlumberger utilisée précédemment. Elle consiste 3 enregistrer les déviations
de faible amplitude de la polarisation du champ électrique induit. En effet, la direction de
polarisation est contrélée par les contrastes de résistivité des couches superficielles. De cette
maniére, Park (1997) n’a pu mettre en évidence de variations temporelles de la résistivité liées
a la sismicité. I est vraisemblable dans ce cas, que le réseau tellurique ne soit pas suffisamment
sensible pour mesurer des variations de résistivité associées 3 des séismes de faible magnitude
(Park, 1997).

Les variations de la résistivité électrique de la roche peuvent é&tre interprétées de plusieurs
facons. Tout d’abord, le volume de fluide dans les pores influence la conductivité de la roche.
La résistivité électrique des roches est essentiellement controlée par la porosité, la saturation et
la conductivité des fluides des pores. La résistivité des roches pp s’exprime selon la loi d’Archie

par:

PR=pp@® ST

ol 5 est le taux de saturation, & 1Ia porosité, pp la résistivité du fluide des pores, m un index
compris entre 1.5 et 2 pour la plupart des roches, et n I'index de saturation (proche de 2) (d’apres
Park et al, 1993). Ainsi, une augmentation de la contrainte appliquée sur un milieu saturé
entraine une diminution de la porosité ® et donc une augmentation de la résistivité pp du milieu.
Le phénomeéne inverse peut étre envisagé a partir du modéle de dilatance. De méme, siles roches
sont partiellement saturées en fluide, laugmentation de la contrainte appliquée peut provoquer
une diminution de la phase air et donc une diminution de la résistivité de la roche. De plus,
l'augmentation de la connectivité de la phase liquide de la roche par la microfracturation petut
également produire une diminution de la conductivité du milien. Les comportements inverses
prédits pour des milieux saturés et non-saturés montrent la complexité et 'ambiguité soulevée
par ce type de mesures. Ils permettent néanmoins d’expliquer qualitativement des variations de

résistivité associées 4 des variations de contrainte tectonique.

Ainsi, les variations de connectivité du résean poreux peuvent jouer un role dans les variations
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Figure 1.21: a) Localisation du séisme de Tangshan et des stations de mesure continue de résistifité-et carte
des variations de résistivité mesurées avant le séisme de Tangshan (Zhao & Qian, 1994). b) Variation de la
résistivité apparente mesurée de 1970 4 1990 a la station de Baodi (BD) de type Schlumberger sx't'ue.’:e 3‘,.80
km de I’épicentre du séisme de Tangshan (indiqué par une fléche) (Chu et al., 1996). Le dipéle d’m‘]ectm'n
de la station Schlumberger mesurait environ 400 m pour un dipéle de mesure d’environ 3 kilométres, soit

une profondeur sondée d’environ 800 m.
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de la conductivité du milieu. Un autre paramétre qui est sensible 4 la connectivité du réseau
poreux est le gaz radon. Ainsi, les variations de gaz radon observées avant des tremblements de

terre pourraient également révéler des variations de connectivité du milieu.

1.8 Anomalies radon
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Figure 1.22: Mesures de gaz radon effectuées en travers du Graben de Draginovo en Bulgarie avec un pas
de 10 m. D’aprés Toutain & Baubron (1999).

Le radon est un gaz rare, descendant de I’uranium naturel des roches. Il migre dans D'air
ou I'eau du réseau poreux. Les variations spatiales de sa concentration peuvent indiquer des
variations de la connectivité du réseau poreux au gaz. Ainsi, les mesures radon effectuées par
Toutain & Baubron (1999) en travers d’une faille bordiére du graben de Draginova en Bulgarie,
ont montré une augmentation de la concentration en gaz radon au passage de la faille, qui
suggeére une perméabilité de la zone de faille plus importante que 'encaissant (figure 1.22).

Ainsi, les variations de la concentration en gaz radon, mesurée dans I’air ou dans eau,
peuvent témoigner de modifications de la perméabilité connectée du réseau poreux au gaz ra-
don. Dans certains cas, la concentration du gaz radon présente des variations significatives, qui
apparaissent liées a la sismicité.

Ainsi, le séisme de Uttarkashi de magnitude M, = 7, survenu dans le Garwhal Himalaya en

Inde le 20/10/94, a été précédé, une semaine auparavant, par des anomalies de gaz radon me-
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Figure 1.23: a) Localisation du séisme de Uttarkashi en Inde de magnitude M= 6.5 et des stations de

mesure radon dans le sol situées & 330 km de I’épicentre. b) Mesures intégrées de la concentration de gaz
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surées dans l’air du sol et enregistrées simultanément en quatre lieux (figure 1.23) (Virk & Singh,
1994). Des mesures radon effectuées dans 'eau en un de ces sites présenta une anomalie similaire.
Ces mesures, effectuées entre 330 et 450 km de distance épicentrale, présentent une particularité
rare: elles sont mesurées simultanément en plusieurs points, impliquant un phénoméne actif a
une échelle de l'ordre de la centaine de kilométres. Les paramétres météorologiques n’étant pas

fournis, une origine externe i ces signaux ne peut &tre exclue.
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Figure 1.24: a) Activité sismique dans la vallée de Chamba en Inde mesurée de juillet 92 4 septembre 93
par trois stations sismiques (croix cerclée) et localisation de la station de mesure de radon dans I’air et
dans I’eau du sol de Dalhausie. b) Données d’émanation de gaz radon. Les séismes locaux sont indiqués
par des fléches en contre-haut du graphique. D’aprés Virk (1995).

" o —
Dans la méme région de ’Himachal Pradesh, des mesures radon réalisées dans 1’air et dans

; . ; .
l'eau en un méme site présentent des correspondances significatives avec la sismicité des failles
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majeures dans un rayon de 200 km (Virk, 1995) (figure 1.24). Mais la distance épicentrale des
observations est importante pour les magnitudes considérées, et la relation entre les anomalies
radon et les séismes n’apparait pas évidente (Toutain & Baubron, 1999).

Sur la faille de San Andreas en Californie, des épisodes marqués d’activité radon le long de
segments de failles ont été mis en évidence (King, 1980). Ces variations, qui n’apparaissent pas
systématiquement liées & des variations météorologiques, sont attribuées a des changements du
taux de dégazage au sein de la zone de faille en réponse 4 des épisodes de déformation crustale.

Le séisme décrochant de Kobe de magnitude M=7.2 survenu le 17 janvier 1995 au Japon fut
également précédé d’une importante anomalie radon (Igarashi et al., 1995). En effet, la concen-
tration de radon dans I’eau d’un puits, situé & une distance épicentrale de 35 km, augmenta dans
les quelques mois qui précédérent ce séisme (figure 1.25). Elle atteint un pic d’amplitude 10 fois
supérieure au niveau initial, 9 jours avant le séisme. Cette anomalie, qu’il est impossible d’attri-
buer seulement 3 des variations météorologiques (Igarashi et al., 1995), pourrait étre produite
par des déformations présismiques au voisinage proche de la faille. En effet, des déformations
présismiques entraineraient une augmentation de la microfracturation, et donc de la connectivité
de la roche, qui permettrait le drainage du radon d’un plus large volume de roche (Igarashi et al.,
1995).

A partir d’un modéle de zone ellipsoidale de préparation du tremblement de terre, Toutain &
Baubron (1999) estiment en fonction de la magnitude les distances épicentrales maximales envi-
sageables pour I'observation de signaux radon associés aux déformations présismiques. Ils mont-
rent ainsi que des variations significatives de radon peuvent étre mesurées jusqu’a des distances
épicentrales de plusieurs centaines de kilométres pour des séismes de magnitude M > 5, confir-
mant une étude précédente menée par Fleischer (1981). Les déformations présismiques associées
se situent entre 102 et 10~7. Les anomalies reportées sont cohérentes avec cette estimation
puisqu’elles se situent souvent en dessous de cette limite supérieure (figure 1.26).

De plus, Toutain & Baubron (1999) confirment les travaux de Hauksson (1981) et mettent
en évidence certaines caractéristiques des signaux radon présismiques & partir d'une compila-
tion d’un grand nombre d’anomalies rapportées dans la littérature. Ainsi, les anomalies radon

présentent des similitudes, indépendamment du contexte tectonique:

o La distance épicentrale d’observation des anomalies radon augmente avec la magnitude du
séisme associé.
e Le délai entre le début de I’anomalie et le séisme augmente avec la magnitude du séisme

et diminue avec la distance épicentrale.

o La distance épicentrale relevée pour les anomalies radon de plus large amplitude augmente

avec la magnitude.

Par contre, 'amplitude des anomalies n’apparait pas liée a la distance ou a la magnitude des
séismes. Ceci semble indiquer que les conditions locales influencent la sensibilité du site an radon

émis pendant la phase présismique.
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Figure 1.25: a) Localisation des puits (point noir cerclé) dont Ieau a montré une anomalie géochimique |

avant le séisme de Kobe de magnitude M = 7.2 (17/01/95). Les répliques du choc principal sont également

indiquées. b) Concentration de radon mesurée dans I'eay du puits 1 situé a une distance épicentrale de
35 km. D’aprés Igarashi et al. (1995).
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Ces études suggeérent que les anomalies radon présismiques résultent d'un phénomeéne dont la,
taille, "amplitude et la durée sont principalement liées 4 la magnitude du séisme imminent. Les
anomalies radon pourraient ainsi révéler localement des augmentations du taux de déformation
pouvant précéder la nucléation des séismes.

D’autres gaz, comme le ‘He, le CO, ou le CHy, ou certaines espéces chimiques, comme les
ions CI™ ou SO3~ peuvent également présenter les signatures géochimiques des processus de

déformation ou des variations de perméabilité du milieu associées 3 la phase présismique.

1.9 Autres exemples d’anomalies géochimiques

Les failles actives présentent souvent un dégazage important de ‘He, Hy, CO,, ou CH,4
(Wakita & Nakamura (1980); Toutain & Baubron (1999)). Les failles apparaissent &tre des
drains préférentiels de transport de ces gaz. De plus, des gaz comme I’hélium sont sensibles & la
déformation crustale, comme ’ont révélé les variations de rapport He /Ar, qui ont été mesurées
dans les bulles de gaz d’une source naturelle au J apon, associées a la déformation produite par la
marée terrestre (Sugisaki, 1981). L’augmentation du dégazage en surface, et plus généralement
la géochimie des eaux, peuvent ainsi révéler des circulations de fluide anormales dans la croiite
associées a la déformation présismique intervenant sur les failles.

Par exemple, des anomalies des rapports He /Ar, Ny/Ar et CHy/Ar ont été mesurées dans
des bulles d’eau souterraine le long d’une faille prés de Nagoya (Japon) avant plusieurs séismes
de magnitude supérieure ou égale a 4 localisés entre 15 et 216 km de distance de la station de
mesure (Sugisaki, 1978). Des anomalies similaires ont été mesurées dans les bulles de gaz de
'eau de trois sources situées entre 50 et 95 km de distance épicentrale avant le séisme de N agano
(Japon) de magnitude M= 6.8 e 14/09/84 (Sugisaki & Sugiura, 1986). Ces dégazages sont
associés & des augmentations de la pression de pore en profondeur lors de la phase présismique.

Le dégazage de I’hydrogene semble plutét refléter des événements de glissement sur les failles,
En effet, la relation entre laugmentation du taux d’hydrogene et des épisodes de glissement a
¢té mise en évidence dans le sol le long de la faille de Calaveras, Californie (Sato et al., 1986)
ainsi que dans des eaux souterraines sur la faille de Yoro, Japon (Ito et al., 1999).

Une augmentation du taux d’émission d’hydrogéne a également été observée dans l'eau d’une
source prélevée a environ 50 km de I’épicentre du séisme de Nagano (figure 1.27) (Sugisaki &
Sugiura, 1986). Elle culmine & 18ppm, et intervient 1 mois avant le séisme. Selon Kita & Matsuo
(1982),le dégazage de Phydrogéne provient d’une réaction d’hydration entre les eaux souterraines

et les surfaces de fractures ouvertes par des déformations présismiques.

?

Dans tous les exemples cités précédemment, excepté les mesures d’hydrogeéne dans le sol le
long de la faille de Calaveras (Sato et al., 1986), les gaz analysés proviennent d’eaux de source ou
d’eaux souterraines. En effet, les eaux, qui ont un parcours souterrain, ne sont pas perturbées par
les interactions avec I’atmosphére et conservent la signature de leur interaction avec les roches
crustales (Toutain & Baubron, 1999). Ainsi, les eaux de sources révélent également d’autres

types d’anomalies géochimiques.
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Figure 1.27: a), Localisation des stations de mesure de gaz et de I’épicentre du séisme de Nagano (Japon)
de magnitude 6.8 (14/09/84). b) Variation de la concentration d’hydrogéne mesurée & Byakko dans les
bulles de gaz d’une source minérale. La fléche indique la date du tremblement de terre de Nagano. D’apreés
Sugisaki & Sugiura (1986).
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Figure 1.28: a) Variation temporelle de la concentration en ions chlorure dans | ‘eau du puits 2 situé a
20 km de I’épicentre du séisme de Kobe (voir carte 1.25). La concentration moyenne (ligne pleine) et la
variation & 1o (lignes pointillées) sont également représentées. b) Corrélation entre la concentration en

ions sulfates et la concentration en jons chlorures mesurées dans | ‘eau du puits 2. D’aprés Tsunogai &

Wakita (1995).

Des eaux embouteillées, provenant de puits situés i une vingtaine de kilomeétres de 1’épi-
centre, ont été analysées afin de retracer ’historique de la géochimie de ces eaux durant les mois
précédant le séisme de Kobe (figure 1.25) (Tsunogai & Wakita, 1995). Les concentrations en
ions sulfates et chlorures précédemment trés stables (figure 1.28) accusent simultanément et de
fagon similaire une augmentation graduelle débutant six mois avant loccurrence du séisme. Un
mois aprés le séisme, les concentrations sont maximales avec un écart de 10% par rapport a la

valeur moyenne initiale pour les ions chlorures.

Dans le cas du séisme de Saint Paul de Fenouillet, de magnitude 5.2 survenu dans les Pyrénées
orientales francaises le 18/02/96, Toutain et al. (1997) recourent i la méme méthode d’analyse
d’eau de source embouteillée. Tls mettent en évidence une anomalie en ions chlorure dans une
source située a une distance épicentrale de 29 km, débutant 5 jours avant le séisme et d’une
durée d'une douzaine de jours (figure 1.29). L’amplitude de cette anomalie par rapport & la
concentration moyenne est 5 fois supérieure a la déviation standard du signal hors anomalie.

Dans les deux cas, les explications avancées sont de méme nature (Tsunogai & Wakita,
1995; Toutain et al., 1997). Il existe, au voisinage de la source prélevée des systémes aquiféres
aux géochimies contrastées, notamment en ions chlorure (et sulfates pour le cas de Kobe). L'un
de ces aquiféres alimente la source prélevée. Si les eaux de ces aquiféres viennent a se mélanger, la
concentration en ions de la source prélevée peut alors varier de fagon significative. L’existence de
déformations associées 4 la phase présismique, entrainant une augmentation de la perméabilité
des roches, permettrait d’expliquer une telle connexion entre deux aquiféres (Tsunogai & Wakita,
1995).

Les anomalies géochimiques, que nous venons d’aborder, montrent que les gaz de la crofite et
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certaines espéces chimiques, généralement transportées par les eaux souterraines et qui résultent
de processus variés, peuvent comporter une signature des variations de perméabilité ou des

variations de déformation de la crofite intervenant durant la phase présismique des tremblements
de terre.

1.10 Synthése

Dans ce chapitre, différents types d’anomalies géophysiques mesurées durant la phase pré-
sismique de tremblements de terre ont été présentés. Les variations de structure de la sismicité
et les variations de déformations indiquent toutes deux une rupture de 1’équilibre dynamique
de la crotite. Le mode de relaichement des contraintes dans la croiite est alors changé. Cette
transition peut conduire a des modifications des chemins de percolation et donc & des change-
ments du régime de circulation de fluides. En effet, les observations hydrologiques, électriques,
magnétiques et géochimiques suggérent I’existence de circulations de fluide en phase présismique

produites par des surpressions de fluides ou des variations de perméabilité du milieu associées &
la variation du taux de déformation.

Chapitre 2
Physique des précurseurs sismiques

Dans le chapitre précédent, nous avons montré quelques observations de précurseurs de
séismes, et présenté les explications avancées pour expliquer l'origine de ces signaux. Ces obser-
vations n’ont pas permis d’aboutir 4 une méthode de prédiction des séismes. En effet, les mesures
sont parfois discutables, et nombre d’observations n’ont pas abouti a des interprétations satisfai-
santes. De plus, ’évaluation quantitative de la validité des observations de précurseurs sismiques
a montré que leur relation avec la sismicité n’est pas vérifiee (Wyss, 1997). Enfin, I'existence
théorique de la prédictabilité des séismes est remise en cause. Aussi, dans ce chapitre, nous
présentons les raisons du scepticisme existant en matiére de prédiction des tremblements de
terre. De plus, nous tentons de dégager les pistes qui permettent d’avancer dans la physique des

précurseurs de séismes, notamment a partir des travaux en laboratoire.

2.1 Les précurseurs sismiques peuvent-ils exister théoriquement ?

L’existence théorique des précurseurs sismiques est au coeur d’un vif débat (Geller, 1997b,
Main, 1997). En effet, selon certains auteurs, la crofite est dans un état critique auto-organisé qui
se caractérise par une réponse non linéaire de large amplitude & de faibles perturbations externes
(Turcotte, 1999; Grasso & Sornette, 1998). Une analogie souvent présentée pour illustrer un
tel systéme est le tas de sable auquel on ajoute des grains de fagon lente et réguliére dont le
point de chute sur le tas de sable est aléatoire (Sykes et al., 1999). L’ajout d’un seul grain
sur une zone peut provoquer le glissement d’une partie ou de la totalité de la pente du tas de
sable en équilibre instable, selon I'importance de la structure de redistribution des grains. La
loi de Gutemberg-Richter obéit & ce type de comportement (Bak & Tang, 1989). De plus, selon
I'hypothése que, les processus de sismogenése se comportent de la méme fagon, le comportement
d’une faille apparait indépendant de sa dynamique (Main, 1996): la relation entre la variation
du parameétre déclenchant (I’ajout d’un grain de sable) et la magnitude du séisme imminent (la
taille du glissement sur le tas de sable) est dans ce cas fortement non linéaire.

Néanmoins cette derniére hypothése semble contredite par 'observation suivante. En effet, le

relachement de moment sismique pendant la phase de nucléation apparait dans une zone limitée
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de la faille dont la taille semble dépendre de la magnitude du séisme (Ellsworth & Beroza,
1995). De plus, selon Sykes et al. (1999), ce type de modéle ne s’adapte qu’s une échelle de faille
globale ou continentale. Sykes et al. (1999) suggerent que la complexité des systémes de faille ne
les rend pas imprédictibles pour tous les régimes de fonctionnement. En effet, la prédictabilité
des séismes dépendrait principalement de la redistribution des contraintes aprés la rupture,
permettant l'existence théorique de précurseurs sismiques a moyen terme (Huang et al., 1998).

Ainsi, I'existence théorique d’une phase présismique apparait toujours débattue, et I’appli-
cation de ces modéles théoriques au comportement sismique de la crofite n’est pas unanimement
reconnue. Dans la suite de cette thése, nous ne reviendrons pas sur ce débat. Nous allons au
contraire nous attacher i analyser les observations présentées dans le chapitre précédent pour
proposer une nouvelle stratégie.

2.2 Critiques formulées sur les observations de précurseurs sis-
miques

Si les modéles théoriques tentent d’interpréter ’absence de relation systématique entre les
observations géophysiques et la phase présismique, il est tout d’abord nécessaire de s’interroger
sur la nature des signaux identifiés comme précurseurs. En effet, dans bien des cas, ’analyse des
signaux précurseurs ne permet pas d’exclure avec certitude une origine non-tectonique de ces
signaux. De plus, ’absence de relation systématique entre la sismicité et les signaux géophysiques

ne permet pas de confirmer une relation de cause  effet entre les deux.

2.2.1 Indéterminations sur la nature des signaux précurseurs

L’origine tectonique des observations de précurseurs sismiques peut souvent étre remise en
cause. En effet, trois facteurs sont susceptibles d’engendrer des artefacts sur les mesures géophy-

siques, pouvant conduire & une interprétation erronée des signaux.

2.2.1.1 Biais instrumentaux

Les instruments utilisés pour I’observation de précurseurs de séismes sont rarement détaillés.
C’est le cas par exemple des mesures électriques effectuées avant le séisme de Haicheng (para-
graphe 1.1, Raleigh et al., 1977) ou des mesures radon rapportées avant des séismes survenus
dans 'Himachal Pradesh (paragraphe 1.8, Virk, 1995). Or, le protocole d’installation est souvent
crucial pour assurer la stabilité des mesures, comme le montre Toutain & Baubron (1999) pour
la mesure du radon dans le sol. De plus, 'absence de séries temporelles longues ne permet pas
une analyse des mesures dans le long terme permettant de quantifier l'influence de paramétres
externes ou d’identifier la présences d’artefacts instrumentaux. C’est le cas des anomalies radon
reportées avant le séisme d’Uttarkashi (paragraphe 1.8, Virk & Singh, 1994), qui ne s’étendent
que sur une période de deux mois. Dans le cas des anomalies électriques haute fréquence appa-

rues avant une éruption volcanique (paragraphe 1.6; Fujinawa & Kumagai, 1992), les mesures
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Figure 2.1: Exemples d’instabilités mesurées sur différentes électrodes (Perrier et al., 1997). Les quantités

représentées sont la différence de potentiel entre le dipéle de test et un dipéle de référence.
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ne sont présentées que sur une période de 15 jours.

Aussi apparait-il nécessaire de quantifier le comportement des instruments dans le long terme
avant de les utiliser dans des zones actives. (est le cas notamment des mesures électriques. 1’é-
tude internationale d’intercomparaison d’électrodes menée 3 Garchy (Perrier et al., 1997; Clerc
et al., 1998) a permis de quantifier et de comparer le comportement & long terme de différents
types d’¢lectrodes. Des instabilités survenues sur certaines électrodes présentent une amplitude
de l'ordre de 2 mV et des durées de plusieurs heures (figure 2.1). De plus, certaines électrodes
installées dans le sol ont montré des dérives instrumentales de plusieurs dizaines de millivolts en
Pespace de quelques semaines, ce qui les rend impropres aux mesures 3 long terme (les meilleures
électrodes montrent des dérives de 1’ordre de 1mV/mois). Par conséquent, il n’est pas exclu que
l'anomalie électrique présentée par Corwin & Morrison (1977) (voir paragraphe 1.5), d’environ 4
mV d’amplitude et enregistrée par un seul dipole, soit d’origine instrumentale. Ceci souligne la

nécessité de doubler les mesures au moyen de capteurs indépendants afin d’écarter la possibilité
d’artefacts instrumentaux.

2.2.1.2 Meétéorologie

Les mesures géophysiques sont souvent sensibles aux variations météorologiques. Par exemple,
les précipitations ont une influence sur les mesures de déformation de la crofite (Kumpel et al.,
1988 ; Dal Moro & Zadro, 1999), et également sur les variations de niveau de puits. Ainsi, la
variation de niveau de puits associée par Gordon (1970) & un séisme proche a été ultérieure-
ment expliquée par un apport d’eau de pluie (Gregson et al., 1976). Les niveaux de puits sont
également sensibles aux variations de pression barométrique (Roeloffs, 1988a), qui doivent étre
pris en compte dans I’étude de la relation entre les variations de niveau de puits et la sismicité
locale.

La pluie peut engendrer des signaux électriques dans le sol, dont la forme et lintensité
dépendent de I'amplitude de la pluie et de la perméabilité et saturation du sol (Lachassagne &
Aubert, 1989; Clerc et al., 1998 Perrier et al., 1997). Des variations de potentiel électrique,
qui sont de quelques millivolts d’amplitude pour de faibles pluies (figure 2.2), peuvent atteindre
plusieurs dizaines de mV pour de fortes pluies (> 40 mm.jour~1).

Les électrodes sont également sensibles aux variations de température. Les coeflicients de
sensibilité varient entre 20 et 1000 4V /°C selon la qualité des électrodes. Des variations de
Pordre de 10 mV peuvent donc étre atteintes par des gradients de température d’une dizaine
de degrés, soit une amplitude comparable aux signaux électriques associés aux tremblements de
terre (Sobolev, 1975) (paragraphe 1.5). I apparait donc nécessaire de controler les variations
de ces différents facteurs pour étre capable d’exclure une origine météorologique des signaux
électriques.

La concentration du gaz radon peut dépendre fortement des variations météorologiques. Le
radon est transporté depuis la matrice rocheuse Jusqu’a I'atmospheére par le réseau poreux. Ses
propriétés de transport dans le réseau poreux de subsurface sont influencées par la météorologie.

Par exemple, I'apport d’eau superficielle par des pluies peut entrainer une augmentation de
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Figure 2.2: Exém ples de variations de potentiel électrique quasi-réversibles associées & une pluie. I.’échelle

est en mV. Les signaux sont corrigés des variations magnéto-telluriques. D’aprés Perrier et al. (1997).
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Figure 2.3: Variations temporelles de pluie, d’humidité du sol, de température, de pression atmosphérique
et d’activité radon mesurées dans le sol au sud de I’Espagne (Toutain & Baubron, 1999). Le radon est
mesuré en quatre sites localisés dans un rayon de 500 m.
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la concentration de radon en subsurface. En effet, 'augmentation de la teneur en eau de la
couche superficielle, engendrée par la pluie, diminue la vitesse de diffusion du radon dans le sol,
entrainant une augmentation du confinement du radon dans le sol. Les variations de pression
barométrique ou le vent induisent aussi des variations de la concentration du radon dans le sol
en modulant son transport convectif (Clements & Wilkening, 1974). De plus, l’activité radon
d’un site en réponse & une méme sollicitation présente une forte hétérogénéité spatiale. Par

exemple, les variations d’activité radon mesurées sur un méme site en quatre endroits différents,

-distants d’environ 500 m, lors d'une pluie sont trés différentes et révélent I'importante variabilité

spatiale de la modulation des propriétés de transport du radon dans le sol en réponse a la pluie
(figure 2.3) (Toutain & Baubron, 1999). Ainsi, 'absence de données météorologiques ne permet
pas d’exclure une origine météorologique & I’ensemble des anomalies radon précédant le séisme
d'Uttarkashi (paragraphe 1.8) (Virk & Singh, 1994).

Il apparait donc nécessaire d'identifier et d’éliminer les composantes du signal d’origine
externe afin d’extraire linformation utile de nature géodynamique. Finkelstein et al. (1998)
évaluent les différentes contributions du signal radon (fluctuations de pression barométrique,
pluie, vent, ...), et isolent ainsi la partie qui serait liée aux déformations locales.

Ainsi, l'origine météorologique des signaux notamment électriques et radon, ne peut étre
exclue de facon rigoureuse dans bien des cas. Le contréle des sollicitations météorologiques ainsi
que la caractérisation géophysique d’un site & ces sollicitations apparait donc nécessaire pour

tenter de mesurer et d’identifier les signaux géophysiques d’origine interne.

2.2.1.3 Bruit anthropique

Le bruit d’origine anthropique peut affecter les mesures géophysiques. Le pompage d’eau
artificiel peut perturber les mesures de niveau de puits, et la pollution peut biaiser les ana-
lyses géochimiques. Les mesures électriques ou électromagnétiques sont également sensibles &
Pactivité anthropique. Ainsi, des bruits d’origine industrielle pourraient expliquer les signaux
électriques du groupe VAN (Gruszow et al., 1996). En effet, certaines stations de mesure du
réseau VAN sont situées dans des zones trés industrialisées. Certains signaux dits «précurseurs»
pourraient étre générés par 'activité de certains transmetteurs localisés au voisinage de ces sta-
tions (Pham et al., 1998; Pham et al., 1999). De plus, des signaux transitoires, qui présentent
des amplitudes de 1'ordre du mV, ont été mesurés sur des dipoles électriques de 50 m de long
a Garchy (Clerc et al., 1998). Un exemple de signal transitoire est présenté sur la figure 2.4.
Ces signaux transitoires semblent produits par des sources électriques situées dans un rayon de
quelques kilométres du point de mesure et sont associées & l’activité anthropique locale. La forme
et la durée de ces signaux transitoires (plusieurs dizaines de minutes a une dizaine d’heures) est
similaire aux caractéristiques des signaux électriques reportés par le groupe VAN (paragraphe
1.5, figure 1.17) (Varotsos & Lazaridou, 1991). Ainsi, il n’est pas exclu que certains des signaux
VAN soient d’origine instrumentale. Ces études mettent en évidence la nécessité de controler

le bruit électromagnétique en zone industrielle pour effectuer une analyse critique des signaux

électriques anormaux.,
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Figure 2.4: Exemple de signal électrique transitoire enregistré sur plusieurs dipéles électriques & Garchy
le 25/10/95. L’échelle verticale est exprimée en mV-. D’aprés (Clerc et al., 1998).
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De fagon plus générale, il apparait important de conduire des études méthodologiques afin
de controler la stabilité des instruments, et de caractériser 'influence des sollicitations externes
météorologiques et anthropiques sur les mesures géophysiques. Cette étape est nécessaire pour
permettre la discrimination de signaux géophysiques d’origine interne.

De plus, I’absence de relation systématique entre les signaux géophysiques et la sismicité
tend 3 renforcer I’hypothése selon laquelle les signaux géophysiques mesurés ne sont pas associés

4 la phase présismique.

2.2.2 Absence de relation systématique entre signaux géophysiques et sismi-
cité

La relation entre les signaux géophysiques et la sismicité n’est pas systématique (Wyss,
1997). Par exemple, si un séisme de magnitude M = 5 survenu le 28/11/74 sur la faille de
San Andreas en Californie Centrale fiit précédé d’une anomalie électrique (Corwin & Morrison,
1977), le séisme de magnitude 4.0 survenu le 15 /12/77 sur le méme segment de faille, ne fat
précédé d’aucune anomalie électrique notable (Morrison et al., 1979).

De plus, aucune anomalie magnétique n’a été mesurée avant le séisme décrochant de Nor-
thridge, de magnitude M = 6.7, intervenu le 17/ 01/94 sur la faille de San Andreas (carte 1.18)
(Fraser-Smith et al., 1994). Les capteurs seraient situés i une distance épicentrale trop grande
pour pouvoir mesurer un signal magnétique associé a la préparation du séisme comme dans le
cas de Loma Prieta.

De facon générale, la significativité des coincidences observées entre les signaux géophysiques
ot 1a sismicité est difficile & évaluer. En effet, les données géophysiques sont souvent présentées
sur des périodes de temps courtes et le catalogue de sismicité régional n’est souvent pas présenté
dans son ensemble.

De plus, les séismes présentent chacun des caractéristiques propres (magnitude, mécanisme
au foyer, géométrie de la rupture, longueur de la dislocation). En phase post-sismique, les consé-
quences des séismes en termes d’expulsion de fluide dépendent des mécanismes au foyer (Muir-
Wood & King, 1993). De méme, des déformations présismiques peuvent présenter autant de
variété (Hoang-Trong & Yin, 1995); leur amplitude et leur répartition spatiale seront donc
spécifiques, compliquant I'observation systématique de précurseurs sismiques.

La «sensibilité» d'un site peut présenter également une variabilité temporelle. Dans le cas
des anomalies en ions chlorure (paragraphe 1.9), la connexion supposée entre deux aquiféres aux
géochimies contrastées peut dépendre de leurs épaisseurs respectives. Ainsi, 'asséchement partiel
de 'un d’eux peut exclure la possibilité de mélange de leurs eaux. D’autre part, des anomalies
électriques «présismiques» peuvent étre générées par des variations de la perméabilité du milieu
(Jouniaux & Pozzi, 1995b). De cette fagon, des variations importantes de la hauteur de la nappe
aquifére provoqueraient une variation temporelle de la réponse électrique du site a une méme
a,ugmentatidn de la perméabilité en profondeur.

D’autre part, la plupart des anomalies géophysiques identifiées comme étant des précurseurs
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sismiques apparaissent sur des zones trés localisées. Par exemple, les signaux précurseurs du
séisme de magnitude M = 5 du 28/11/74 en Californie centrale (Corwin & Morrison, 1977)
ne sont pas observés sur tous les dipéles d’une méme site. Is supposent donc une forte hété-
rogénéité a une échelle kilométrique de la «sensibilité» du milieu , c’est 3 dire ici des propriétés
électriques ou plus généralement des propriétés hydrologiques des couches superficielles (Silver
& Wakita, 1996). De plus, la variabilité spatiale de la réponse de 'activité radon 4 une méme
sollicitation, par exemple la pluie (paragraphe 2.2.1.2), suggére que la réponse géophysique d’un
site est fortement tributaire de la fonction de transfert locale. Ainsi, une analyse statistique de la
corrélation entre observations et sismicité refléte peut-étre plus une distribution spatiale et tem-
porelle hétérogeéne des zones «sensibles» de la croiite, que l'inexistence d’une phase présismique
identifiable.

Ainsi, 'absence de relation systématique entre des signaux géophysiques et la sismicité peut
refléter des variations temporelles des propriétés, principalement mécaniques ou hydrologiques de
la source ou de la fonction de transfert entre la source et le détecteur, qui ne sont pas liées au cycle
sismique. De plus, le séisme lui-méme, peut également changer de fagon irréversible la fonction
de transfert du milieu, comme en témoignent les variations importantes de la perméabilité de la
crofite superficielle mesurées i la suite de tremblements de terre importants (Rojstaczer et al.,
1995).

2.3 Role des fluides dans la sismogenése

Les remarques précédentes mettent en doute un grand nombre des observations du premier
chapitre, et la valeur de leur corrélation au séisme. Néanmoins, les observations du premier
chapitre, suggérent de fagon insistante la participation des fluides dans les mécanismes associés
a la phase présismique. Or, il est raisonnable de penser que les fluides jouent un réle important

dans le cycle sismique.

2.3.1 Les fluides dans les failles

Les fluides d’origine mantellique ou météorique sont largement présents dans la crodte (Par-
nell, 1994). De plus, les analyses géochimiques effectuées sur la faille de San Andreas montrent
que des fluides d’origine mantellique infiltrent la zone de faille, qui présente une perméabilité
plus forte que l'encaissant (Kennedy et al. (1997); (Pili et al., 1998)).

De plus, les fluides sont parfois présents dans les zones de faille. Ainsi, la tomographie
sismique a mis en évidence une zone d’environ 300 km? autour de I’épicentre du séisme de
Kobe, de magnitude M = 7.2, présentant une diminution de la vitesse des ondes sismiques et un
fort coefficient de Poisson (Zhao et al., 1996). Cette hétérogénéité structurale est interprétée par
la présence de fluides sous pression dans une matrice rocheuse fracturée, qui auraient contribué

a l'initiation du séisme de Kobe.

De plus, les sondages magnéto-telluriques réalisés dans des régions de tectonique active ont

montré dans certains cas que la zone de faille se distingue par une conductivité électriques
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Figure 2.5: a) Emplacement des 15 stations magnéto-telluriques et carte tectonique simplifiée du Golfe
de Corinthe. b) Coupe géoélectrique le long du profil indiquée en tirets sur la carte. Les traces des failles
normales a pendage 50° et du plan de décollement supposé sont également indiquées. D’aprés Pham et al.

(1996).
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supérieure & celle de l'encaissant (Pham et al., 1996; Gupta et al., 1996; Madden & Mackie,
1996; Park & Mackie, 1997; Lemonnier et al., 1999). Par exemple, l'inversion de données
magnéto-telluriques acquises dans la région du Golfe de Corinthe a montré la présence d’une zone
de forte conductivité électrique de caractére régional localisée entre 10 et 20 km de profondeur
(figure 2.5) (Pham et al., 1996). Cette zone est associée a la présence de fluides, qui conférent
i cette zone un caractére ductile. Celui-ci favoriserait le décollement de la crofite supérieure
cassante et sismogéne en réponse 3 I'extension du Golfe.

. Des mesures magnéto-telluriques ont également montré une augmentation de la conductivité
électrique de la crofite inférieure sous la zone de faille du séisme de Loma Prieta, de magnitude
M = 7.1 (17/10/89) (Madden & Mackie, 1996). Cette variation de conductivité électrique,
mesurée aprés le séisme, est associée & une augmentation de la connectivité des cracks remplis
de fluides a la suite du tremblement de terre.

1l faut noter cependant que les zones de failles ne présentent pas systématiquement une forte
conductivité. Ainsi, un profil magnéto-tellurique en travers de la faille de San Andreas n’a révélé
aucune anomalie de conductivité sur la faille (Mackie et al., 1997). La présence de fluides dans
les failles n’est pas une caractéristique générale.

Néanmoins, si les fluides semblent présents dans certaines zones de faille, ils peuvent jouer

un roéle important dans les mécanismes de la rupture de la crofite.

2.3.2 Action des fluides dans la rupture

Les fluides peuvent étre actifs dans les processus de rupture de la crofite. Le critére de

Coulomb (C), qui évalue la possibilité de rupture d’un systéme, s’exprime par la relation :
C=7T— oy,

oi 7 désigne la contrainte cisaillante, ¢, la contrainte normale et p le coefficient de friction
du milieu. La fracturation du milieu intervient lorsque C > 0. La présence de fluides sous une

pression p entraine une réduction du critére de Coulomb en diminuant la contrainte effective:
C=1—plon—p).

Le milieu se trouve alors fragilisé, car il est plus proche du seuil de rupture.

Dans les zones de failles, la présence de fluides sous pression joue un réle important. Dans
le cas de la faille de San Andreas, la pression de fluide serait en équilibre avec la pression
hydrostatique sur des périodes trés longues. Pendant la phase intersismique, le glissement ductile
(«creep») provoquerait une compaction de la zone de faille. L’augmentation résultante de la
pression de fluide dans cette zone permettrait alors la rupture de la faille sous des contraintes
cisaillantes relativement faibles (Sleep & Blanpield, 1992). En période post-sismique, la pression
de fluide recouvrerait ensuite une valeur inférieure a la pression hydrostatique.

Ainsi, la présence de fluides dans la zone de faille semble influencer la distribution temporelle
de la sismicité. De plus, des variations de circulation de fluides surviennent en réponse a_ﬁx

tremblements de terre.

2.3 Réle des fluides dans la sismogenése

2.3.3 Propagation des fluides dans la croite

Les tremblements de terre superficiels peuvent provoquer localement des variations de la
pression de pore, dont 'amplitude est comparable aux relachements de contrainte dans les failles.
Les gradients de pression induits entrainent alors des circulations de fluides, que révélent de
nombreux exemples.

Ainsi, le rebond post-sismique observé dans des step-overs marque la transition du milieu
déformé d’un état non-drainé i un état drainé (Peltzer et al., 1996). En effet, pendant la dé-
formation cosismique, la pression des fluides qui saturent la crofite des step-overs, augmente
brutalement en réponse i la déformation cisaillante. La crofite constituée de la roche et des
fluides se comporte de facon plus rigide que la roche seule: c’est I’état non-drainé. Les fluides
mis sous pression diffusent ensuite vers les zones de plus faible pression, entrainant la diminution
de la rigidité de la crofite, qui continue alors a se déformer. A I’équilibre, la pression de fluide
est nulle et la crofite a recouvré un état drainé.

De plus, les circulations de fluides sous pression peuvent provoquer ultérieurement la rupture
de plan de failles (Nur & Booker, 1972). La fréquence des répliques en fonction du temps, calculée
pour une géométrie 2D, décroit initialement en +~05_ puis progressivement en ¢~1, en accord avec
certaines observations (figure 2.6). La diffusion des fluides sous pression dans la crotite apparait

ici comme un mécanisme cohérent permettant d’expliquer les taux de répliques sismiques.
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Figure 2.6: Fréquence des répliques en fonction du temps pour le séisme de Parkfield-Cholame (Nur &
Booker, 1972). La ligne pleine continue montre la pente obtenue a partir d’un modéle de diffusion des

fluides sous pression.

De méme, la diffusion de fluides sous pression apparait également impliquée dans la séquence
des tremblements de terre de Dobi dans I’Afar Central en 1989. Les principaux événements se

sont propagés selon une direction préférentielle & la vitesse d’environ 1 km.h~! (Noir et al.,
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1997). La diffusion & travers un milieu fracturé d’une onde de pression dans les fluides de la
crofite superficielle est avancée pour expliquer ce phénoméne.

Le long du segment de faille de Parkfield sur la faille de San Andreas en Californie, la mi-
crosismicité se caractérise par des séquences sismiques trés concentrées dans le temps et I'espace
qui présentent une évolution de type diffusif le long de la faille (Johnson & McEvilly, 1995).
La pressurisation des fluides dans des compartiments de la faille contribuerait & la propagation
diffusive des séquences de glissement.

Ainsi, les fluides sous pression dans la crofite, en facilitant localement le glissement, jouent

un role important dans la propagation des ruptures par leur diffusion.

2.3.4 Sensibilité des fluides aux déformations de la croiite

L’étude des débits de riviére ou de source en phase post-sismique révéle des variations de débit
dépendantes du mécanisme au foyer du séisme (Muir-Wood & King, 1993). Des augmentations
significatives ont été répertoriées pour des séismes majeurs en faille normale (figure 2.7). Ces
observations suggérent la présence importante de fluides dans les fractures de la croiite, qui
s’ouvrent et se ferment tout au long du cycle sismique.

La réponse hydrologique de la croiite aux séismes majeurs peut étre également expliquée en
termes de variations de la perméabilité de la crofite supérieure (Rojstaczer et al., 1995). En effet,
I’observation de ’abaissement de niveaux aquiféres dans des zones qui présentent des augmen-
tations de débit de riviére contredit un mécanisme de compression induite par les variations de
contrainte cosismique. L’analyse géochimique des systémes aquiféres permet en plus de vérifier
que la durée des périodes d’anomalie géochimique est compatible avec une augmentation de la
perméabilité de la croiite superficielle et non avec une compression du milieu induite par les
relaichements de contraintes cosismiques (Rojstaczer et al., 1995).

Des variations de la perméabilité de la croiite supérieure sont également invoquées pour
expliquer les variations des durées des intervalles de répétition entre les éruptions d’un geyser
(Ingebritsen & Rojstaczer, 1993), qui surviennent avant des tremblements de terre importants
(Silver & Valette-Silver, 1992). Elles seraient provoquées par des variations du taux de déforma-
tion en phase présismique.

Toutes ces observations suggérent que les fluides, présents dans les zones de faille, peuvent
jouer un réle important au cours du cycle sismique. De plus, les fluides peuvent révéler des chan-
gements de 1'état de contrainte de la crotite ou bien des variations des propriétés de transport
de la crofite associées au cycle sismique. Ainsi, si des déformations ou des variations de perméa-
bilité de la crofite apparaissent dans la phase présismique (Dieterich, 1978), des variations de
circulation de fluide dans la crofite peuvent étre envisagées.

Ainsi, convient-il d’étudier les relations qui peuvent exister entre déformations, circulations
de fluides et signaux géophysiques. Une premiére étape consiste a étudier cette relation a1’échelle
de I’échantillon de roche afin d’établir dans un milien homogéne les mécanismes physiques mis

en jeu.
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2.4 Expériences i ’échelle du laboratoire

A Déchelle des failles actives, les matériaux de la crofite présentent une forte hétérogénéité
spatiale. Ces hétérogénéités sont de nature géologique, mécanique et hydrologique. Dans un
contexte actif, la relation entre le comportement hydromécanique de la crotite et la génération
de signaux géophysiques est donc difficile 3 comprendre. Pour cette raison, de nombreuses études
ont été menées sur des échantillons de roches & une échelle, oi les propriétés mécaniques et
hydrologiques de la roches sont connues. Cette échelle de mesure est donc intéressante pour
étudier les mécanismes physiques impliqués dans la réponse géophysique de la roche, par exemple
en termes de signaux électriques ou radon, i des variations de contrainte ou des circulations de
fluide.

2.4.1 Meécanique de la déformation

Dieterich (1978) propose que le glissement asismique présismique de la faille soit le mécanisme
responsable de la génération des précurseurs de séismes. En effet, Dieterich (1978) présente
des mesures de déplacement de type «stick-slip» en laboratoire, o le glissement asismique
participe clairement au processus de nucléation de la rupture principale. Ces mesures tendent a
confirmer les analyses réalisées sur les séquences de «foreshocks» précédants des séismes majeurs
en Californie (Dodge et al., 1996).

Le phénomeéne de dilatance est également avancé pour expliquer certaines anomalies présis-
miques. Une roche mise sous contrainte cisaillante présente une augmentation anélastique de son
volume avant la rupture. Ce phénomeéne s’explique par la formation et la propagation de cracks
dans le milieu. Tl a été souvent avancé pour expliquer des anomalies de vitesse ou de résistivité
dans la croiite précédant certains séismes (Scholz et al., 1973).

En laboratoire, des déformations dilatantes ont souvent été mises en évidence, par exemple
sur un granite avant des émissions acoustiques, associées i des glissements ductiles (Carlson
et al., 1998).

De plus, nous avons vu dans le paragraphe 1.2 que les gros tremblements de terre sont souvent
précédés par 'augmentation du facteur b suivie d’une diminution durant les quelques semaines
a quelques mois avant le tremblement de terre (Smith, 1981). Des expériences en laboratoire ont
permis de retrouver ce type de comportement sur des échantillons de roche ot le volume de fluide
des pores est maintenu constant (figure 2.8), tandis qu’il est absent pour des échantillons secs
(Sammonds et al., 1992). Ainsi, la dilatance en phase présismique et la diminution de pression
de fluide qui lui est associée sont & ’origine du minimum intermédiaire du facteur b qui révéle
une phase de durcissement du matériau en déformation. Cette étude montre le réle majeur des

fluides dans ’évolution mécanique d’un matériau durant la phase précédant la rupture.

2.4.2 Mesures de conductivité

Nous étudions maintenant 1’évolution de la résistivité des échantillons de roche soumis a des

déformations..
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Figure 2.8: Mesure des émissions acoustiques émises par un échantillon de grés saturé en déformation,
dont le volume de fluide des pores est maintenu constant (figure du haut) (Sammonds et al., 1992). Le
coeflicient b, dont la valeur est déterminée & partir de ’analyse des émissions acoustiques associées a la

microfracturation, présente dans ce cas deux minimums.
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Figure 2.9: Conductivité normalisée pour deux échantillons de roche en fonction du temps sous pres-
sion hydrostatique de 200 MPa. Pour I’échantillon H031B42P1, la pression réduit la largeur des cracks.
La contribution de la conduction électrolytique diminue donc en fonction du temps. Pour I’échantillon
H031B4gP1, Paugmentation brutale de la conductivité est causée par I'augmentation de la connectivité
des phases fortement conductrices de la roche avec la pression. D’aprés Nover et al. (1998).
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Figure 2.10: Variation de la résistivité avec la déformation axiale lors d’une expérience de déformation
triaxiale menée jusqu’d la rupture. L’échantillon est soumis & une contrainte hydrostatique jusqu’au point

A (10 MPa) puis & une contrainte triaxiale croissante & pression de confinement constante. Le point C

correspond au point de résistivité maximale, et le point D marque la rupture de I"échantillon. D’apreés .

Jouniaux et al. (1992).
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La connectivité des phases conductrices du réseau poreux joue un role important dans la
résistivité de la crotite (Nover et al., 1998). En particulier, des mesures de conductivité effectuées
sur des roches échantillonnées & environ 7 km de profondeur dans la croiite en Allemagne,
ont montré une augmentation de la conductivité avec la pression appliquée (figure 2.9). Cette
variation est expliquée par un rapprochement des phases trés conductrices de la roche, comme
le carbone, entrainant une augmentation de leur interconnexion. Ainsi, des variations de la
résistivité de la crofite en réponse i des déformations tectoniques, peuvent étre envisagées par ce
mécanisme, dans le cas de matériaux crustaux dont la composition minéralogique peut inclure
des concentrations localement importantes de phases conductrices.

Des expériences de déformation ont également été menées jusqu’a la rupture sur des échan-
tillons de grés de Fontainebleau saturés avec de l'eau distillée (Jouniaux et al., 1992). Elles
montrent une augmentation de la résistivité en début de compression (figure 2.10), qui traduit
une diminution de sa connectivité produite par la diminution de l’espace poreux. La diminution
de résistivité, qui intervient avant la rupture pendant la phase de dilatance est associée & I’aug-
mentation de la connectivité du réseau poreux, provoquée par la création de nouvelles fractures.
Cette diminution de résistivité précédant la rupture peut atteindre 0.065 % /bar. Selon ces me-
sures, une augmentation de la contrainte de ’ordre de 1.5 MPa est nécessaire pour expliquer les
variations de résistivité de I’ordre du % observées avant le séisme de Tangshan, de magnitude 7.8
(paragraphe 1.7). Cet ordre de grandeur est compatible avec les contraintes mises en jeu dans un
séisme de telle magnitude (Scholz, 1990). Ainsi, ces mesures montrent donc qu'une diminution

de la résistivité peut intervenir dans une crofite en déformation dilatante.

2.4.3 Piézoélectricité

Une roche mise sous contrainte mécanique peut également développer une polarisation élect-
rique par le phénoméne de piézoélectricité. En effet, 'application de contraintes mécaniques
parallélement a ’axe principal d’un cristal de quartz provoque la polarisation de ce cristal. Les
charges libres présentes & la surface des cristaux se déplacent alors pour rééquilibrer la po-
larisation. La polarisation diminue de fagon exponentielle jusqu’a la neutralisation, avec une
constante de temps qui dépend de la conductivité locale du milieu. Des mesures de reldchement
de contrainte sur des échantillons de granite montrent des maximums de variation du potentiel
électrique de l'ordre de 0.1V /MPa (trois ordres de grandeur en-dessous de celles obtenues avec
des monocristaux de quartz), avec une constante de temps comprise entre 1.5 et 4.5 s (Sasaoka
et al., 1998). Ainsi, la piézoélectricité peut étre invoquée pour expliquer les signaux électriques de
haute fréquence mesurés en domaine volcanique (Fujinawa & Kumagai, 1992) (voir paragraphe
1.6). '

Des expériences de déplacement de type «stick-slip» ont également été réalisées sur des gra-
nites secs (Yoshida et al., 1997). Des variations de potentiel électrique de I’ordre de 1.5V ont été
mesurées lors de la rTupture dynamique sous une contrainte normale de 8 MPa. Dans un intervalle
d’environ trois secondes précédant la rupture, des variations de potentiel électrique d’environ

50 mV ont été également mesurées. Ces signaux sont associés a des variations de contrainte
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Figure 2.11: Variations de potentiel électrique et contrainte différentielle mesurées avant la fracturation
dynamique pour des échantillons de grés sec (a), de grés saturé (b), de basalte sec (c), et de basalte
saturé (d) (Yoshida et al., 1998). Le taux de déformation appliqué est de 1.5107°s~1. Les nombres entre
parenthéses indiquent les pressions de confinement et de pore. Les signaux électriques précurseurs inter-
viennent juste avant la fracturation dynamique des échantillons de grés sec et saturé, et de I’échantillon

de basalte saturé, tandis qu’aucun signal électrique précurseur n’est observé dans le cas du basalte sec.
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dans la zone de nucléation. La comparaison des mesures électriques effectuées sur des roches
séches et saturées en rupture cisaillante (figure 2.11) ont permis de montrer que les phénoménes
d’électrofiltration et de piézoélectricité contribuaient conjointement & la génération de signaux
précédant la rupture (Yoshida et al., 1998). En effet, 'accélération de la dilatance entrainerait
une circulation accrue de fluide dans les zomes dilatantes, et par conséquent, l’apparition de
courants électriques d’origine électrocinétique.

Ces études montrent que des signaux électriques peuvent étre générés avant la rupture par
un effet piézoélectrique. Néanmoins, 'amplitude des signaux électriques, qui est proportionnelle
au taux de contrainte appliquée, doit &tre, dans ce cas, supérieure pendant la rupture. On
s’attendrait dans ce cas i des signaux électriques cosismiques de plus forte amplitude que les
signaux électriques présismiques, ce qui n’a pas été observé dans les différents exemples de

précurseurs électriques mentionnés dans le premier chapitre.

2.4.4 Electrofiltration

Nous avons vu Uimportance des fluides dans la sismogenése. Or, les circulations de fluide

peuvent générer des anomalies électriques par l'effet électrocinétique.

2.4.4.1 L’effet électrocinétique

La surface solide d’un réseau poreux est chargée électriquement par la dissociation en solution
des groupes hydroxyl de la surface solide (Ishido & Mizutani, 1981). Cette charge est négative
pour une roche contenant de la silice et un électrolyte dans le réseau poreux de pH supérieur a
3. Puisque Dinterface solide-liquide est globalement neutre, la densité de charge a la surface du
solide doit étre équilibrée par une densité de charge équivalente mais de signe opposé dans la
solution. Un tel systéme forme une double couche électrique. Cette double couche électrique se

divise en deux parties (figure 2.12):

e La couche diffusive de Gouy ot les ions sont soumis & l’action concurrente des forces
électrostatiques qui tendent a ordonner le systéme et des forces thermiques qui tendent a

le désordonner.

e La couche de Stern ol les ions sont partiellement adsorbés a la surface du solide. Elle est
composée de deux sous couches: la couche de Helmoltz interne (IHP) et externe (OHP).
La couche THP est composée d’ions directement liés 4 la surface minérale. Dans la couche

OHP, la liaison entre les ions et la surface minérale est plus faible.

Si le liquide se déplace dans un capillaire relativement au solide, la partie diffuse de la double
couche se scinde de la partie plus fortement liée & la surface du solide. Le potentiel électrique
au niveau du plan de séparation des deux zones est appelé le potentiel (. Lorsque le systéme
solide-électrolyte est en équilibre stationnaire, le courant de conduction (généré par le gradient
de potentiel électrique) est équilibré par le courant de convection (généré par le gradient de

pression). Le coefficient de couplage électrocinétique C, relie la différence de pression AP &
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Figure 2.12: (a) Le modéle de Stern de la double couche électrique. (b) La variation de potentiel électrique
selon le modéle de Stern. (c) La variation de potentiel quand la couche de Stern contient plus de charges

positives qu’il est nécessaire pour équilibrer la charge surfacique négative du solide. D’aprés Ishido &
Mizutani (1981)
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travers l'échantillon  la différence de potentiel électrique AV entre les extrémités de pression

haute et pression basse:

Av
AP

Le coefficient de couplage électrocinétique peut s’exprimer a partir de la structure de double

C.s = (21)

électrique par I’équation de Helmoltz-Smoluchovski (d’aprés Lorne et al. (1999a)):
E 7
Co=——pil = 2.2
i (22)

ot py et £ sont la résistivité électrique et la constante diélectrique du fluide, 7 est la viscosité
dynamique du fluide, Fy le facteur de formation pour un électrolyte de forte conductivité, et F’
le facteur de formation de 1’électrolyte étudié.

Par exemple, le potentiel ¢, pour un grés de Fontainebleau broyé est d’environ -40 &£ 5 mV
4 pH= 5.7 pour une solution de KCI de 400 Qm (Lorne et al., 1999a), soit un C; de l'ordre de
1.1 103 mV/0.1MPa. Mais le potentiel ( dépend de nombreux paramétres physico-chimiques qui

contrélent Iinteraction entre la roche et I’électrolyte.

2.4.4.2 Propriétés du coefficient électrocinétique

La valeur du coefficient d’électrofiltration dépend de plusieurs paramétres, que sont princi-
palement le pH et la conductivité du fluide (Ishido & Mizutani, 1981; Lorne et al., 1999a), et la
température du systéme roche-électrolyte (Morgan et al., 1989). Pour des grés de Fontainebleau,
la sensibilité du potentiel ¢ avec la résistivité ps de I’électrolyte KCl est donnée expérimenta-
lement par pt}.23:l:0.014, et la variation du potentiel ¢ avec le pH s’exprime empiriquement pour

pH>5 et p; = 100Qm de la fagon suivante (Lorne et al., 1999a):
H
C(PH) _ 1 1 (0.068+ 0.004)(pH — 5.7) (2.3)

Ainsi, des variations de potentiel électrique mesurables peuvent étre associées aux anomalies
géochimiques des eaux de la crofite superficielle, qui ont été mesurées en phase présismique
(paragraphe 1.9) (Lorne et al., 1999a).

Les mesures d’électrofiltration effectuées sur des échantillons de grés de Fontainebleau et de
quartzite de Villejust ne montre pas de dépendance intrinséque du coefficient d’électrofiltration
avec la perméabilité (Lorne et al., 1999b). Néanmoins, durant la déformation, les mesures d’élect-
rofiltration effectuées sur des échantillons de grés de Fontainebleau ont montré que le coefficient
électrocinétique diminue avec la perméabilité pendant la compaction, atteignant un minimum
pour une valeur de la contrainte de l'ordre de 73% & 86% de la contrainte de rupture (Jou-
niaux & Pozzi, 1995a; Jouniaux & Pozzi, 1995b). Ces résultats sont confirmés par Lorne et al.
(1999b) (figure 2.13). Par ailleurs, pendant la dilatance et jusqu’a la rupture, le comportement
du coefficient électrocinétique est variable d'un échantillon & I'autre (Jouniaux & Pozzi, 1995b;
Lorne et al., 1999b). Par exemple, Jouniaux & Pozzi (1995b) mesurent une augmentation du

coefficient d’électrofiltration avant la rupture d’un échantillon de grés de Fontainebleau (figure
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Figure 2.13: Coefficient d’électrofiltration en fonction de la perméabilité pour des résistivités de fluide

différentes mesuré pendant la compaction de deux échantillons de grés de Fontainebleau (FS1 et FS2)
(Lorne et al., 1999b).
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Figure 2.14: a) Coeflicient d’électrofiltration en fonction de la déformation pendant la déformation
triaxiale de I’échantillon jusqu’a la rupture. C indique le point de maximum de résistivité, L le point o le
coefficient électrocinétique est minimum et D le point de rupture. D’apreés Jouniaux & Pozzi (1995b). b)
Coefficient d’électrofiltration en fonction de la perméabilité pendant la compression uniaxiale d’un grés
de Fontainebleau jusqu’a la rupture. La résistivité de I’électrolyte est de 200 Q2m. Les nombres indiquent
la valeur de la force uniaxiale (kN). D’aprés Lorne et al. (1999b).

2.14). Dans un autre cas, une augmentation du coefficient électrocinétique est observée pendant
la dilatance d’un grés de Fontainebleau, suivie d’une diminution avant la rupture (Lorne et al.,
1999b) (figure 2.14).

Selon Lorne et al. (1999b), puisque le coefficient d’électrofiltration est proportionnel au rap-
port des tortuosités des réseaux de circulation électrique et hydraulique, I'augmentation de la
tortuosité hydraulique pendant la compaction, plus rapide que celle de la tortuosité électrique,
entraine la diminution du coefficient d’électrofiltration. Lors de la dilatance de I’échantillon jus-
qu’a la rupture, 'ouverture et la connexion de cracks entraine une augmentation a la fois de la
tortuosité électrique et hydraulique. Le sens de variation du coefficient d’électrofiltration dépend
donc de I'effet prédominant (Lorne et al., 1999Db).

Lorne et al. (1999b) ont observé également une augmentation significative de la concentration
en jons sulfates 4 75% de la contrainte de rupture (figure 2.15). Ceci confirme que le minimum du
coefficient d’électrofiltration est associé a l'ouverture de nouvelles fractures pendant la dilatance.
D’autre part, une augmentation de la concentration en ions sulfates a été observée dans 'eau
avant le séisme de Kobe (Tsunogai & Wakita, 1995). Ces observations suggerent donc que la
concentration en ions sulfate refléte une variation du régime de déformation (Lorne et al., 1999b).

De facon générale, des variations raisonnables de la géochimie des fluides ou de la perméabi-
lité dans la crofte superficielle, en relation avec le cycle sismique, peuvent produire des anomalies
électriques mesurables en surface (Jouniaux & Pozzi, 1995b ; Lorne et al., 1999b). C’est pourquoi

leffet électrocinétique est un candidat particulierement intéressant pour expliquer ’apparition
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2.4.5 Caractéristiques physiques du radon et relation avec la fracturation - l”Mcv
2.4.5.1 L’élément radon

Le radon est un gaz rare radioactif présent partout & la surface de la Terre. Le schéma, 2.16

résente la chaine radioactive du radon. Le radon est un descendant de I'uranium naturel 2387
7

et provient de la désintégration alpha du radium. La désintégration du radon en polonium est

associée & une émission alpha d’une énergie de 5.5 MeV. Les trois familles radioactives naturelles ZJPO Tpg T10pg
uranium 238, thorium 232 et uranium 235 fournissent respectivement chacune un isotope: le 3,05 min. 1,64.10%s. 1383 joies
radon,le thoron, et 'actinon (tableau 2.1). La période radioactive du radon de 3.82 jours est | P _ P o] WIMEY = v
nettement supérieure & celles des deux autres isotopes. Il peut donc subir un transport significatif | ]9::;2'1“. 5,01 jolurs

depuis sa source jusqu’au détecteur. De plus, linertie chimique du gaz radon en fait un traceur i \i /B B

géochimique des propriétés de transport des fluides dans la roche. 262,1;E:in 2;::0'3213

Nom Isotope Période constante de Energie de |

désintégration (s') | désintégration (MeV) 1

Figure 2.16: Diagramme de décroissance radioactive de I'Uranium 238.

Radon | 22’Rn 3.82 jours 2.110°¢ 5.5 ‘
Thoron | 22°Rn | 54.2 secondes 1.31072 6.3
Actinon | 21°Rn | 3.92 secondes 1.8 107! 6.8 |

Tableau 2.1: Caractéristiques des isotopes du radon :

Les atomes de radon circulent dans 1’air ou ’eau du réseau poreux. Ils sont donc entrainés,
soit par le transport advectif des fluides des pores, soit par la diffusion dans ces fluides. Une
estimation de 'ordre de grandeur des longueurs de diffusion du radon & Uintérieur de la matrice. .

rocheuse a été déterminée pour différents matériaux. Pour le béton léger, la longueur de diffusion
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du radon est estimée entre 22 et 29 cm (Florkowski, 1992). Des valeurs entre 0.08 et 0.18 cm
sont obtenues pour le granit sec, et entre 0.008 et 0.07 cm pour le granit saturé (Andrews et al.,
1986). Ceci implique qu'un transport de type diffusif du radon ne permet qu’un drainage sur
de trés faibles distances. Le drainage du radon sur de plus grandes distances peut étre alors
réalisé par un transport de type advectif, généré par des surpressions des phases présentes dans
les pores de la crofite.

2.4.5.2 Relation entre émanation radon et fracturation

La concentration de radon a été mesurée sur des roches granitiques mises en déformation
Jjusqu’a la rupture (Holub & Brady, 1981; Fong-liang & Gui-ru, 1981). Holub & Brady (1981)
ont mis en évidence trois variations significatives d’activité radon d’origine différente (figure
2.17):

e Diminution de la concentration de radon lors du chargement de contrainte initial, associée

a la fermeture de cracks préexistants dans la matrice rocheuse.

e Augmentation temporaire de la concentration de radon (environ 50%) corrélée i une aug-
mentation de la microfracturation au sein de ’échantillon, pour une contrainte égale i la
moitié de la contrainte de rupture.

e Augmentation de la concentration de radon d’environ 120% lors de la rupture de ’échan-
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Figure 2.17: Activité radon (courbe du haut) et contrainte appliquée (courbe du bas) (Holub & Brady,
1981).

Ces expériences montrent donc la relation qui existe localement entre la concentration de
radon et la fracturation du milieu, et renseignent sur les propriétés de transport du milieu.
Ainsi, si des déformations présismiques suffisantes, associées 4 la préparation d’un tremblement

de terre, interviennent dans la partie supérieure de la crotite, elles sont susceptibles d’étre révélées
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par une augmentation de lactivité radon résultant de I'augmentation de la microfracturation

associée.

2.5 Neécessité d’une échelle intermédiaire

Les phénomeénes physiques élémentaires a I’échelle de ’échantillon viennent d’étre présentés.
A cette échelle, les circulations de fluide, et la déformation générent des signaux électriques,
des variations de résistivité, ou des variations d’émanation radon. Mais I'application de ces re-
lations & 1’échelle naturelle des zones sismiques ou volcaniques est délicate (Wakita et al., 1988;
Main, 1997). En effet, ces milieux naturels présentent des propriétés mécaniques et hydrolo-
giques hétérogénes. Le comportement géophysique du milieu en réponse i la déformation ou
aux circulations de fluide doit donc étre tributaire de cette complexité. De plus, puisque les
observations géophysiques sont effectuées souvent en surface, 'influence de la météorologie doit
gtre prise en compte. Aussi, une premiére étape consiste a étudier des milieux naturels de taille
réduite, qui comportent des hétérogénéités mécanique et hydrologique, qui sont soumis au cycle
météorologique, et dont la taille permet de contraindre relativement bien les caractéristiques
physiques du systéme. Cette échelle intermédiaire permettra d’établir les liens entre I’échelle du

laboratoire et l’échelle des systémes actifs (sismiques ou volcaniques).
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Figure 2.18: Variations de potentiel électrique mesurées sur des dipdles d’environ 50" m de longueur et

associées a des effondrements de piliers de carriére (Morat et al., 1989).

Dans ce cadre, des études électriques effectuées par Morat et al. (1989) ont révélé des signaux
électriques associés au foudroiement de piliers dans une carriére de gypse (figure 2.18). Les
circulations de fluides dans la roche en réponse aux variations de contrainte provoquées par les
effondrements du toit de la carriére peuvent expliquer par un effet électrocinétique le champ
électrique observé. Des signaux électriques ont également pu étre corrélés a des variations de
pression barométrique, de température et d’humidité relative dans une carriére souterraine de
calcaire (Morat & Le Mougl, 1992; Morat et al., 1999). Ils suggérent lexistence de cellules de
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convection oscillante produites par le gradient géothermique, qui entraine le transport de chaleur
et d’eau. A cette échelle, la perméabilité du résean poreux est hétérogéne; les circulations
de fluides doivent s’effectuer principalement dans les zones de forte perméabilité, comme les
fractures. De plus, le réseau poreux est insaturé et la physique des phénomeénes électriques
apparait complexe (Morat et al., 1999). Ainsi, ce type d’é¢tude & I'échelle métrique permet de
quantifier 'influence de multiples paramétres sur le potentiel électrique dans un systéme naturel
dont les dimensions permettent une bonne caractérisation du milieu.

Dans cette thése, nous nous proposons d’étudier la réponse géophysique d’un site naturel
a léchelle kilométrique & des variations de contrainte mécanique et hydrologique connues. Le
site de Sur-Frétes qui a été retenu, est situé en Savoie a proximité de deux lacs de retenue. Les
niveaux de ces deux lacs varient suivant un cycle annuel d’au moins 50 métres, et agissent par
conséquent sur le massif comme un moteur de déformation. La forte hétérogénéité géologique
du site ainsi que la présence de fluide, rendent le contexte du site proche de celui des failles
actives. Nous allons donc étudier la réponse du milieu en termes de signaux électriques, radon et
déformation aux sollicitations mécaniques et hydrologiques induites par les variations de niveau
des lacs. La redondance des cycles de chargement est cruciale pour vérifier la répétitivité des

observations et revét au site un contexte de «laboratoire naturel».

Chapitre 3
L’expérience de Sur-Frétes

Ce chapitre est consacré a I'historique, la description des caractéristiques et de 'instrumen-
tation de 'expérience de Sur-Frétes. Tout d’abord, nous présentons les caractéristiques générales
des deux lacs artificiels, dont les variations annuelles de niveau constituent le moteur de déforma-
tion appliqué sur le massif rocheux avoisinant. Ensuite, nous nous consacrerons a la description
morphologique, géologique et hydrologique du site. Cette partie s’appuie sur une synthése des
rapports établis par EDF lors de la construction des barrages (EDF, Direction de I’Equipement,
1952) et des reconnaissances géologiques (Portier, 1995). Enfin, nous décrivons 'instrumentation
permanente et temporaire installée sur le site afin d’étudier la réponse géophysique du massif
pendant les sollicitations mécaniques et hydrologiques. Le suivi géophysique continu comprend
des mesures électriques et magnétiques, des mesures de déformation et de concentration de gaz
radon dans l’air, ainsi que des mesures en puits. Des mesures temporaires ont également é&té
réalisées : mesure de potentiel électrique au moyen de mini-réseaux de répétition, mesure de gaz

radon sur de courtes périodes en divers endroits du site et mesure de 1’activité sismique.

3.1 Historique

La méthode VAN de prédiction des séismes, que nous avons évoquée au chapitre précédent, a
été étudiée en France dans les Alpes par le Laboratoire de Détection et Géophysique. Le réseau
VAN francais installé en 1989 était constitué de 5 stations magnétotelluriques implantées en
région Rhone-Alpes (Marron, 1996). L’analyse de ce réseau a montré qu’aucune relation entre la
sismicité des Alpes Occidentales et des signaux électriques transitoires ne pouvait étre démontrée.
Pour F. Perrier et J. P. Avouac, il fallait tout d’abord s’intéresser & la compréhension de la
genése des signaux géophysiques en relation avec la déformation des roches a I’échelle naturelle.
La fermeture du résean frangais VAN a donc été opérée dés 1993.

L’expérience de Sur-Frétes a donc constitué le changement d’orientation dans la recherche sur
les phénomeénes précurseurs de séisme. Lors de I'inspection des stations du réseau VAN francais,
F. Perrier et J. P. Avouac ont vu que les caractéristiques d’un des sites, le site de Sur-Frétes,

étaient appropriées i ’étude de la réponse géophysique d’un milien naturel a des sollicitations
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mécaniques connues. Le projet de Sur-Frétes a débuté en 1993 et linstrumentation du site a

débuté durant I’été 1995. Ce travail de thése a commencé en septembre 1996.

3.2 Cadre général

. Va;
er du Vent (2360 m)"%

&

| Barrage de Roselend

L . . -
8 Conduite Roselend-La Bathie

7

Figure 3.1: Localisation du site de Sur-Frétes.

Le col de Sur-Frétes est situé dans les Alpes Occidentales, & 30 km 3 I’Est d’Albertville dans
le massif du Beaufortain en Savoie, & environ 40 km au sud-

ouest du massif du Mont Blanc
(figure 3.1). Situé & 1792 m d’altitude, il marque la transition entre les cuvettes des deux lacs

artificiels de Roselend et La Gittaz, exploités par EDF (figure 3.2), qui sont fermées chacune ‘
par un barrage.

3.3  Un moteur de déformation cyclique

Les niveaux des lacs de Roselend et La Gittaz varient selon un cycle annuel, produisant des
variations de contrainte appliquées sur les cuvettes des deux lacs. Les variations de niveau d’eau
agissent donc comme un moteur de déformation mécani
également I’hydrogéologie locale.

Figure 3 2: Localisation du col de Sur-Frétes et des lacs et barrages de Roselend et La Gittaz.

que sur le massif avoisinant, et changent
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NE

ijgure 3.3: Carte des canalisations qui assurent | approvisionnement en eau des retenues de Roselend et La
Gittaz. On remarque la conduite Gittaz-Roselend entre les deux lacs,
qui achemine lea

La Gittasz,

station de turbinage de la Bathie située dans la plaine.

la conduite Roselend-Les Glaciers
u des vallées situées a I’est de Ia cuvette de Roselend vers les retenues de Roselend et
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et enfin la conduite Roselend-La Bathie qui achemine ’eau du réservoir de Roselend vers la _

3.3 Un moteur de déformation cyclique

1824 m

Electrovanne

Electrovanne 1557 m

1940 m

Figure 3.4: Schéma de la canalisation qui joint les réservoirs de La Gittaz et Roselend.

3.3.1 Les lacs de Roselend et La Gittaz

Le lac de Roselend, fermé par un barrage de 150 m de hauteur, a une capacité de 187 10® m?
et présente & son niveau maximal de 1557 m une superficie de 3.2 km?. Le lac de La Gittaz, fermé
par un barrage de 65 m de hauteur, est de taille plus modeste avec un volume maximal de 13
10°m?, et présente & son niveau maximal de 1562 m une superficie de 0.37 km?. L’alimentation
en eau des deux réservoirs s’effectue par un réseau de galeries (figure 3.3), d*une longueur totale
d’environ 40 km, qui récupére les eaux d'un bassin versant équivalent de 261 km?2, pour un
bassin versant naturel d’environ 55km? (Janod, 1957). L’apport en eau est donc plus lié &
la météorologie a I’échelle régionale qu’a 1’échelle locale. Les eaux acheminées par la conduite
Roselend-Les Glaciers vers le lac de Roselend, avec un débit qui peut atteindre 21 m3.s~1, sont
turbinées a la centrale hydroélectrique des Sauces, située & environ 100 m au Nord-Est du lac
(figure 3.2).

L’eau du réservoir de La Gittaz n’est pas turbinée directement, mais est acheminée dans
le réservoir de Roselend par la conduite forcée Gittaz-Roselend, située dans l'unité cristalline
(figures 3.2 et 3.3). L’extrémité de cette conduite, du coté Gittaz, est 4 laltitude de 1512 m et
Pextrémité du coté Roselend & I’altitude de 1516 m (figure 3.4). Cette conduite a une longueur de
1940 m et un diameétre variant entre 1.2 et 4.0 m. Elle est contenue dans un tunnel d’environ 5 m
de diameétre, qui sert de voie d’accés au barrage de La Gittaz en période hivernale. L’ouverture de
la conduite est contrélée par deux électrovannes commandées & partir de la station EDF localisée
prés du barrage de Roselend. Le débit Q de cette conduite dans le sens La Gittaz-Roselend est
fonction de la différence de hauteur entre le niveau du lac de Roselend Hp, et le niveau du lac de
La Gittaz Hg. I §'exprime de la fagon suivante: Q= 1.05 (Hg-Hg)%®. Par exemple, pour une
différence de hauteur d’eau de 10 m entre les deux lacs, le débit est de 3.3 m>®.s™!.

~ Une autre conduite forcée, de 13 km de longueur et de 4.2 m de diamétre, dont 1’entrée se
situe & Daltitude de 1418 m au pied du barrage de Roselend (Dumas, 1959), achemine ’eaun du
réservoir de Roselend vers la station de la Béathie, située a environ 10 km au sud-est d’Albertville
a 'altitude de 550 m, pour y &tre turbinée (figure 3.3). Le débit d’eau dans cette conduite peut
atteindre 50 m3.s71.
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Chapitre 3. L’expérience de Sur-Frétes

3.3.2 Cycle de chargement

Les niveaux des deux lacs suivent un cycle de chargement annuel (figure 3.5). La vidange des
lacs s’effectue surtout & partir du mois de novembre selon les besoins en eau d’EDF. En effet,

la centrale hydroélectrique de La Bathie est utilisée par le résean EDF comme

une centrale de
puissance d’

appoint en cas de pic de consommation. Contrairement a une centrale nucléaire, une
centrale hydroélectrique peut passer en quelques minutes 4 pleine puissance. Une réserve d’ean
est donc maintenue dans les réservoirs de Roselend et La Gittaz, tant que le réseau électrique
peut avoir & faire face 4 une demande importante en énergie électrique, c’est & dire jusqu’a la
fin de I’hiver. En outre, EDF cherche a atteindre le niveau minimum le plus tar
d’éviter des relaxations mécaniques et thermiques des barrages. La fonte des n

rechargement des réservoirs 4 partir du mois de mai. La vitesse de recharge dé
d’enneigement,.

d possible afin
eiges marque le

pend du niveau

L’amplitude des variations de nivean atteint en moyenne 70 m pour le lac de Roselend et 50
m pour le lac de La Gittaz (figure 3.5),

impliquant des variations de contraintes imposées sur
les cuvettes des deux lacs de I’

ordre de 0.5 4 0.7 MPa respectivement. Dans les zones de faille,
les variations de contrainte cosismiques varient entre 10-2 et 10?2 MPa (Scholz, 1990). Ainsi, les
variations de contrainte mises en jeu dans lexpérience de Sur-Frétes sont du méme ordre de
grandeur que celles impliquées lors du chargement de contrainte en zone
cycles de niveau des deux lacs sont semblables d’une année sur I’

la reproductibilité des observations géophysiques liées aux variatio
3.5).

sismique. De plus, les
autre, permettant de vérifier

ns de niveaux des lacs (figure

En mars 1999, le lac de Roselend a été vidangé pour permettre 4 EDF d’inspecter la structure
du barrage de Roselend. Le nivean minimal du lac de Roselend a atteint 1440 m, soit une
amplitude du cycle annuel du niveau du lac de Roselend de 135 m (figure 3.6). Le cycle mécanique
produit par les variations du lac de Roselend a donc été maximal en 1999

Nous allons maintenant décrire le contexte géologique, morphologique et hydrologique de la
zone avoisinant les deux lacs.

3.4 Contexte géologique et sismicité

3.4.1 Cadre géologique régional

Le site de Sur-Frétes se situe dans I'unjté dauphinoise au niveau de la bordure orientale

du rameau interne de Belledonne qui appartient au socle paléozoique, au contact de I’

unité
sédimentaire mésozoique et tertiaire (figure 3.7 et fi

gure 3.8). Il est bordé & l’est par l'unité
valaisanne. Ces unités sont orientées N30 au niveau du site de Sur-

subvertical dans le domaine cristallin qui s’abai
SO dans le domaine valaisan.

Frétes avec un pendage

$se progressivement pour atteindre environ 50°

ou au Crétacé -

Une premiére phase tectonique a déformé ces zones au Paléocéne (60 Ma)
supérieur (65-95 Ma) entrainant un déplacement vers le nord ou le nord-ouest des unités dau-
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Figure 3.5: Variations de niveau du lac de Roselend, du lac de La Gittaz et de la différence entre le niveau
~du lac de La Gittaz et le niveau du lac de Roselend pour les années 95 4 99.
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Figure 3.6: Réservoir de Roselend vu le 18/03/99 pendant la vidange. A cette date, le niveau du lac de
Roselend est de 1455 m. Le minimum de niveau du lac de Roselend a atteint 1440 m le 10/03/99.

phinoises. La phase de déformation la plus importante, qui intervient 4 la fin de ’Eocéne (38-40
Ma), est marquée par le chevauchement du domaine briangonnais vers ’ouest (chevauchement
pennique) et par des plis accompagnés d’une schistosité de flux et de métamorphisme. Enfin,
une troisiéme phase tectonique au Miocéne (6-23 Ma) a entrainé la formation de nouveaux plis,

et le soulévement des massifs cristallins, qui se déversérent vers I’ouest en s’écaillant.

3.4.2 Sismicité régionale

La sismicité régionale de 1995 3 1998 est présentée sur la figure 3.9. De maniére générale,
la sismicité se distribue de facon diffuse le long de I'arc alpin. L'essaim de sismicité localisé
au nord-ouest de Annecy correspond au séisme du 15/07/96 de magnitude M= 5.3 et & ses
répliques. Aucun séisme de magnitude supérieure 4 1 n’a été enregistré dans un rayon de 15 km

autour du site de Sur-Frétes de 1995 a 1998, qui apparait donc comme un site sismiquement
passif.

3.4.3 Contexte géologique local

A léchelle du site, se succédent, du nord-ouest au sud-est, le socle cristallin-houiller, les unités
triasiques (dolomies et cargneules) et les unités liasiques helvétiques du bajocien, kimméridgien
et callovo-oxfordien (grés et marnes calcaires). La succession de ces différentes unités est visible

sur la carte géologique de la figure 3.10. Les appuis des barrages de Roselend et La Gittaz sont
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Domaine dauphinois
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Figure 3.7: Cadre géologique régional et localisation du site de Sur-Frétes. D’aprés la carte géologique
BRGM au 1/50000 (1993).
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Abrdviations : F : Chevauchement pennique frontal; mol ; Molasse périalpine; MP : Massif du Mont-Pourri (socle briangonnais) ; PSB : Zone du Petit-Saint-Benard (zane subbriangonnaise
probable) ; SL : Schistes lustrés; V : Zaone briangonnaise de Vanoise; VAL : Zone valaisanne

Figure 3.8: Coupe géologique selon le profil AB (figure 3.7) et localisation du site de Sur-Frétes. D’aprés

la carte géologique BRGM au 1/50000 (1993).
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Figure 3.10: Carte géologique du site de Sur-Frétes. La légende est présentée dans la figure suivante (figure
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3.11). D’aprés la carte géologique BRGM au 1/50000 (1993).
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Figure 3.9: Sismicité alpine de 1995 4 1998 comprenant les séismes de magnitude My, supérieure a 1.1

enregistrés par le réseau national LDG.
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sur 'unité cristalline. La créte de Sur-Frétes est au contact tectonique entre le socle cristallin-

e
g H i houiller et les unités triasiques puis liasiques.
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Figure 3.13: Morphologie du site de Sur-Frétes vue en regardant vers le sud (février 1996). Les cétes des
lacs de Roselend et La Gittaz sont d’environ 1500 m et 1510 m respectivement. Cliché Mirabel.

4

Figure 3.14: Vue générale du site de Sur-Frétes en regardant vers le nord-est (septembre 97). Les cétes
des lacs de Rose)end et La Gittaz sont d’environ 1550 et 1560 m respectivement. Cliché CEA.
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3.3 Contexte géologique et sismicité

la direction est-ouest. La créte est limitée a ’ouest par I’éperon boisé du Méraillet orienté NNE-
SSO, qui culmine & 1872 m, et & ’est par le massif du Rocher du Vent (2329 m) ou affleurent
de nombreuses barres calcaires (figures 3.13 et 3.14). La créte présente un versant nord (versant
Gittaz) plus raide (40°) que le versant sud (versant Roselend), dont la pente est d’environ 25°.

3.3.5 Geéologie des différentes unités

D’ouest en est de la créte se succédent quatre unités principales (figure 3.12): le cristallin,
le houiller, le trias et I'unité jurassique sédimentaire. Les principaux faciés de ces unités sont
présentés sur la figure 3.15, qui montre des échantillons de roche issus de chacune de ces unités :
roche cristalline, grés houiller et grés calcaire (faciés du houiller), cargneule (facies du trias),
calcaire marno-argileux du bajocien et calcaire du kimmeridgien (faciés jurassique).

3.3.5.1 Geéologie du cristallin

D’origine sédimentaire, plusieurs fois métamorphisés, fracturés et déformés pendant l'oroge-
nése alpine, les schistes ou gneiss cristallins sont localement trés feuilletés. Le gneiss fortement
tectonisé présente localement d’importantes concentrations de bancs quartzeux ou micacés et
des passages trés feuilletés.

L’analyse pétrographique (EDF, Direction de ’Equipement, 1952) montre une grande abon-
dance de minéraux phylliteux, de chlorites, de quartz et plus rarement de feldspaths. Des filons
de calcite, pyrite et chalcopyrite veinent la roche par endroit. Des expériences géotechniques
(EDF, Direction de ’Equipement, 1952) révelent la bonne compacité matricielle de cette unité
géologique malgré une facilité de fragmentation.

La schistosité de cette unité est localement trés importante. De plus, si la fracturation est
modérée, certaines cassures peuvent néanmoins &tre profondes et atteindre plusieurs dizaines de
métres (EDF, Direction de I'Equipement, 1952).

3.3.5.2 Geéologie du houiller

Le houiller, qui présente une épaisseur de I’ordre de 100 m, est de nature schisto-gréseuse.
Cette série est composé par I’alternance plus ou moins réguliére de bancs gréseux congloméra-
tiques, entrecoupés par des intercalations d’anthracite, d’ardoises et d’argilites noires ou versi-
colores (figure 3.16). Si le houiller est trés feuilleté et localement trés dégrads, il reste néanmoins
globalement sain (EDF, Direction de I’Equipement, 1952). D'un point de vue minéralogique, les
schistes houillers sont essentiellement quartzeux et localement riches en graphite.

3.3.56.8 Geéologie du trias

Deux faciés composent le trias:

o les dolomies: elles sont de couleur gris clair, & patine ocre et fine, et sont localement gré-

seuses. Cette formation contient des intercalations d’argilites noirs, versicolores. en bancs
g ) ;
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10 em

Gres calcaire

Gres houiller

Cargneule

Figure 3.15: Echantillons de roche issus des principales unités géologiques présentes sur le site de Sur-

Frétes.
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50 ¢m

F;tgure 3.16: Affleurement de grés houiller sur Ja route du cété du lac de la Gittaz. On distingue des
alternances de séquences gréseuses ou conglomératiques (1) et de niveaux d’anthracite et d’ardoise (2).

décimétri 3 métri i
1meétriques & métriques. Les dolomies sont souvent recimentées par de la calcite, et plus
rarement par du quartz. Leur stratification est rarement visible.

e les ¢ : édi i
argneules : ce sont des roches sédimentaires carbonatées dues & la transformation des

dolomies par dissolution par des eaux chargées en sulfates. Elles sont de couleur jaune-
orangé, et sont trés vacuolaires. Tantot dures & arétes acérées, tantot tendres et terreuses
elles sont localement trés altérées. Un forage EDF (EDF, Direction de I’Equipement 1952)’
de 100 m de profondeur (référence S82bis, voir figure 3.2), qui n’a rencontré q:ae des

cargneules, indique que ce faciés d’altération peut se retrouver & grande profondeur (figure
3.18).

3.3.5.4 Geéologie de "unité sédimentaire Jjurassique

Trois faciés composent le Jjurassique sédimentaire du site de Sur-Frétes.

e les calcai 'NO-gré joci éri
alcaires marno-gréseux du Bajocien: cette série organo-détritique, 4 filons de calcite,

se ¢ 3 : i
ompose d’une alternance serrée de bancs calcaires gréseux de taille décimétrique et
de bancs minces schisteux. De couleur gris clair, le Bajocien est feuilleté

o » et présente une
€paisseur voisine de la centaine de métres (figure 3.17).

- . . : . .
: schistes noirs argilo-calcaires du Callovo-Oxfordien: les calcaires gréseux bajociens
alsse i 3 i
. nt progressivement la place 3 des schistes localement trés feuilletés, & stratification
" B o . o
» en bancs millimétriques & centimétriques, de couleur noire ou grise. Ces schistes

contiennent souvent des nodules de pyrite et des filons de quartz, ainsi que de courts
passages d’argilites.
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Figure 3.17: Affleurement de calcaire gréseux du bajocien.

e les calcaires du Kimmeridigien: de 20 & 30 m d’épaisseur, ces calcaires massifs plaquetés
sont finement lités, leur conférant souvent un débit feuilleté. Le Rocher du vent appartient

4 cette formation.

3.4 Propriétés hydrogéologiques

3.4.1 Domaine cristallin

Le socle cristallin a fait I’objet de nombreuses études, précédant la construction des barrages
sur cette unité. Des rapports EDF (EDF, Direction de I’Equipement, 1952) font mention de
nombreuses arrivées d’eau dans la galerie Roselend-Gittaz (figure 3.3), dont le débit est accru
aprés de fortes pluies. Ces écoulements qui se situent au niveau de fractures ou de zones trés
schistées impliquent localement des distances d’infiltration importantes de 50 & 100 m. Etant
donné I"importance de ces réseaux de fractures, mais aussi des diaclases et des zones de schisto-
sité, il apparait que la circulation de fluides au sein de l'unité cristalline est assez importante et
liée & une perméabilité de fissures.

Des campagnes de sondages in situ (par essais Lugeon) menées par EDF en 1955 et 1956 dans
la vallée de La Gittaz livrent des ordres de grandeur de la perméabilité de I'unité cristalline. Pour
un schiste de bonne gualité, la perméabilité est moyenne, de 1’ordre de 10715 m2, Dans les zones
de petites fractures, elle est de l'ordre de 107* & 107'% m?. D’aprés les campagnes de forages
verticaux et obliques menées par EDF, il ressort d’une maniére générale, que la perméabilité
diminue avec la profondeur. Ceci s’explique par la meilleure qualité du rocher (plus sain et plus
compact) et & une probabilité de rencontrer des accidents tectoniques plus faible en raison de
leur verticalité.

Par ailleurs, les mesures en laboratoire sur des carottes de forages réalisés au niveau des

91




Chapitre 3. L’expérience de Sur-Frétes

appuis du barrage de La Gittaz ont révélé des perméabilités extrémement faibles de I’ordre
de 107" m?. De plus, ces essais ont mis en évidence une imperméabilisation progressive de
la microfracturation par le gonflement des chlorites ou 1’altération des feldspaths, n’entrainant
pas d’augmentation de la microfracturation. La différence entre la perméabilité de matrice et
la perméabilité mesurée en forage indique que la perméabilité du massif est contrélée par une
perméabilité de plus grande échelle distribuée de facon hétérogene.

Des prospections en rive droite de La Gittaz ont montré Iexistence de venues d’eau réguliéres.
Elles semblent dues & des faisceaux de fissures dans la zone décomprimée. Des faisceaux de

fissures profondes ont également été rencontrées dans un forage au niveau des appuis du barrage
de La Gittaz.

3.4.2 Domaine houiller

La perméabilité de la matrice rocheuse est trés faible, de 1'ordre de 107*® m? (Lorne, 1997).
L’'importance de la schistosité dans I'unité du houiller contraint donc vraisemblablement les

circulations d’eau dans les plans de schistosité, o se concentre le graphite.

3.4.3 Domaine triasique

Dans le trias, l'altération («cargneulisation») et la dissolution des poches de gypse est une
composante importante des propriétés de la circulation d’eau. En effet, les eaux qui percolent
dans la zone triasique de la galerie EDF Glaciers-Roselend (figure 3.3) sont riches en sulfates
de calcium, signature de la dissolution du gypse en présence de calcaire. Les échantillons de
cargneules prélevés sur le site montrent une porosité importante, de ordre de 20 % (Lorne,
1997). Néanmoins, la perméabilité sur carotte des cargneules reste faible, de I'ordre de 10~15 m?,
indiquant une porosité non connectée. Mais ces valeurs ne fournissent qu’une limite inférieure
de la permeéabilité a 1’échelle naturelle.

Si des écoulement karstiques apparaissent peu probables en profondeur (EDF, Direction de
I'Equipement, 1952), un forage dans les cargneules du c6té Roselend a révélé la présence de
vides importants de dimension comprise entre 10 et 30 cm (Figure 3.18). Ce forage de 100 m de
profondeur a montré quatre niveaux d’eau stables et cing pertes d’eau (dont trois totales). Ainsi,
des contrastes importants de perméabilité existent au sein de cette unité et I’existence de drains
naturels importants dans des niveaux friables n'est pas exclue. L’eau peut étre ainsi drainée

dans des niveaux friables et collectée au dessus de zones imperméables, permettant localement
l'existence de nappes perchées.

3.4.4 Domaine sédimentaire
Dans les terrains sédimentaires, deux types de circulation d’eau peuvent intervenir.

e circulation karstique par dissolution des calcaires: les grandes et profondes diaclases qui

sont certainement dues 4 la dissolution des calcaires par les eaux de surface peuvent drainer

92

3.4 Propriétés hydrogéologiques

Prof,|| Cote Géologie Désignation Niveau d'eau || % de carottage
U 151:153_ Terre végétale 1583-
15680—||x =7 -1537_ % gege
55%
Cargneules dures
I “ 80%)
64%
36%
1565~
200 1563 —
0%
15%
Cargneules tendres ’
i 35%
§ 55%
1549
30%
1543,5_
401 Il 15424 |- 2
5%
Cargneules
Sfriables
Ll tsas_ |
1831 [EAT S
NelclNcENe 0%
ENcANeINE] Cargneules tendres o
Al eTiRe avec passage de guartz Q\\“\\\
ol || 15237 VTP TI b_ﬁ [ispae v s N1p T
Qq

15%
Q4 Passage de quartz

1516— |- oot

Cargneules tendres
avec passage de
dolomies probable

1503,8_ |=H-

8or- Cargneules gypse

ou anhydrite probable
et quartz trés fissurés

HelNeHNEH o 2 Cargneules tendres
BT AT SIS avee passage de quartz

Schiste trés quartzeux
avec cafcr'leg?mbabh-’

QNG QA Q| Cargreules et quartz
1ag5.5_ [TV IO/ calcite probable

ﬂ]UL

Figure 3.18: Log vertical du forage S82bis en fonction de la géologie et des propriétés h}jdro%éologiques.
La localisation approximative de ce forage est repérée sur la figure 3.2. Sa position a été égarée par EDF.
Quatre niveaux d’eau stables ont été observés en cours de forage (numéros 1 & 4). La base de chzfcun de
ces niveaux est caractérisée par une perte d’eau, soit partielle (P), soit totale (T). Le profil vertical des

pourcentages de carottage indique la qualité géotechnique de la roche.
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I'eau par des réseaux souterrains. Les karsts visibles en surface prés de la petite berge (figure

3.2) et les résurgences observées au pied des escarpements calcaires du Rocher du Vent
illustrent ce type de circulation.

e écoulements suivant les joints stratigraphiques: ce mode de circulation s’effectue sur
des surfaces stratigraphiques imperméables. Dans la galerie Glaciers-Roselend, des venues
d’eau ont été répertoriées sous des calcaires d’age aalénien trés imperméables. La circula-

tion d’eau s’effectue non de facon verticale, mais plut6t suivant le litage. Néanmoins, ce
mode de circulation apparait limité.

Ainsi, les modes de percolation de fluides sont trés contrastés a 1’échelle du site et dépendent
essentiellement des formations géologiques traversées.

3.5 Instrumentation permanente

L’instrumentation permanente installée pour étudier la réponse géophysique du milieu aux
variations de niveaux des deux lacs, est composée de deux parties (figure 3.19). La créte de Sur-
Frétes, qui sépare les deux lacs, comprend linstrumentation électrique, magnétique et météo-
rologique, ainsi quune sonde de mesure radon. Le suivi météorologique du site est crucial afin
d’identifier les signaux géophysiques d’origine météorologique. La galerie de Roselend est inst-
rumentée en radon et inclinométrie. Le niveau, la température et la conductivité de Iean sont
mesurées dans deux puits de forage situés 4 une cinquantaine de métres de la galerie.

L’installation et la maintenance des sondes de mesure de radon et autres gaz ont été réalisées
par P . Richon et J.C. Sabroux de I'Institut de Protection et Sireté Nucléaire.

3.5.1 Station du col de Sur-Frétes

Les deux lacs sont alignés selon la direction géologique principale N20. Aussi des infiltrations
d’eaun & travers les zones de contact sont susceptibles d’intervenir entre les deux lacs au cours des
cycles de chargement. La station magnéto-tellurique a donc été installée sur la créte en septembre
1995 pour étudier une possible signature électrique associée & des circulations d’eau i travers
la créte, et pour bénéficier de la forte hétérogénéité des structures géologiques et hydrologiques.

D’autre part, des points de mesure électrique ont été installés au voisinage de chaque lac pour
étre au plus prés des zones de déformation mécanique maximale.

3.5.1.1 Réseau électrique

Configuration du réseau électrique Le réseau électrique de Sur-Frétes est constitué de 14
points de mesure (figure 3.20), qui sont répertoriés dans le tableau 3.1. Les points de mesure
électrique se répartissent sur des unités geéologiques différentes (figure 3.21). En effet, si des

circulations de fluide interviennent  I'interface entre deux milieux qui présentent des coefficients

d’électrofiltration différents, elles entrainent des anomalies de potentiel électrocinétique entre les
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Figure 3.19: Présentation générale de 'instrumentation permanente de I’expérience de Sur-Fré
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Zone Nom Localisation Nombre
du point d’électrodes
GI Fond du Lac de La Gittaz 3
Coté sous la cote 1510 m
Gittaz GE Berge Gittaz Est 4
GS Berge Gittaz Sud 2
RO Fond du lac de Roselend
sous la cote 1480 m
Coté LA Les Lanches a la 2
Roselend limite cargneule-houiller
CH Sous la chapelle de Roselend 4
4 la cote 1560 m
BC Bord du chemin qui monte 5
Créte au chalet de Grésillon
Est BA Bord des arbres sur la créte 1
EE Extréme Est de la créte 2
RB Ruine basse 2
Créte RH Ruine haute 1
Quest EO Extréme Quest 4
a la cote 1800
ET Etang prés de la ruine basse 1
VN Vallon extrémité Nord 4
I 5 -~ Total électrodes 38
1gure 3.20: Vue aérienne ] _Fré s Fo .
mfsure électrique. v T aonde v (en regardant vers | est) et localisation des points de Tableau 3.1: Points d’implantation des électrodes du réseau électrique de Sur-Frétes.
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Figure 3.21: Carte du réseau électrique de la créte de Sur-Frétes installé de 1995 4 1999. La localisation
du magnétomeétre, de la station météorologique et de la sonde radon RC est également représentée.
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Nom Différence Commentaire longueur
du dipdle | de potentiel Mnémotechnique du dipdle (m)
LLS GI;-RO; lac-lac simple (NaCl) 2052
LLD GI2-RO5 lac-lac double 2052
LLD’ GIz-RO4 lac-lac double ’ 2052
BBW GS3-LA; berge-berge ouest 1354
BBE GE,-CH; berge-berge est 1572
LGB GE;-GI3 lac Gittaz berge 462
BBG GE3-GSg berge-berge Gittaz 268
LRB CH,-RO3 lac Roselend berge 699
BBR CHs-LA, berge berge Roselend 225
BRC BC:-CH4 berge Roselend col 1077
BGC GE4-BCy berge Gittaz col 543
EWN EE-VN; est-ouest-nord créte 757
EWS BCs-EO, est-ouest-sud créte 760
CNW BA;-BC4 col nord-ouest 51
CNE EE,-BCs col nord-est 114
DIW VN3-EQ, diagonale ouest (NaCl) 137
vew RB1-EO3 vallon ew 52
vns VN3-RB; vallon ns 135
VEW RH-EO4 vallon EW 169
VNS VN4-ET, vallon NS 242

Tableau 3.2: Liste des 20 dipéles du réseau électrique. Les dipéles sont composés d’électrodes Petiau
seconde génération Pb/PbCly/KCl, sauf les dipéles DIW et LLS qui sont constitués par des électrodes
Pb/PbCly /NaCl. Les voies LLD et LLD’ sont enregistrées en paralléle sur deux cartes électroniques
différentes. On suit en outre une voie d’électronique en court-circuit pour détecter d’éventuels parasites.

deux régions, dont 'amplitude est proportionnelle a la différence de coefficient d’électrofiltration
(Jouniaux & Pozzi, 1995b). Ainsi, le mini-réseau ouest de la créte, constitué de 5 points de
mesure, est & cheval sur le contact entre les dolomies et le grés houiller, tandis que le mini-réseau
est, constitué de 3 points de mesure, est localisé & la limite entre les calcaires marno-gréseux du

bajocien et le grés houiller du trias.

Trois points de mesure électrique ont été installés au voisinage de chaque lac pour étudier
les variations de potential électrique au plus prés des zones de déformation: un point en fond
de chaque lac et deux points sur chaque rive. Ainsi, les trois points du coté Gittaz (GI, GE,
GS) se situent sur I’unité de grés houiller, le point CH et vraisemblablement le point RO sur
du grés calcaire et le point LA sur des cargneules. L’ensemble des points de mesure forme 14
dipoles (figure 3.21), dont les longueurs sont données dans le tableau 3.2. Les dipoles du réseau
électrique de Sur-Frétes sont indépendants. Ainsi, chaque point du réseaun électrique comporte

autant d’électrodes que de dipdles qui s’y rattachent.
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Figure 3.22: Schéma de I’électrode Petiau seconde génération. Pour limiter la diffusion de Délectrolyte

vers I’extérieur, ’électrolyte est absorbé sur une argile et le tube de PVC est percé d’un canal étroit de
I mm. D’aprés (Clerc et al., 1998).

Description des électrodes Les électrodes utilisées sont des électrodes Petiau de seconde
génération Pb/PbCly/KCl, sauf quatre qui sont des électrodes Pb/PbCl,/NaCl (Petiau, 1996;
Perrier et al., 1997; Clerc et al., 1998). Ces électrodes sont constituées par un métal (Pb) en
contact avec une solution saturée par un de ses sels (PbCl,) (figure 3.22). La stabilisation du
potentiel redox de 1’électrode impolarisable est ainsi assurée par le sel métal dont la concentration
est maintenue constante par le produit de solubilité du sel. Un sel supplémentaire est ajouté en
saturation 4 I’électrolyte (KCl ou NaCl), d’une part pour diminuer sa résistivité et lui permettre
de mesurer de trés faibles différences de potentiel, et d’autre part pour diminuer la sensibilité
de I’électrode aux variations de la concentration en sel contenant ’anion de ’dlectrode (C1). Le

potentiel de 1’électrode est trés stable en laboratoire avec une dérive de moins de 0.1 mV/an
(Perrier et al., 1997).

La différence de potentiel entre le fond des lacs de La Gittaz et Roselend est mesurée trois fois
& laide de deux paires d’électrodes indépendantes: une paire Pb /PbCly /KCl (LLD et LLD’) et
une paire Pb/PbCly/NaCl (LLS) (tableau 3.2). Les deux types d’électrodes ont des sensibilités
différentes a la température (35 uV/°C pour le type Pb /PbCly /KCl et 200 1V /°C pour le type
Pb/PbCl,/NaCl. Leur comparaison permettra de contréler les effets de température sur les
électrodes (Clerc et al., 1998). D’autre part, la paire d’électrodes Pb /PbCly/NaCl de fond de lac

sera connectée en paralléle sur deux voies d’électronique (LLD et LLD’, voir tableau 3.2) afin
d’étudier les artefacts possibles dus au systéme d’enregistrement.
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Figure 3.23: Schéma d’installation des électrodes.

Mode d’installation des électrodes IL’utilisation d’électrodes intrinséquement stables n’est
pas suffisante pour mesurer correctement le potentiel électrique sur le terrain. L’expérience in-
ternationale d’intercomparaison d’électrodes menée & Garchy en 1995 a montré que la méthode
d’installation des électrodes joue un réle important dans la qualité des mesures électriques (Per-
rier et al., 1997). Le schéma d’installation des points de mesure électrique de Sur-Frétes est
présenté dans la figure 3.23. Les électrodes sont enterrées entre 1.2 et 1.5 m de profondeur dans
un trou d’environ 40 cm de large rempli de 20 litres de kaolinite salée. Des feuilles de plastique
déposées au-dessus et au-dessous du volume d’argile salée limitent ’entrainement de ’argile par
les circulations d’eau superficielle. Ce dispositif a montré des dérives instrumentales de seulement
quelques mV par mois (Perrier et al., 1997).

Les électrodes des lacs (points RO et GI, tableau 3.1) ont été déposés a partir de la surface

sur le fond du lac.

Cablage et acquisition des mesures du réseau électrique Tous les dipoles électriques
sont connectés 3 la station de mesure située sur la créte de Sur-Frétes par un réseau de cables
présenté dans la figure 3.24. La mise en place d’un tel réseau est un travail de grande envergure, et
nécessite un soin extréme dans le ciblage. Les électrodes sont connectées a des cables munis d’une
double protection résistant aux dents des petits rongeurs. De plus chaque connexion est réalisée
par un cibleur professionnel et protégée par des gaines thermorétractables et des saumons o
les soudures sont noyées dans une grande quantité de résine. A plusieurs endroits, il est en outre
nécessaire d’insérer des éclateurs i gaz pour éviter le foudroiement des cébles par les orages
(figure 3.25). Les cables sont regroupés sur des multipaires 4 armature métallique, qui sont
rassemblées sur un boitier de connexion pour les quatre parties du réseau (Roselend, Gittaz,

créte ouest et créte est), qui sont chacun reliés au bornier du chalet situé sur la créte de Sur-
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Figure 3.24: Plan de céblage du réseau électrique de Sur-Frétes. Les points noirs représentent les élect-
rodes. Les losanges représentent les saumons. Les carrés noirs représentent les boitiers de connexion.
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Figure 3.25: Eclateur & gaz, inséré en plusieurs endroits du réseau de cablage, afin d’éviter le foudroiement
des cables par les orages.

Frétes (figure 3.26).

Un soin extréme doit &tre apporté au céblage d’un réseau électrique. Les cdbles sont enterrés
4 plus de 1 m de profondeur par un engin spécial (figure 3.27) ou dissimulés dans les taillis.
Les cables qui joignent les points de mesure électrique en fond des lacs de Roselend (RO) et La
Gittaz (GI), sont simplement posés en fond de lac (figure 3.28). Ces cébles ont été sectionnés
par malveillance en juin 96, et ont nécessité la réinstallation de ces points. La figure 3.28 illustre
la réinstallation du point RO en septembre 96. Seul le cable joignant le chalet au boitier de
connexion de la berge de Roselend est aérien. Pendant 1'hiver 98, ’épaisseur de la couche de
neige sur le site a atteint plus de 4 m (figure 3.29). Ce cable a été emporté par une avalanche
en décembre 98, et n’a pas été réparé. ‘

Les différences de potentiel sont lues par des amplificateurs de haute impédance (1 GQ) et
filtrées avec une fréquence coin de 30 Hz. Elles sont digitalisées & 0.1 Hz puis moyennées & un
point par minute.

Des problémes de gain sont apparus sur certaines voies électriques dés le mois de décembre
1996, et des dérives importantes des électrodes interviennent au bout d’environ 18 mois de

mesure. La stabilité des mesures électriques est analysée dans le chapitre 4.

Contréle de la stabilité des mesures électriques La configuration du réseau électrique

permet de controler la stabilité des mesures. En effet, les boucles électriques, formées par la
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o’

Figure 3.26: Chalet de la créte de Sur-Frétes (1794 m) ou sont enregistrées les données électriques,

magnétiques et météorologiques.

Nom Combinaison des
différences de potentiel
RLSD LLS- LLD
RLSD’ LLS- LLD’
RLDD’ LLD- LLD’
RCLL LLS+ LGB- BBE- LRB
RCEB DEE- EBW- BBG+ BER Figure 3.27: Enterrement des cables électriques & 1 m de profondeur sur la créte de Sur-Frétes réalisé par
il BRI BGG DRO un engin spécial.
RCEW EWN- CNE- EW5+ DIW
RTW DIW- vns- vew
RCEWN | EWN- CNE- EWS+ vew+ vns

Tableau 3.3: Liste des résidus de fermeture du réseau électrique.
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Figure 3.28: Nouvelle installation des 4 électrodes qui constituent le point de mesure électrique RO

(septembre 96). Les électrodes connectées au cible sont amenées en milieu de lac & I"aide d’un zodiaque,
puis lichées en fond de lac.
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Figure 3.29: Vue du chalet de la créte de Sur-Frétes en février 98 lors d’un survol en hélicoptére. L’épaisseur
de la couche neigeuse est de plus de 4 m.

somme de plusieurs dipéles indépendants, additionnent le bruit instrumental des électrodes qui
les constituent. Au total, 9 boucles électriques sont présentes sur le réseau de Sur-Frétes (tableau
3.3). Ces relations de fermeture permettent de contréler la stabilité instrumentale dans le long-

terme des paires d’électrodes qui la constituent. Leur utilisation sera illustrée dans le chapitre
5.

Résistances de contact des électrodes Les résistances de contact pour diverses électrodes
du réseau électrique de Sur-Frétes ont été déterminées & partir de la comparaison des mesures
de résistance des couples d’électrodes appartenant au méme point de mesure électrique. Les
résistances sont mesurées au bornier du chalet de Sur-Frétes au moyen d’un ochmmétre alternatif
d’une fréquence de 4 kHz pour éviter la polarisation des électrodes. Elles sont rassemblées dans
le tablean 3.4. Les résistances de contact varient entre 436 et 2820 Q pour les électrodes RO et
VNj respectivement, et présentent une valeur moyenne de 970 Q. On n’observe pas de différence
systématique entre la résistance de contact des électrodes NaCl (GI;, RO; et VN3) et la résistance
de contact des électrodes KCl. Les valeurs mesurées sont comparables aux valeurs mesurées 4
Garchy, et sont donc acceptables (Clerc et al., 1998).

3.5.1.2 Magnétométre

Pour mesurer les variations du champ magnétique, un magnétomeétre Bartington & «vanne
de flux» a été installé & 50 cm de profondeur dans le sol 4 une dizaine de métres 4 ’ouest du

chalet de Sur-Frétes (figure 3.26). Les trois composantes du champ magnétique sont filtrées avec
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Electrodes | Résistance de contact (Q)
G, 919
GI, 598
GI; 848
RO, 695
RO; 436
RO; 544
BC, 638
BC, 817
BCs 584
VN, 780
VN, 2820
VN3 2520
CH, 654
CH, 712

Tableau 3.4: Valeurs des résistances de contact de certaines électrodes du réseau de Sur-Frétes mesurées
avec un ohmmeétre alternatif (4 kHz) au bornier dans le chalet en septembre 1996,

une fréquence coin de 30 Hz et digitalisées & 0.1 Hz, puis moyennées & une minute.

3.5.1.3 Station météorologique

La station météorologique de la créte de Sur-Frétes (figure 3.26) mesure la température du
sol, de I'air, ’humidité relative du sol, de Pair, la pluviométrie, ensoleillement (3 l’aide d’un
pyranomeétre), la direction et la vitesse du vent, et la pression atmosphérique. Un nivométre
a été installé contre le chalet en octobre 1997. Mais I’enneigement autour du chalet n’est pas
révélateur de l’enneigement moyen du site. En effet, des tourbillons autour du chalet balayent
la neige et la chaleur emmagasinée par le bois du chalet fait fondre la neige autour de celui-ci.

Les données météorologiques sont enregistrées avec un pas de temps de 5 minutes.

L’énergie nécessaire au fonctionnement de la station de Sur-Frétes est fournie par des pan-
neaux solaires (figure 3.26). Les données magnéto-telluriques et météorologiques sont stockées

sur place et transmises au laboratoire par voie téléphonique par une interrogation automatique
quotidienne.

3.5.1.4 Mesure de radon dans le sol de la créte

La mesure de la concentration du gaz radon dans air est effectuée au moyen de la balise

automatique Barasol, qui mesure I’activité volumique du 222Rn 4 ’aide d’un détecteur au sili-

cium (figure 3.30). Son mode de fonctionnement est diffusif. Ainsi, la sonde ne perturbe pas la

108

3.5 Instrumentation permanente

PREAMPLIFICATEUR LIAISON PC
TETE DEDETECTION ET AMPLIFICATEUR CARTE ELECTRONIQUE PILE LITHIUM RS 232

570 mm

e |

Figure 3.30: Vue descriptive de la sonde Barasol. a) La sonde Barasol dans son ensemble. La sonde
Barasol est complétement autonome et demande une opération de maintenance tous les dix mois lors
du changement des piles au lithium, qui assurent son autonomie. Sa capacité de stockage est de 12000
valeurs. b) Grille de protection et filtres & travers lesquels I’air pénétre par diffusion jusqu’au volume de
détection. c) Intérieur du volume de détection. La mesure des désintégrations alpha est réalisée par un

détecteur au silicium.

migration du radon dans le milieu ot elle se trouve. Le comptage des désintégrations est intégré

3, soit un coup par heure.

sur une heure. La sensibilité de la sonde est de 50 Bq.m™
Depuis septembre 1995, une sonde Barasol (sonde RC) a été installée dans le sol, & environ

1 m de profondeur, & 200 m & I’Ouest du chalet de Sur-Frétes (figure 3.21).

3.5.2 Galerie de Roselend

La galerie de Roselend est située & environ 500 m au Nord du barrage de Roselend, & envi-
ron 40 métres en contrebas d’une carriére de pierre (figure 3.31). Nous décrivons tout d’abord
la géologie de la galerie et présentons ensuite son instrumentation qui comprend les mesures

inclinométriques et les mesures de gaz.

3.5.2.1 Geéologie détaillée de la galerie de Roselend

La galerie de Roselend est creusée exclusivement dans 'unité cristalline. Elle posséde une
longueur de 128 m et un rayon d’environ 2 m. Elle est horizontale et orientée N70. La carte
géologique de la galerie indique les directions de foliation et de schistosité de la roche et révéle
les hétérogénéités locales (failles, veines de quartz ou variations structurales) (figure 3.32).

Les axes de foliation et de schistosité sont uniformes le long de la galerie. La foliation est
orientée approximativement N40 avec un pendage de 80°NO. La schistosité montre deux axes

principaux: direction N20 avec un pendage de 75°E et direction N140 avec un pendage de 70°NE.
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EQUERRE SUPPORT
CONNECTEUR FIXE BRAS

POINTES-SAP
AIMANT ° HIRS

BOBINE
JOINT

MASSE ETANCHEITE
MosiLe & ARIRE TS
. R | pY Neo NIVEAU

CONTRE
ECROU

O

PASSAGE ELECTRIGUE
PERLES DE VERRE

PIEDC

CONNECTEUR DE
SORTIE JUPITER

SUPPORT REGLETTE
(MAINTIEN DE LA
CIRCUIT TRANSFORMATEUR MASSE PENDANT LE

PREAMPLIFICATEUR FERRITE  DIFFERENTIEL (LVDT) TRANSPORT)

Figure 3.33: Descriptif du sismométre horizontal longue période utilisé en accélération pour mesurer
S T .
Pinclinaison du sol (LDG). L’appareil est placée dans une enceinte en dépression. L’ensemble est installé

sur une plaque de verre de 18 mm d’épaisseur et recouvert d’une enceinte en bois recouverte sur sa face
interne de polystyréne assurant I’isolation thermique.
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an capteur de déplacement asservi utilisant un transducteur de déplacement, qui délivre un
signal proportionnel au déplacement de la bobine par rapport & l'aimant solidaire du bati. Le
signal redressé est envoyé en contre-réaction pour stabiliser le systéme. Le sismomeétre mesure un
déplacement pour une période inférieure a 1, et une accélération pour une période supérieure &
1 5. Le rapport entre accélération horizontale et la gravité fournit I'inclinaison du sol. Le capteur
est placé dans une enceinte en dépression. Le sismométre longue période offre une précision de
20 10~° rad.

Les sismomatres longue période ont été changés en octobre 1997. Les inclinométres nord-sud
ot est-ouest installés avant octobre 1997, présentent une sensibilité & la pression (déterminée
en laboratoire) de 0.012 et 0.0006 prad.mbar~! respectivement. Les inclinométres nord-sud et
est-ouest installés aprés octobre 1997 montrent une sensibilité 4 la pression de 0.010 et 0.0002
,ura,d.mbar“l respectivement. La correction de pression est effectuée au moyen d’'un microbaro-
graphe d’une précision de 5 10~2 mbar. Les mesures inclinométriques sont filirées pour éliminer
les fréquences supérieures & 1 Hz, puis moyennées & une minute. Les mesures sont stockées loca-
lement (SED 8/16), et transmises quotidiennement et automatiquement au laboratoire par voie

téléphonique (figure 3.34).

station 4
delta-logger 4 acquisition
: - - sismo LP
“y et mierobaro

pluviometre /;

sondes radon :
methane et hydrogene [ «

Figure 3.34: Alcéve située & 55m de 'entrée de la galerie ou se situent la station de mesure de gaz radon,
méthane et hydrogéne et I’acquisition des données inclinométriques (SED 8/16).
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3.5.2.3 Mesures de gaz dans la galerie

Une sonde Barasol autonome (paragraphe 3.5.1.4) a été installée dans la salle, 3 Pintérieur du
tunnel & partir de septembre 1995 (figure 3.32). Cette sonde (sonde RA) mesure la concentration
de 222Rn dans Dair de cette salle.

En outre, une station de mesure de gaz dans 'air (delta-logger), alimentée par le secteur, a
été installée dans ’alcéve en milieu de tunnel depuis septembre 1996 (figures 3.32 et 3.34). Cette
station comprend deux tétes de mesure Barasol (sondes RD1 et RD2), un détecteur d’hydrogéne
et un détecteur de méthane. Les données sont stockées avec un pas de temps de 1 h et télémétrées
par voie modem. La station comprend également un capteur de température, un capteur de
pression différentielle entre 'intérieur de la salle et I’extérieur et un pluviométre installé sous un
goutte a goutte.

Une thermistance placée dans la station de mesure de gaz au milieu de la galerie de Roselend
indique une température moyenne de 6.17 °C et des variations inférieures 4 0.1 °C sur un an.
A Dentrée de la galerie, la température mesurée par un capteur de température Tinytag d’une
précision de 0.4 °C indique des variations de température de 1.8 °C. Les circulations thermiques
a I'intérieur de la galerie de Roselend sont donc de faible amplitude.

3.5.3 Forages

Crete de Sur-Fretes

Figure 3.35: Localisation des forages F1 et F2 réalisés en octobre 98.

En octobre 1998, deux puits ont été forés dans 'unité cristalline entre la galerie et la berge
du lac (figure 3.35). Iis sont distants 'un de I’autre de 56 m. Iis ont une profondeur de 100 m.

Dans la zone forée, des éboulis composent la partie superficielle d’une épaisseur voisine de 5 m.
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RE2 -

R Lac de Roselend

tubage sur 80 m Lac de Roselend

piezometre crepine sur 20 m
conductivimetre ?
capteur de temperature -

Figure 3.36: Position des forages F1 et F2 et des sondes Barasol (rectangle noir) dans ou & proximité de
la galerie de Roselend. a) Localisation horizontale. La sonde Barasol RF1 est suspendue dans le forage
F1 & environ 5 m de profondeur. La sonde Barasol RCA est installée & un métre de profondeur fiar.zs ’Ie
sol 4 40 m au dessus de la galerie de Roselend. b) Représentation selon la coupe définie par les pointillés.
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Les forages sont tubés entre 0 et 80 m et crépinés entre 80 et 100 m. Le diamétre des puits est
de 0.250 m entre 0 et 10 m et de 0.165 m entre 10 et 100 m.

coffre contenant
la centrale
d’aquisition

tete de puits

Figure 3.37: Téte du forage F1.

Le fond de chacun de ces deux forages a été instrumenté avec un capteur de pression d’une
précision de 0.1 m, un capteur de température d’une précision de 0.2°C et un capteur de conduc-
tivité d’une précision de 0.2 mS.cm~!. Les mesures sont effectudes avec un pas de temps de 1 h

et les données sont stockées localement par une centrale d’acquisition alimentée par un panneau
solaire (figure 3.37).

3.6 Instrumentation temporaire

Les résultats acquis dans I’expérience de Sur-Frétes ont posé de nouvelles questions, qui ont
nécessité l'installation temporaire de certains capteurs. Tout d’abord, afin d’étudier la variabi-
lité spatiale du signal électrique & I’échelle de la centaine de meétres, nous avons installé deux
mini-réseaux électriques de répétition. Par ailleurs, des sondes radon ont été installées pendant
plusieurs mois en divers endroits, afin d’étudier I’hétérogénéité spatiale du signal radon a1%achelle
du site. Enfin, pour étudier la relation entre certaines observations géophysiques et la sismicité,
lactivité sismique du site a été mesurée pendant quatre mois.

3.6.1 Mini-réseaux électriques de répétition

Le réseau électrique continu de Sur-Frétes mesure les variations de potentiel électrique 34
l'échelle de plusieurs centaines de métres. Pour étudier la variabilité du potentiel & une échelle
inférieure en deux zomes, qui présentent des variations de potentiel électrique associées aux

variations de niveau des deux lacs, deux mini-réseaux électriques de répétition ont été installés
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8 cm
-
< couvercle PVC
5l
tube PVC
cable

electrode mobile

50 cm

argile salee

i i [ 6 é ique de répétition.
Figure 3.38: Mode d’installation des points de mesure du réseau électrique de rép

en juin 1998. Cette technique d’échantillonnage du potentiel, inventée par G. Petiau, a été
expérimentée & Garchy (Clerc et al., 1998). |

Les points de mesure électrique sont constitués d’un tube PVC d’environ 50 cm' df: longuezr
enterré, au fond duquel 2 litres d’argile salée ont été versés (figure 3.38?. L\es d1ffe’rencesd e
potentiel entre les points du mini-réseau sont mesurées de facon répétée grace a dfau‘x.electr? es
et un voltmétre, lors de la présence d'une équipe sur le site. Un minj—f:é.sea,u a été 1.nsta.11e au
voisinage du point CH en berge du lac de Roselend et le second. au voisinage du pomlt GE e;x
berge du lac de La Gittaz (figure 3.39). Ils comportent 11 et 7 points de .mesm‘e respec:;llver’nen A
Un point de chaque mini-réseau est situé & quelques centimétres dun 1.)0'mt’ de mesure. 1 reseg,u
continu (point CH pour le mini-réseau Roselend et point GI pour le mlm-re?eau La G‘ltt_a;z)i a;1 n
de référencer les mesures par rapport au point permanent de mesure électrique BC, éloigné des
deux mini-réseaux. ' A

Ces mini-réseaux présentent 'avantage d’une installation simple. De plus, ils peuvent &tre

densifiés spatialement & faible cofit. Néanmoins, ils présentent une faible stabilité dans le temps,

et un faible échantillonnage dans le temps.

' 3.6.2 Mesures temporaires de la concentration en gaz radon

Au total, cing sondes radon ont été installées de fagon temporaire sur le site. Une sonde a
7

été installée de juillet 1997 & novembre 1998 dans le sol a une trentaine de métres au Nord du
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Roselend
Lake

50 m

Figure 3.39: Carte des points de mesure des réseaux de répétition de Roselend (a) et La Gittaz (b).
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Figure 3.40: Localisation de la sonde BARASOL installée 4 50 m au nord du point CH de juillet 97 4
novembre 98,

point CH (sonde RR, figure 3.40). De décembre 1998 & juin 1999, quatre sondes supplémentaires
ont été installées sur le site. Une sonde (RCA) a mesuré la concentration de radon dans le sol
au bord de la carriére de pierre (figure 3.31), située & environ 40 m en contre-haut de la galerie
(figure 3.36). Dans le forage F1 (figure 3.36), une sonde (sonde RF1) a été suspendue & environ
une dizaine de métres de profondeur. Enfin, deux sondes autonomes ont été installées dans le
fond de la galerie (sondes RE1 et RE2), et une sonde 4 97 m de Pentrée de la galerie au niveau
de 'amande de granit (sonde RG) (figure 3.32).

3.6.3 Sismographes

Deux stations sismologiques trois composantes ont &té installées sur le site de Sur-Frétes en
février 1999 et ont fonctionné de mars 4 juin 1999 (figure 3.41). La station SUGT a été installée
a lentrée de la galerie sur une plate-forme de ciment de 20 cm d’épaisseur, coulée de plein pied
sur le gneiss (figure 3.42). La station SUBF a été installée & environ 100 m au nord du barrage
de Roselend. L’installation ayant eu lieu hiver avec une couverture de neige d’environ 1.5 m, un
appui au rocher n’a pu étre trouvé. Les trois composantes ont donc été installées sur des plaques
de béton d’environ 5 cm d’épaisseur posées a méme le sol. L’acquisition des données s’effectue
4 la galerie de Roselend. Les mesures de la station SUBF sont transmises 4 la galerie par voie
hertzienne. La transmission s’opére par ricochet sur le massif situé de ’autre c6té du lac. Pour
cette raison, de nombreuses données ont été perdues. En effet, la fonte des neiges devait entrainer
une forte diminution de la réflectivité de surface du massif en face, perturbant la transmission.

Les données sont ensuite transmises en temps réel au laboratoire par liaison satellitaire (VSAT).

119




Chapitre 3. L’expérience de Sur-Frétes 3.7 Activité anthropique sur le site de Sur-Frétes

La station SUGF est numérisée & 100 Hz tandis que la station SUBF est numérisée a 50 Hz.
Les bandes passantes des deux stations sont donc d’environ 35 et 18 Hz respectivement. |

3.7 Activité anthropique sur le site de Sur-Frétes

L’accés au site de Sur-Frétes est fermé pendant la période hivernale de décembre & mai. : il
Cependant, durant cette période, EDF assure une visite hebdomadaire au barrage de Roselend
pour la maintenance et le suivi des installations. Pendant 1’été, la présence humaine est plus

importante. Les cables du réseau électrique qui joignaient les électrodes en fond des lacs de

Roselend et La Gittaz ont été sectionnés en mai 1996.
Durant ’année, 1'activité industrielle est limitée au turbinage des eaux acheminées dans le

réservoir de Roselend effectué & la centrale hydroélectrique des Sauces (figures 3.2 et 3.3).

Ainsi, la faible activité humaine et industrielle sur le site favorise un suivi géophysique du
milieu de bonne qualité.

3.8 Conclusion

La géologie du site de Sur-Frétes est trés hétérogéne. Les circulations de fluide contraintes par

les variations de perméabilité entre les différentes unités sont donc complexes. Par conséquent,

ce contexte hydrologique présente des similarités avec des systémes actifs ol les variations des

Figure 3.41: Localisation des deux stations sismi propriétés de percolation de fluide dans la zone de faille sont importantes. Ce systéme présente :

ques trois composantes courte période installé . . .
. 28/02/99 au 18/06,99. ® pemads duptallees ug donc la complexité d’un systéme naturel avec ses hétérogénéités mécaniques et structurales, et

des circulations de fluides selon des échelles variées. Grace & I'instrumentation que nous venons
de décrire, nous allons étudier le comportement géophysique de ce milieu naturel en réponse aux
sollicitations mécaniques et hydrologiques produites par les variations de niveau des deux lacs.

Nous allons présenter dans le chapitre suivant la caractérisation statique de certains pa-

rameétres du site. Elle est une étape préliminaire pour tenter de comprendre I’hétérogénéité

spatiale de la réponse géophysique du site.

J‘ngure 3.42: Installation de la station sismique SUGF sur une dalle en béton de 20 cm d’épaisseur située
4 10 m de I’entrée dans la galerie de Roselend.
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Chapitre 4

Caractérisation géophysique du site
de Sur-Frétes

Ce chapitre se propose d’étudier la variabilité spatiale des propriétés électriques et géochi-
miques du site en relation avec ses hétérogénéités géologiques et hydrologiques. Le coefficient
de couplage électrocinétique d’échantillons de roche issus des différentes unités géologiques du
site a été mesuré en laboratoire, afin de caractériser I’amplitude de la réponse électrocinétique
des différentes formations rocheuses aux circulations de fluide. De plus, nous présentons des
expérimentations électriques et géochimiques réalisées sur le site et montrons leurs implications

dans la compréhension des circulations hydrologiques du site.

4.1 Caractérisation électrocinétique des roches de Sur-Frétes

La géologie du site de Sur-Frétes est complexe. Or le coefficient d’électrofiltration dépend de
linteraction fluide-roche et donc de la nature de la roche (voir paragraphe 2.4.4; Lorne et al.,
1999a). Il est donc important de quantifier les variations du coefficient d’électrofiltration entre
les unités géologiques du site, afin d’évaluer la sensibilité électrocinétique aux circulations de

fluide des roches appartenant aux principales unités géologiques du site.

4.1.1 Localisation des prélévements

Afin de mesurer la variabilité du coefficient d’électrofiltration au sein d’une méme unité
géologique, six échantillons ont été prélevés sur 'unité des grés permiens en juin 1999 (figure
4.1). Les échantillons GCCH, GCFO et GCP38 proviennent de la formation de grés calcaire ot
se trouve le point de mesure électrique CH. L’échantillon GCCH a été prélevé & environ 1 m
du point CH. L’échantillon GRH provient du grés houiller situé sur la créte de Sur-Frétes, &
une dizaine de métres du point RH. Les échantillons GHFN et GHP50 ont été prélevés sur la
formation de grés houiller du coté sud du lac de La Gittaz.

Des échantillons de roche des principales unités du site ont également été prélevés en sep-

tembre 1995. Leur caractérisation électrocinétique permet d’estimer la variation du couplage
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Figure 4.1: Localisation des sites de prélévements des échantillons de grés permien. La géologie et les
points de mesure électrique sont également indiqués.
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électrocinétique entre les principales formations géologiques du site.

4.1.2 Principe de la mesure

Les mesures d’électrofiltration sont effectuées sur des échantillons de roche réduits en poudre.
En effet, le dispositif triaxial utilisé par Lorne et al. (1999a) ne permet pas d’effectuer des me-
sures d’électrofiltration sur des roches intactes dont la perméabilité est inférieure 4 10~15m?. Or,
les roches des principales unités géologiques de Sur-Frétes présentent une gamme de perméabilité
matricielle variant entre 107'° m? pour les cargneules et 10~'%m? pour le gneiss (paragraphe
3.4.3). Ainsi, des mesures d’électrofiltration ont pu étre réalisées au moyen du dispositif expé-
rimental triaxial sur des échantillons intacts de cargneule, mais elles n’ont pas pu étre menées
& bien sur des échantillons provenant des autres unités géologiques du site, qui présentent une
perméabilité matricielle inférieure & celle des cargneules.

Par conséquent, la mesure du coefficient d’électrofiltration des principales unités géologiques
du site de Sur-Frétes est réalisée sur des échantillons broyés au moyen du dispositif utilisé
par Lorne et al. (1999a). On peut supposer que les principales circulations de fluide sur le
site s’effectuent & travers les fractures majeures du milieu. Or les fractures peuvent constituer
des zones de broyage contenant des matériaux granulaires. L’utilisation d’échantillons de roche
broyés pour les mesures d’électrofiltration peut ainsi se rapprocher des conditions de circulation
de fluide dans les zones de fracture du site.

De plus, Lorne et al. (1999a) ont montré pour des échantillons de grés de Fontainebleau
que le potentiel ¢ de la roche intacte présentait une valeur proche du potentiel ¢ de la roche
broyée pour une résistivité de I’électrolyte inférieure a 100 Qm. Or, la résistivité des sources
et des ruisseaux mesurée sur le site de Sur-Frétes est toujours inférieure 4 100 Qm. Ainsi, le
coefficient d’électrofiltration des roches intactes de Sur-Frétes peut &tre estimé a partir de la
mesure d’électrofiltration sur des échantillons broyés.

Nous allons maintenant décrire le dispositif expérimental utilisé pour mesurer le couplage
électrocinétique sur des échantillons de roche broyés.

4.1.3 Dispositif expérimental

Le dispositif expérimental, présenté sur la figure 4.2, est décrit par Lorne et al. (1999a).
Nous le rappelons ici briévement. Les échantillons sont broyés manuellement ou par une broyeuse
électrique. Les poudres sont ensuite tamisées afin de séparer les différentes granulométries. Les
Poudres utilisées ont une granulométrie comprise entre 315 et 800 um. L’échantillon en poudre
est ensuite placé dans une cellule de plexiglas d'un diamétre intérieur de 4 cm. Des pistons en
plastique rigide munis de joints toriqués assurent 1’étanchéité hydraulique aux extrémités de
la cellule. La circulation de Iélectrolyte dans la cellule s’effectue & travers un trou de 6 mm

- de diamétre percé dans chacun des pistons en plasfique. La mesure de potentiel électrique est

réalisée par des électrodes en acier inox, qui comportent chacune trois trous de 6 mm de diamétre

et sont usinées sur leur face en contact avec ’échantillon afin de favoriser une circulation d’eau
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Figure 4.2: Dispositif expérimental des mesures d’électrofiltration en laboratoire sur des échantillons de
roche broyés. D’aprés (Lorne et al., 1999a).
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uniforme au sein de ’échantillon. La longueur de ’échantillon dans la cellule varie entre 7 et
8 cm. Des grilles en acier-inox de 100 um sont placées entre I’échantillon et les électrodes afin

d’éviter la fuite des grains.
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Figure 4.3: Mesure de pression et mesure de potentiel électrique réalisées sur un échantillon broyé de
grés permien (GCCH) de Sur-Frétes. Le pH de I’électrolyte KCl utilisé est de 9.9 et sa résistivité de 130
Qm. Le C, mesuré est de 177 + 3 mV.bar™!, sachant que la différence de perte de charge entre les deux
gradients de pression hydraulique appliqués est estimée a 11 kPa.

La poudre est placée et tassée progressivement dans la cellule en plexiglas en présence d’eau
distillée, afin de favoriser une perméabilité homogeéne de ’échantillon. La circulation d’eau
distillée dans la cellule de plexiglas permet de rincer l’échantillon pour évacuer les ions qui
n’appartiendraient pas & la roche. L’électrolyte, connecté en circuit fermé a un réservoir électro-
1yfique, est ensuite mis en circulation dans la roche par une micropompe qui contrédle le débit,
jusqu’a ce que 1’équilibre chimique entre la roche et ’électrolyte soit atteint (pH et conductivité
de 1électrolyte constants). Le débit maximal utilisé est de 0.5 L. min™!. La pression & I’entrée de

la cellule est mesurée grace 4 un capteur de pression d’une précision de +0.1 kPa. La pression a
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la sortie de la cellule est maintenue & la pression atmosphérique. Les pertes de charge de 1’élect.
rolyte au sein de la cellule en plexiglas sont mesurées en I’absence d’échantillon. La perméabilits
de I’échantillon de longueur L et de surface § est déterminée par la mesure du débit d’ean Q en

fonction de gradient de pression appliqué AP. En supposant un écoulement de type Darcy, la
perméabilité k s’exprime par:

(4.)
ol 7 est la viscosité du fluide.

La mesure de conductivité de Iélectrolyte est réalisée grace 4 un conductimétre qui permet
une précision de 0.5 %. Le pH de Pélectrolyte dans le réservoir est mesuré en continu i 1’aide
d’une électrode METROHM saturée en KCl.

Les mesures électriques sont effectuées avec un pas de temps de 1s par un multimétre de
forte impédance (108 ), dont I’incertitude est inférieure 4 0.5 %. La dérive des électrodes est de
lordre de 0.1 & 1 mV /min. La résistivité de I’échantillon est mesurée an moyen d’un ohmmétre
alternatif connecté aux deux électrodes de la cellule en plexiglas.

Pour des résistivités de fluide de 10, 100 et 300 m, l'incertitude sur les mesures de C; est
de 21, 7 et 5 % respectivement et lincertitude sur les valeurs déduites du potentiel ¢ est de 21.%8
7.9 et 6.2 % respectivement (Michel, 1999).

Un exemple de mesure d’électrofiltration est présenté sur la figure 4.3. Le potentiel électrique
mesuré AV est directement proportionnel au gradient de pression appliqué AP corrigé des

pertes de charge. Le coefficient de couplage électrocinétique C, est alors déduit par ’expression
suivante :

AV
= ——. 4.2
=55 (4.2)
Dans I'exemple présenté (figure 4.3), le C, mesuré est de 177 + 3 mV/bar pour une résistivité
de fluide de 130 Om et un PH de Iélectrolyte KCI de 9.9.

Les mesures de caractérisation électrocinétique des roches ont été réalisées par T. Froidefond
et B. Lorne (LDG, CEA).

4.1.4 Résultats

Nous présentons deux séries de mesures. La premiére série de mesure concerne les échantillons
de grés permiens et le seconde série concerne les échantillons de roche issus des principales
formations géologiques du site de Sur-Frétes (Lorne et al., 1999a).

4.1.4.1 Coefficient d’électrofiltration des grés permiens

La permeéabilité des échantillons mesurés varie entre 10 et 80 darcy (1 darcy= 9.87 10713
m?). Les mesures de C, sont réalisées pour des résistivités de fluide comprises entre 7 et 700 Qm.
Le pH de D’électrolyte est détermine par la condition d’équilibre chimique entre I’électrolyte et
la roche. Les variations du rapport C,/p sont présentées sur la figure 4.4, et rassemblées dans
le tableau 4.1. Le rapport Cs/py varie entre 0.25 et 0.81 mV.bar—!.Qm~" sur I’ensemble des
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Figure 4.4: Valeurs du rapport C;/p en fonction de la conductivité de 1 ’é]ectro!yte. (KCl) mesurées pour
six échantillons prélevés sur I'unité de grés permien. a) Echantillons de grés calcaires GCC’H, GCFO et
GCP38 issus de la formation géologique des grés calcaires. b) Echantillons de grés houiller provenant de
la berge sud du lac de La Gittaz (GHFN et GHP50) et de la créte de Sur-Frétes (GRH).
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Echantillon | Perméabilité pH Cs/py Potentiel ¢ | Conductivité de Fo

(darcy) (mV.bar~1.Qm~1) (mV) surface (mS/m) | (unit)

GCCH 50 + 5 9.6 0.81 -15.3 0.51 £ 0.06 3.53

GCFO 10+ 2 6.9 0.29 -6.23 0.50 &+ 0.04 3.71

GCP38 26 + 3 8.5 0.46 -9.13 0.56 + 0.05 4.67

GRH 21+ 3 7.7 0.38 -7.28 0.32 £ 0.02 3.65

GHP50 14 4 2 7.5 0.50 -10.51 0.53 + 0.03 3.98
GHFN 80 + 6 5.7 0.25 -24.5 T7.1 + 82 1.5_|

Tableau 4.1: Mesures du coefficient d’électrofiltration, et du potentiel ¢ pour six échantillons de grés

provenant de I'unité des grés permiens. La solution électrolytique est composée de KCJ dont le PH dépend
de la condition d’équilibre chimique roche-électrolyte.

échantillons analysés issus de la formation géologique des grés permiens. Il varie entre 0.29 et
0.81 mV.bar~1.Qm™! sur la formation de gres calcaire ot se situe le point CH. Il est compris
entre 0.255 et 50 mV.bar~1.Qm™! pour les échantillons de grés houillers. Ces mesures montrent
que le coefficient d’électrofiltration peut varier d'un facteur 3 a I’¢chelle de la centaine de matres
sur une méme formation rocheuse,

Le potentiel ¢ peut &tre estimé des mesures de C;. Il s’exprime de la fagon suivante (para-
graphe 2.4.4):

H_”_(Erl
€ps " Fo

Le facteur F/Fy prend en compte la conductivité de surface o, des échantillons. La, condiuc-
tivité de ’échantillon o, s’exprime en fonction de os et de la conductivité du fluide o de la

fagon suivante (Lorne et al., 1999a):

(4.3)

g
UT:F{-:FO-{—O'S, (44)

Ainsi, la mesure de o, en fonction de of permet d’estimer o, (ordonnée a l'origine) et le facteur
de formation Fy (inverse de la pente). Un exemple est donné dans la figure 4.5. Les valeurs de
os et Fo mesurées pour les échantillons de grés permiens sont reportées dans le tableau 4.1. La
conductivité de surface de I’échantillon GHFN » qui est deux ordres de grandeur supérieure aux
valeurs mesurées sur les autres échantillons, suggére la présence d’une phase minérale conduct-
rice, vraisemblablement du graphite.

La détermination du facteur _,% pour les échantillons de grés permiens permet de déduire le

potentiel ¢. Les valeurs du potentiel ¢ obtenues sont présentées dans le tableau 4.1. Le potentiel
¢ moyen varie entre -6 et -25 mV.

4.1.4.2 Potentiel ¢ des principales unités géologiques du site de Sur-Frétes

Le tableau 4.2 regroupe les mesures du potentiel ¢ réalisées sur des échantillons de roche

broyés provenant des différentes unités géologiques du site de Sur-Frétes en utilisant une solution
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Figure 4.5: Mesure de la conductivité de I’échantillon en fonction de la conductivité de électrolyte KCI
pour I’échantillon GCCH. La pente de la courbe pour une conductivité d’électrolyte élevée fournit la
valeur de 1/Fo, qui s’éléve ici & 3.531 & 0.002. L’ordonnée 4 I’origine fournit la valeur de la conductivité

de surface, qui est ici estimée 4 0.51 + 0.06 mS.m~.

B
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‘ Un.iffé Roche Minéralogie Résistivité Potentiel ¢ | Potentiel ¢ (mV)
géologique de ’électrolyte (mV) ramené &
Socle gneiss i i e
ciments de 312 -26 -27.5
paléozoique carbonate/argile
Permien Gres calcaire quartz + carbonate 300 -8.6 -9.2
Grés houiller quartz + intercalations 400 -12 -12
anthracite/argiles
Trias Dolomie carbonate 278 -4.2 -4.6
Cargneule quartz 400 -7.1 -7.1
calcaire Bajocien quartz 295 -9.3 -10.0
Jurassique calcaire carbonate 311 -5 -5.3
Callovo-Oxfordien
calcaire Kimmeridgien calcite + argile 300 -1.2 -1.3

Tablfeau 4.2: Potentiel { mesuré sur des échantillons de roche broyée provenant des formations géologiques
du site de Sur-Frétes, pour une solution électrolytique de KCI 4 pH= 5.7. D’aprés (Lorne et al., 1999a).

électrolytique de KC1 & pH=5.7 (Lorne et al., 1999a). Les valeurs du potentiel ¢ ont été mesurées
pour des électrolytes de conductivité différentes. Les valeurs du potentiel { ramenées & une
résistivité de fluide de 400 Om sont calculées en utilisant la sensibilité du potentiel ¢ a la
conductivité de fluide mesurée sur des grés de Fontainebleau par Lorne et al. (1999a).

Les valeurs du potentiel { varient entre -1.3 pour le calcaire Kimmeridgien et -27.5 mV pour
le gneiss. Cette variabilité révele les différences de composition minéralogique des échantillons.

Ainsi, des variations du potentiel ¢ d’un facteur 20 sont attendues & léchelle du site de
Sur-Frétes, et des variations d'un facteur 3 peuvent intervenir au sein de la méme formation

géologique. Ces mesures seront utilisées dans le chapitre suivant.

4.2 Prospections de potentiel électrique

La cartographie du potentiel électrique réalisée sur le site entre 1995 et 1998 est présentée
dans les publications qui font ’objet du chapitre suivant. Ici, nous montrons deux profils effectués
en aval de la retenue du lac de Roselend. La méthode du dipéle avec référence fixe a été utilisée

pour les deux profils. Elle permet une erreur de mesure de I’ordre de 2 mV sur 500 m.

4.2.1 Profil Roselend-Beaufort

L’éperon du Méraillet, qui forme la bordure ouest du réservoir de Roselend, présente 4 ’est un
gradient topographique important d’environ 30° (figure 3.2). La différence d’altitude d’environ
400 m entre le niveau maximum du lac de Roselend (1560 m) et le bas de I’éperon du Méraillet
(1150 m) peut favoriser des fuites d’ean du réservoir & travers I’Eperon du Méraillet. L’existence
de telles fuites d’eau pourrait étre révélée 3 I’ouest de I’Eperon du Méraillet par une anomalie de
potentiel électrique d’origine électrocinétique de signe positif, puisqu’elle se situerait 4 l’extrémité

de basse pression de 1’écoulement. En effet, selon un modele simple de source électrocinétique,
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J’extrémité de basse pression d’une zone de percolation présente un potentiel électrique positif

et Pextrémité de haute pression un potentiel électrique négatif (figure 4.6).

a potentiel distance

-V

Figure 4.6: Variations de potentiel électrique en surface (a) 4 I’aplomb d’une zone d’électrofiltration

générée par une circulation de fluide descendante (b).

Pour tester cette hypothése, un profil de potentiel électrique joignant la Chapelle de Roselend
A la vallée de Beaufort a été réalisé en juin 98 avec un pas de mesure variant entre 50 et 120 m
(figure 4.7).

Le profil obtenu est présenté sur la figure 4.7. Aucune anomalie positive de potentiel n’a
été mesurée sur le profil. Par ailleurs, on observe que le potentiel électrique diminue avec 1’alti-
tude avec un facteur d’environ -1 mV.m™!. Cette valeur est comparable & Pamplitude de I'effet
topographique de -0.5 mV.m™! rapportée par Ernston & Scherer (1986), de -1.8 mV. m™! rap-
portée par Gex (1980), et de -4 mV.m™! rapportée par Corwin & Hoover (1979). Ernston &
Scherer (1986) associent cet effet & la signature électrocinétique de circulations d’eau superfi-
cielle. I’eau entrainée par le gradient topographique circule dans les couches superficielles de
plus faible perméabilité entrainant une décroissance du potentiel électrique avec laltitude par
effet électrocinétique (figure 4.8a). En domaine volcanique (Aubert et al., 1990; Aubert et al.,
1991; Aubert & Yéné Atangana, 1996), la variation du potentiel électrique avec la topographie
a été associée 4 1a variation de la hauteur de la zone insaturée (figure 4.8b). Ces deux hypotheses
fournissent chacune une explication possible du phénomeéne.

Trois anomalies négatives locales, dont ’amplitude dépasse 200 mV, ont été relevées. L’ano-
malie A, de 250 mV d’amplitude, se situe  la transition entre les cargneules et l'unité cristalline.
Les cargneules et I’unité cristalline ont des perméabilités trés différentes. L'existence d’un niveau

aquifére plus élevé dans I'unité cristalline que dans les cargneules peut &tre envisagé, entrainant
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Figure 4.7: a) Localisation des points (point rouge) du profil de potentiel électrique réalisé entre la

Chapelle de Roselend et la vallée de Beaufort. b) Mesures de potentiel électrique et altitude en fonction
de la distance a la Chapelle de Roselend.
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Figure 4.8: Schéma d’interprétation des circulations d’eau dans le sol pouvant expliquer I'effet topogra-
phique du potentiel électrique. a) I’eau d’origine météorique pénétre dans le sol. Sous I’action du gradient
topographique, elle est entrainée a travers la couche superficielle de sol de forte perméabilité. Ce phé-
noméne est proposé par Ernston & Scherer (1986). b) L’eau d’origine météorique pénétre dans le sol et
circule verticalement jusqu’a la zone saturée, dont la hauteur ne dépend pas de la topographie. Dans ce
cas, le potentiel électrique négatif généré en surface est proportionnel a I’épaisseur de la zone insaturée
qui augmente avec la topographie. Ce modéle est discuté par Aubert et al. (1990) et Aubert et al. (1991).
¢) Variation du potentiel électrique en surface.
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des circulations de fluide dans le milieu. Le coefficient d’électrofiltration du gneiss, déduit deg
mesures du potentiel ¢ (tableau 4.2), et extrapolé aux conditions du site (pH=7, p 5= 90 Qm,
T=7°C) d’aprés Lorne et al. (1999a), est estimé & 50 mV.bar—1. Ainsi, une circulation verticale
générée par une différence de hauteur piézométrique de 100 m serait nécessaire pour générer en
surface une anomalie de potentiel électrique de -250 mV. Cette valeur est supérieure aux diffé-
rences de hauteur relevées entre les niveaux perméables du forage S32bis (paragraphe 3.4.3), qui
sont d’environ 20 m. Ainsi, cette anomalie est vraisemblablement associée a I’activité biologique
locale, qui peut générer des anomalies de potentiel de I’ordre de 150 mV (Ernston & Scherer,
1986).

De méme, les anomalie B et C sont vraisemblablement associées 3 I’activité biologique locale,
car ces zones ne présentent pas d’hétérogénéité structurale ou hydrologique notable en surface.

En conclusion, 1'effet topographique du potentiel &lectrique suggére que des circulations d’ean
interviennent dans la zone insaturée du milieu. Cependant aucune anomalie électrique n’a pu
&tre reliée & des fuites du réservoir de Roselend 3 travers ’éperon du Méraillet. Ceci confirme 1Ia,

faible perméabilité 3 large échelle de 1'unité cristalline qui compose I’Eperon du Méraillet.

4.2.2  Profil en aval du barrage de Roselend

Les mesures de potentiel électrique réalisées par Gex (1980) ont révélé I’existence d’anoma-
lies négatives en aval de barrages en Suisse et en France. De plus, Gex (1980) met en évidence
une relation quasi-linéaire entre Pamplitude des anomalies négatives de potentiel électrique et la
hauteur d’eau dans la retenue (figure 4.9). Pour expliquer ces observations, Gex (1980) propose
un phénoméne électrocinétique. L’ean traverse le massif rocheux dans les fractures situées sous
le voile d’étanchéité du barrage et progresse ensuite en aval du barrage (figure 4.10). Le potentiel
électrique négatif en aval du barrage diminue ensuite en s’éloignant de 1’édifice en raison des
pertes de charges. Il est intéressant de remarquer que les barrages étudiés par Gex (1980) ap-
partiennent 4 des contextes géologiques variés. Ces observations suggerent que le coefficient de
couplage électrocinétique apparait donc moins dépendre de la géologie traversée, que de 1’échelle
macroscopique de perméabilité qui contréle les circulations de fluide & cette échelle.

Pour étudier si un tel phénomeéne existe en aval du barrage de Roselend, un profil de potentiel
électrique de 880 m a été réalisé le long de la route en aval du barrage de Roselend avec un pas
de 20 m le 14/09/98 (figure 4.11). Le niveau du lac de Roselend était de 1553 m & cette date.
Le potentiel électrique de référence est fixé au point le plus éloigné du barrage.

Trois anomalies négatives de potentiel électrique ont été mesurées. L’anomalie de potentiel
électrique maximale a une amplitude de -170 mV. Ces anomalies sont de méme amplitude
que les anomalies négatives mesurées sur le profil de potentiel électrique entre Roselend et
Beaufort (paragraphe 4.2.1) et peuvent &tre associées a l'activité biologique locale (Ernston &
Scherer, 1986). Les variations spatiales de potentiel électrique mesurées ne reproduisent pas le
comportement du potentiel électrique observé par Gex (1980). Pour vérifier que les anomalies
négatives de potentiel électrique mesurées en amont du barrage ne sont pas associées i des’

circulations de fluides contrélées par le niveau du réservoir de Roselend, il serait intéressant de
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Figure 4.9: Relation entre ’amplitude de I’anomalie négative de potentiel électrique mesurée en aval du
barrage et la hauteur d’eau dans la retenue pour les barrages de Notre Dame de Commiers (NDQC),
Cleuson (Cn), Toules (Ts), Moiry (My), Monteynard (Md) et Mauvoison (Mn). D’aprés Gex (1980).
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Figure 4.10: Interprétation des anomalies négatives de potentiel électrique mesurées en aval de barrages
situés en Suisse et en France. D’aprés Gex (1980).
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répéter la mesure du potentiel électrique sur la zone d’anomalie négative lorsque le niveau de |y
retenue est bas.

Ainsi, les mesures de potentiel électrique statique n’ont pas montré d’anomalie importante
sur le versant ouest de 1’éperon du Méraillet et en aval du barrage de Roselend. Ces mesures

montrent que la cuvette du réservoir de Roselend est imperméable 4 grande échelle.

4.3 Sondages de résistivité

L’étude de la structure de résistivité de la créte de Sur-Frétes a été réalisée par des sondages
électromagnétiques VLF (Very Low Frequency) pour la partie superficielle de la créte et par un
profil de sondages AMT (Audio-Ma.gnétoTe]lurique) pour permettre une profondeur de sondage

de I'ordre du km. Nous présentons également des profils Schlumberger réalisés en bordure nord
du lac de Roselend et dans la galerie de Roselend.

4.3.1 Sondages VLF

La technique de sondage VLF utilise le champ source produit par des émetteurs militaires
d’ondes radio de forte puissance, réparties 4 la surface du globe. La polarisation du champ
électromagnétique produit par ces antennes est assimilable & grande distance et en surface 4 une
onde plane. Quatre profils de sondage VLF ont été réalisés parallélement 3 la créte de Sur-Frétes
avec un pas de 10 m du 14 au 22/09/94 (figure 4.12). Les émetteurs utilisés pour ces sondages
présentent une fréquence de 16 et 19 kHz. Les deux émetteurs sont orientés suivant une direction
similaire (N324° et N328° respectivement). La direction géologique principale est de N30°. La
direction des émetteurs permet de mesurer le champ électromagnétique suivant une direction
proche de la direction perpendiculaire 3 I’axe géologique, dans un mode o1 le champ électrique
est le plus sensible aux variations latérales de résistivité.

Les paramétres mesurés sont les composantes horizontales et verticales des champs électrique
et magnétiques aux fréquences de 16 et 19 kHz. Le champ électrique est mesuré avec un dipéle
de 5 m orienté dans la direction des émetteurs. La composante horizontale du champ magnétique
est mesurée perpendiculairement & ce dipéle.

L’inversion 2D des données VLF a été réalisée par S.Hautot (1999) en tenant compte de la
topographie du milieu. Le modéle de résistivité obtenu est présenté sur la figure 4.13. Les 100
premiers métres constituent la partie la plus contrainte des modéles. Toutes les sections verticales
présentent en surface une structure conductrice de résistivité voisine de 10 Qm et d’une épaisseur
d’environ 30 m située 4 300 m 3 I’est du point 1826 m. Au sommet de la créte (profils 1 et 5),
cette structure s’épaissit avec un pendage vers 1'ouest pour atteindre une épaisseur d’environ
100 m & 100 m & I’est du point 1826 m. Au sud (profil 6), I’épaisseur de la structure conductrice

est plus faible (environ 50 m), et montre également un pendage vers Iouest. Au nord (profil 19),

la zone conductrice & 100 m de profondeur se retrouve légérement décalée vers lest. Le pendage
vers 'ouest n’est pas apparent sur ce profil.
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sur une distance de 50 m.
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Figure 4.12: Localisation des profils de sondage électromagnétique VLF et AMT sur Ia créte de Sur-Frétes.
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Figure 4.13: Sections verticales de résistivité obtenues par inversion 2D des profils VLF. L’axe des
abscisses indique la distance par rapport au point géodésique 1826 m. La position des sections respecte
la position des profils sur la créte dans la direction est-ouest. D’aprés Hautot (1999).
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4.3.2 Sondages AMT

7 points de sondage AMT ont été réalisés le long d™un profil est-ouest sur la créte de Sup.
Frétes (figure 4.12) en novembre 97. Les composantes horizontales nord (x) et est (y) des champs
électrique et magnétique et la composante verticale du champ magnétique ont été enregistréeg
par un systéme d’acquisition SAMTEC-2 dans 3 bandes de fréquences: 1.9-37.5 Hz (basses
fréquences), 29.2-562.5 Hz (moyennes fréquences) et 352-6757 Hz (hautes fréquences).

Simultanément & chaque sondage, les composantes horizontales du champ magnétique ont
été enregistrées en une station de référence éloignée (d’environ 100 m), afin de réduite le bruit
local lors de l’analyse du signal. Les séries temporelles ont été analysées par S.Hautot (1999)
dans le domaine fréquentiel avec la méthode robuste de calcul des fonctions de transfert magné-
totelluriques de Chave et al. (1987). Le gradient topographique de la créte orienté N20° affecte
principalement la composante Ex (nord) du champ électrique. Aussi, seule la composante de Ia
fonction de transfert, qui relie la composante Ey (est) du champ électrique 4 la composante nord
du champ magnétique, est utilisée pour Iinversion (Hautot, 1999).

Le modéle de résistivité obtenu est présenté sur la figure 4.14. Le modéle de résistivité
des 50 premiers métres a été défini par U'interprétation des données VLF. La zone conductrice
superficielle s’épaissit en profondeur avec un pendage marqué d’environ 45° vers ’ouest pour
former une zone conductrice, de résistivité inférieure 4 5 Qm 3 plus de 200 m de profondeur.
L’extension verticale de cette zone atteint au moins 400 m. Cette zome conductrice s’étire sur
environ 500 m d’est en ouest, entre -200 et 300 m par rapport au point 1826 m.

Cette structure conductrice correspond & la formation des grés houillers (figure 4.14). Nous
verrons dans le chapitre suivant quune anomalie de résistivité apparente a été mise en évidence
dans la zone de grés houillers sur la partie sud-est de la berge du lac de La Gittaz. L’azimut de
cette zone par rapport & la zone conductrice mise en évidence sur la créte de Sur-Frétes, qui est
paralléle a la direction géologique principale, suggére la continuité de la zone conductrice dans
les grés houillers selon 1’axe géologique.

Cependant, les contrastes de résistivité mesurés en surface de la créte ne sont pas reliés aux
limites lithologiques. De plus le pendage de cette structure n’est pas en accord avec le pendage
de cette formation géologique, qui est subvertical sur sa limite ouest et de pendage 60°E sur sa
limite est. La présence de cette zone conductrice ne peut donc pas étre expliquée uniquement
par la présence des grés houillers.

Ainsi la présence de fluides dans la zone des grés houillers pourrait participer 4 la faible
conductivité du milien. La zone conductrice en surface mise en évidence par les mesures VLF
suggere une zone d’infiltration d’eau. Le pendage de 45° vers 'ouest de la zone conductrice

pourrait alors é&tre associé & la direction des circulations de fluide depuis la surface dans des

zones fracturées du grés houiller.

Une zone conductrice a également été mise en évidence sous le point 3 avec un pendage
d’environ 45° vers I'ouest, qui correspond au pendage des formations calcaires dans cette zone..

Elle montre dans ce cas la plus faible conductivité de I’unité du bajocien par rapport aux faciés
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Figure 4.14: a) Coupe géologique de la créte de Sur-Frétes suivant la direction est-ouest. b) Section
verticale de résistivité obtenue par Iinversion 2D des sondages AMT. D’aprés Hautot (1999).
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voisins.

Une analyse détaillée de la relation entre les caractéristiques hydrogéologiques du site et ga
structure de résistivité est en cours.

La structure de résistivité de la créte de Sur-Frétes apparait donc complexe. La géologie et
la présence de fluides dans le milieu semblent contribuer conjointement aux variations spatiales
de résistivité observées. La principale zone d’anomalie conductrice observée se situe dans les
grés houillers entre 200 et 600 m de profondeur, et peut étre en partie associée 3 la présence de
phase minérales conductrices comme le graphite. La structure de conductivité des 200 Premiers
meétres de profondeur dans les grés houillers suggére la présence d’une zone d’infiltration d’eau en

subsurface, et d’une zone de circulation de fluides depuis la subsurface vers le toit de I’anomalie
conductrice.

4.3.3 Sondages Schlumberger

Trois zones du site de Sur-Frétes ont été investiguées par des profils de résistivité de type
Schlumberger. Le profil de résistivité effectué sur 'unité de grés houiller située en berge du lac
de La Gittaz est présenté dans le chapitre suivant. Nous présentons ici les profils de résistivité
réalisés en bordure de route sur la berge nord du lac de Roselend et dans la galerie de Roselend.

4.3.3.1 Berge nord du lac de Roselend

Le profil de résistivité réalisé le 11 /06/97 sur la route, qui longe la berge du lac de Roselend
au nord, est localisé sur la figure 4.15. Les longueurs des dipéles d’injection (AB) et de mesure
(MN) sont de 200 et 20 m respectivement. La profondeur sondée est donc estimée & 50 m. La
résistivité mesurée moyenne est de 370 Qm et varie entre 109 et 964 Qm. La variabilité spatiale de
la résistivité n’est pas associée 3 la géologie. En effet, les points 2, 3 et 4, qui ont des résistivité trés
différentes, sont sur la méme formation de grés permien. La variabilité spatiale de la résistivité
peut &tre attribuée a une teneur en eau hétérogéne dans la subsurface associée 4 des variations
d’épaisseur de sol saturé d’ean. Ainsi, les points 2 et 6, qui présentent une résistivité inférieure
4 250 Qm, sont situés dans des encaissements de la topographie favorisant I’accumulation d’une
large épaisseur de sol saturé d’eau, qui entraine la diminution de la résistivité apparente du
milien. Le point 3 est situé sur un éperon de gres permien, dont la faible épaisseur de sol peut
expliquer la forte résistivité mesurée.

Ces mesures de résistivité fournissent des valeurs de la résistivité des couches de subsurface
du site de Sur-Frétes, qui seront utilisées dans le chapitre suivant.

4.3.3.2 Galerie de Roselend

Dans la galerie de Roselend, un profil de résistivité a éta réalisé entre 64 et 128 m de ’entrée
le 10/06/97. Des mesures de résistivité électrique n’ont pu &tre conduites dans la premiére partie .
de la galerie, car la présence de rails métalliques sur le sol perturbe les mesures de résistivité. Les

longueurs des dipéles d’injection (AB) et de mesure (MN) sont de 8 et 0.8 m respectivement,
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Figure 4.15: a) Localisation des points du profil Schlumberger réalisé le 11 /06/97 sur la route longeant le
lac de Roselend au nord. Les points correspondent au centre du dispositif Schlumberger. Les longueurs
des dipéles d’injection (AB) et de mesure (MN) sont de 200 et 20 m respectivement, soit une profondeur
sondée de 50 m. La distance entre chaque point est de 100 m. b) Résistivité apparente mesurée.
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soit une profondeur sondée d’environ 2 m. La résistivité varie entre 1530 et 3360 Qm

4.16). ee

La résistivité moyenne est de 2430 Qm. Les valeurs de résistivité mesurées dans la galerie
sont supérieures aux valeurs de résistivité mesurées sur la berge nord de Roselend. En effet, 1a
roche du tunnel de Roselend a un volume poreux connecté plus faible que le sol, impliquant
une plus forte résistivité pour une méme saturation. Les variations de résistivité dans la galerie
ne sont pas associées aux structures géologiques de la galerie (figure 4.16), et sont peut-étre

associées & des variations de la saturation ou de la connectivité du réseau poreux.
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Figure 4.16: a) Géologie de la galerie de Roselend. b) Résistivité apparente en fonction de la distance

) 2 oA . .
1 efntree. Les longueurs des dipéles d’injection (AB) et de mesure (MN) sont de 8§ et 0.8 m respectivement,
soit une profondeur sondée de 2 m. La distance entre chaque point est de 2 m.

4.4 Profils gamma et radon

La spectrométrie gamma permet de différencier les natures de sol ou de roche rencontrées.
De plus, la mesure gamma intégre ’uranium 238, qui est un parent du radon, et peut permettre
” i . x
d’identifier des zones potentiellement riches en radon. Trois profils gamma ont été réalisés sur le

site de Sur-Frétes. Le profil réalisé dans la galerie de Sur-Frétes le 26/11/98 est discuté dans le
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sixieme chapitre. Nous présentons ici les profils gamma effectués sur la créte de Roselend entre
le 11 et le 14/09/95, conjointement & un profil radon, et le profil gamma réalisé en bordure est
du lac de Roselend le 26/11/98, le long de la route qui passe devant la galerie de Sur-Frétes.

4,41 Meéthode de mesure gamma

Les mesures gamma ont été réalisées par P.Richon (Institut de Protection et Sdreté Nu-
cléaire). Un scintillométre portatif de prospection type SPP2 NF (Saphymo-Stell) a été utilisé
pour le profil effectué sur la créte de Sur-Frétes. Cet appareil comprend un scintillateur Nal et un
photomultiplicateur, utilisé comme détecteur. Le comptage est compris entre 0 et 150 coups.s™*
et la fenétre d’énergie s’étend entre 50 keV et 3.6 MeV. L'unité utilisée est le coup.s™!.

Un télédébitmeétre & scintillateur plastique bas niveau (Saphymo) a été utilisé pour les profils
réalisés dans la galerie de Roselend et sur la route devant la galerie de Roselend. Cet appareil
permet la détection de rayonnements d’énergie comprise entre 23 keV et 7 MeV. L unité utilisée
est le sievert.h™!. Le sievert est I’équivalent de dose dans le domaine de la radioprotection (1

Jkg™h).

4.4.2 Meéthode de prospection radon dans ’air du sol

Pour mesurer ’activité radon 4 50 cm de profondeur dans le sol, une canne de prélévement
est utilisée. Elle permet d’échantillonner un volume de 125 cm® d’air du sol. Le volume d’air
est ensuite placé dans une fiole scintillante préalablement mise sous vide. Lorsque 1’équilibre
radioactif est atteint dans la fiole entre le **2Rn et ses descendants & vie courte, le comptage
de I’échantillon est effectué au moyen d’'un ensemble de mesures comprenant un photomultipli-
cateur et une chaine de comptage. Une description plus précise de la méthode est donnée dans
(Demongeot, 1997).

4.4.3 Prospection créte

Les profils gamma et radon réalisés sur la créte de Sur-Frétes ont une longueur de 955
m (figure 4.17). L’activité gamma est stable entre 0 et 500 m et s’éléve & 70 coups.s™!. Elle

1 4 700 m et rediminue pour atteindre

augmente ensuite pour atteindre en moyenne 100 coups.s™
75 coups.s~! 4 900 m. Ces variations ne sont pas associées aux transitions géologiques. Elles
semblent plutét associées a 1’épaisseur de la couche de sol, qui tend & absorber ’énergie gamma,
émise par les roches. En effet, entre 600 et 800 m le tracé du profil est localisé prés du sommet
de la créte de Sur-Frétes, ot 1’épaisseur de la couche de sol est moins importante que sur le reste
du tracé.

Une forte variabilité du signal radon est mesurée le long du profil. En effet, I’activité radon
varie entre 8900 et 68600 Bq.m ™3 le long du profil, et présente une valeur moyenne de 28600
Bq.m=3, Elle ne montre pas de relation avec la géologie. Il apparait donc que l’activité radon
dans le sol est contrdlée localement par la saturation du sol ou par les propriétés de perméabilité

du sol au gaz radon. De plus, le profil radon ne montre pas de similarité avec le profil gamma. La
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mesure de ’activité gamma sur une roche recouverte d’une couche de sol importante ne permet

donc pas de fournir une valeur relative de la concentration locale en radon.

4.4.4 Prospection en bordure est du lac du Lac de Roselend

Le profil gamma réalisé sur la route, qui passe devant la galerie de Roselend a une longueur
de 1330 m. Il est présenté sur la figure 4.18. L’activité gamma augmente entre 0 et -300 m et
diminue entre -300 et -500 m. Entre 0 et -300 m, le gneiss affleure au bord, permettant d’expliquer
le niveau haut de cette zone. Entre -400 et -500 m, la couche de sol sur la route et au bord de la
route est importante et la surface apparente des affleurements diminue. De méme, la variabilité
de l’activité gamma au nord de la galerie dépend vraisemblablement des variations d’épaisseur
de sol et de surface apparente de roche cristalline. Par exemple, un affleurement important de
gneiss est présent a 700 m, ol un maximum local d’activité gamma est mesuré. La diminution de
l’activité gamma mesurée entre 700 et 800 m se situe 4 la transition géologique entre le gneiss et
les cargneules et peut étre expliquée par le contraste des compositions minéralogiques des deux
roches.

Le profil gamma réalisé en bordure est du lac de Roselend n’a donc pas permis de révéler de

discontinuité structurale marquée sur l'unité cristalline.

4.5 Caractérisation hydrologique

Des campagnes de mesure géochimique des systémes hydrologiques de Sur-Frétes ont été
menées par C. Tarits de I’Université de Brest en 1995 et 1997. De plus, la teneur en radon de
Pean de diverses sources a été mesurée par P. Richon et J.C. Sabroux (IPSN). Nous reportons
ici des résultats qui mettent en évidence les différents types de circulation hydrogéologique sur

le site de Sur-Frétes.

4.5.1 Localisation des prélévements

Des prélévements ont été réalisés en 52 sites, comprenant les torrents, les sources et les lacs.

Nous présentons ici les analyses effectuées en seulement 13 sites (figure 4.19).

4.5.2 Meéthode de mesure

Les mesures géochimiques comprennent la température, le pH, et la conductivité de l’eau.
De plus, & partir d’échantillons filtrés, la concentration en cations est mesurée au moyen d’un
spectrométre d’émission atomique & plasma couplé et la concentration en anions au moyen d’une
chromatographie ionique.

La mesure de Pactivité volumique du 22?Rn dans ’eau est réalisée selon la technique dite du
«coton». On préléve & 'aide d’une seringue un volume d’eau 4 analyser. L’eau est ensuite injectée

dans une fiole scintillante sur un morceau de coton hydrophile. L’eau imprégne alors le coton et
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Figure 4.18: a) Localisation du profil gamma le long de la route sur la bordure est du lac de Roselend ) i
. (ligne rouge). Les chiffres indiquent les centaines de métres depuis I'origine (carré) fixée devant entrée les écoulements superficiels provenant principalement des ruissellements de pluie (points verts), les eaux
‘ i de la galerie de Roselend. b) Profil gamma. La courbe en pointillés présente le profil filtré avec un pas de

50 m.

en équilibre chimique avec I’atmosphére, comme les eaux des lacs ou des torrents (points rouges) et les
_ eaux qui portent la trace d’un parcours souterrain dans la roche (points noirs).
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Ech. Date T | pH | Cond Mg Ca Na K Cl Ecoul
prélévement | °C (Qm) | (mg/1) | (mg/1) | (mg/l) | (mg/l) | (mg/1) -
P38 8/9/95 | 9.1 |73 248 | 1493 | 63.33 | 055 | 2.04 | 153
P39 8/9/95 10.1 | 7.6 | 30.5 10.46 60.5 1.01 0.62 -
P31 8/9/95 75 | 7.4 | 23.5 8.05 84.8 0.24 0.44 1.43
P50A 8/9/95 9.1 | 6.8 | 36.1 5.29 49.25 2.37 1.43 0.83
P50B 8/9/95 7.4 | 8.2 | 30.7 7.71 49.91 2.34 0.99 1.53
P35 27/10/95 - 6.8 | 23.6 2.96 48.6 0.41 1.06 1.03
CT9 8/9/95 175 |1 7.9 | 27.8 14.7 52.81 0.65 2,72 1.53
P43 8/9/95 | 89 [6.4| 862 | 2.81 | 14.92 | 2.08 | 103 .

SR13 11/9/95 94 (7.1 74.6 1.44 23.55 0.92 1.32 -
SRA 8/9/95 | 159 [ 72| 45.0 | 3.53 | 34.06 | 04 | 212 | 0.13
CT13 4/8/95 19.9 | 8.2 | 55.2 3.13 29.59 0.39 0.72 -
SR17 12/9/95 16.4 | 7.4 | 35.2 5.03 42.02 0.55 0.65 -
SR2 8/9/95 |10.1|7.6 | 585 | 2.18 | 26.2 | 031 | 10.1 .

e b g Rl R oo R =R =T B A - T -

Tableau 4.3: Résultats des analyses géochimiques effectuées sur 13 sites. Le type d’écoulement est indiqué
par les lettres suivantes. R: eau ayant traversé des roches calcaires. S: eau de ruissellement superficiel,
A: eau en contact et équilibre géochimique avec Patmosphére.

222 A :
le “*“*Rn se dégage progressivement dans le volume de la fiole. Le comptage de ’échantillon est
ensuite effectué.

4.5.3 Résultats
4.5.3.1 Caractérisation géochimique

‘ Les analyses de 13 systémes hydrologiques sont présentées dans le tableau 4.3. Le type de
circulation d’eau est déduit & partir de ’analyse du comportement agressif de chaque échantillon
envers la calcite. Ainsi, trois géochimies principales ont été reconnues, qui caractérisent chacune
un type de circulation d’eau. On distingue les eaux de ruissellement provenant principalement de
la circulation superficielle des eaux de pluie. C’est le cas des échantillons P43 et SR 13. Les eaux
en équilibre géochimique avec 'atmosphére traduisent un séjour important & I’air libre. Ce sont
les eaux des lacs (CT 13, SR 4, SR 17) ou des torrents (SR 2). Enfin, les eaux excédentaires en
calcium et dioxyde de carbone traduisent un parcours souterrain & travers des roches calcaires
contenant de la calcite. Ainsi, ces sources témoignent des circulations de fluide actives au sein du
massif sur le site de Sur-Frétes. La relation entre la géochimie des eaux et le modéle de résistivité
de la créte de Sur-Frétes est discutée par (Hautot, 1999) et fera 'objet d’un article actuellement
en préparation.

La température des sources varie entre 7 et 10 °C (tableau 4.3). De plus, la température de la
source P38 a été mesurée de novembre 97 4 mai 98 dans une cuve en béton située 4 ’exutoire de
la source grace un capteur de température Tinytag d’une précision de 0.4 °C . La température

moyenne mesuré i s’éléeve é
v rée, qui s’éléve & 5.6 + 0.4 °C, est proche de la température mesurée dans la

152

4.6 Synthése

Echantillon Date Activité (Bq.m™3) | Incertitude (Bq.m™?)

P38 12/10/95 11447 + 9218
P39 12/10/95 9590 + 8242
P31 12/10/95 6033 + 5859
14/09/95 57800 + 18960
P50A | 12/10/95 42229 4 17865
18/10/95 36534 £ 17462
19/10/95 55452 + 19744
P50B | 18/10/95 18467 + 12475
19/10/95 30366 + 14622

CT9 12/10/95 6187 + 6062

Tableau 4.4: Activité **2Rn dans I’eau des sources de Sur-Frétes.

galerie de Roselend, qui s’éléve & 6.2 °C. Ceci confirme une circulation souterraine de l'eau de

la source, qui se traduit par I’équilibre thermique entre 1’eau de la source et P'encaissant.
» 4 P q

4.5.3.2 Caractérisation de ’activité radon des sources

Les mesures de ’activité radon dans les sources de Sur-Frétes sont reportées dans le tableau
4.4. Parmi les sources analysées, seules les sources P50A et P50B montrent une activité radon
moyenne supérieure & 15000 Bq.m~3. Ces sources présentent un débit faible comparé aux autres
sources, qui montrent une activité radon inférieure & 15000 Bq.m~2. Ces mesures suggérent que
la perméabilité des roches traversées par les eaux de source est variable. En particulier, les eaux
chargées en radon ont circulé & travers une matrice rocheuse de faible perméabilité. Leur temps
de percolation suffisamment long a permis leur chargement en radon. Ces mesures illustrent

donc Dexistence d’une large gamme de perméabilité & I’échelle du site.

4.6 Synthése

Nous avons montré dans ce chapitre que I’hétérogénéité géologique du site de Sur-Frétes est
marquée par la variabilité des propriétés électrocinétiques et de la structure de résistivité du
milieu. De plus, existence de circulation d’eaux souterraines a été mise en évidence par les
données de résistivité et les analyses géochimiques. Elles montrent que les propriétés hydrolo-
giques du site: sont variables & I’échelle du site, et impliquent Iexistence de réseaux poreux de

perméabilité différentes. Certaines de ces données seront utilisées dans les chapitres suivants.
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Chapitre 4. Caractérisation géophysique du site de Sur-Frétes

Chapitre 5

y

Effets électrocinétiques en milieu

naturel

meénes électrocinétiques a I'échelle

Ce chapitre est consacré & la mise en évidence de phéno
spatiales et temporelles du potentiel électrique mesurées dans 'expé-

1 relation avec les variations de niveau des lacs de Roselend
trique de

naturelle. Les variations

rience de Sur-Frétes sont analysées e
ot La Gittaz. Nous étudions ensuite le comportement dans le long-terme du réseau élec

Sur-Frétes. Nous présentons également une stude des variations de potentiel électrique associées

aux décharges d’une source intermittente au Népal occidental.
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Chapitre 5. Effets électrocinétiques en milieu naturel

5.1 Variations de potentiel électrique associées aux variations

annuelles du niveau du lac de Roselend

Cette partie concerne des mesures de potentiel électrique réalisées entre novembre 1995 et
septembre 1997. Des variations de potentiel électrique d’environ 120 mV mesurées au point CH
du réseau électrique sont corrélées de fagon linéaire aux variations annuelles de niveau du lac
de Roselend, avec un facteur d’environ 2 mV par meétre d’eau. Une cartographie détaillée dy
potentiel électrique réalisée autour du point CH montre que ce point se situe sur la bordure
d’une zone d’anomalie négative de potentiel électrique. Ces observations suggérent lexistence
d’un effet électrocinétique associé & une circulation d’eaun dont le débit est contrslé par le nivean
du lac de Roselend. De plus, ’amplitude des variations de potentiel électrique mesurées sur le

site est comparable aux mesures d’électrofiltration réalisées en laboratoire.

156

GEOPHYSICAL RESEARCH LETTERS, VOL. 25, NO.11, PAGES 1955-1958, JUNE 1, 1998

Flectric potential variations associated with yearly lake level

yariations
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Abstract. Electric potential variations have been recorded from
November 1995 to February 1996 and continuously since
October 1996 at 14 measurement points on a one km wide ridge
separating two lakes in the French Alps. The levels of the lakes
yary by several tens of meters on a yearly cycle, inducing stress
variations and fluid percolation. At one point, unambiguous
yariations as large as 120 mV are observed over a year, linearly
correlated with the levels of the lakes with a magnitude of 2 mV
per meter of water level change. This particular measurement
point lies at the edge of a SP anomaly, which supports the
presence of a localized zone of ground water flow forced by the
lake level, suggesting an electrokinetic mechanism. The observed
correlation implies a {-potential of the order of -8 mV for a 60
Qm electrolyte, in agreement with laboratory measurements.

Introduction

Electric potential variations have been observed in some
instances before earthquakes [Park et al., 1993], for example in
China [Raleigh et al., 1977] or Greece [Varotsos et al., 1993].
These observations are sparse, their correlation with earthquakes
in Greece is still a matter of debate [Geller et al., 1996], some
may be affected by serious instrumental problems or the presence
of industrial noise [Gruszow et al., 1996] and they are usually not
confirmed by independent measurements using other geophysical
methods. One objection to the possibility of such earthquake
precursors is that no definite physical model is available to
account for the observations. There is however a theoretical
possibility that electrical signals can be generated in the crust
through the electrokinetic effect [Mizutani et al., 1976; Bernard,
1992]. Large amounts of crustal fluids are involved during the
physical processes of the earthquake cycle [e.g., Nur and Booker,
1972; Muir-Wood and King, 1993]. In addition, the electrokinetic
effect has been studied in the laboratory with rock samples and
variations are observed during deformation and rupture [Jouniaux
and Pozzi, 1995]. Spontaneous potential (SP) anomalies are
measured in geothermal fields [Corwin and Hoover, 1979] and
some SP signals were shown to be related to the subsurface flows
induced by the opening and closure of wells [Ishido et al., 1983].
Clear magnetic and electric signals have been observed to be
associated with water flow in active volcanoes [e.g., Zlotnicki and
Le Mouél, 1990; Hashimoto and Tanaka, 1995]. Tt appears
therefore interesting to investigate further the relationship
bFlWeen electric potentials, stress variations and hydrogeological
Circulations in geophysical systems where the stress changes are
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known and controlled. For example, signals have been observed
on the pillar of a limestone quarry in France in relation to stress
changes [Morat and Le Mouél, 1992]. Following this approach,
we set up an experiment in a kilometer-size system, at a site in the
French Alps located in the vicinity of artificial lakes subject to
annual level variations. In this paper, the first observations are
presented, and a preliminary interpretation is proposed.

The site of the Sur-Frétes experiment

The site is located in the French Alps, 30 km south-west of
Mont Blanc, at the geological contact between the Belledone
crystalline basement and Mesozoic sedimentary layers (Figure 1).
Artificial lakes are created by two dams set against the crystalline
rocks: the Roselend lake (187x10® m®), and the smaller Gittaz
lake (13:{10ﬁ m>) which communicates with the Roselend lake
through an underground pipe. The electrical measurements are
done across the Sur-Frétes ridge which separates the two lakes
(Figure 1). This ridge has a complicated geological structure, and
involves several highly tectonized Permo-Trias sedimentary units,
lying uncorformably on the Belledone crystalline basement and
overthrust by Jurassic calcareous sheets. Structures trend N30°E
and dip about 50° to the east. Highly contrasted hydrogeological
and physical properties are observed along the ridge, as
confirmed by VLF and SP geophysical surveys.

The levels of both lakes vary by several tens of meters on a
yearly cycle, inducing stress variations and fluid percolation. The
yearly amplitude of the deformation measured with a tiltmeter
installed in a tunnel located in the gneiss 1.5 km south-west of
the Sur-Frétes ridge amounts to 5 prads. The site is covered with
snow, and is not accessible from December to May. The lake
level cycle is correlated with the yearly meteorological cycle only
during the snow melting time at the end of spring. The lake level
regression is artificially induced since it depends on the needs of
electric power production.

The Sur-Frétes electric potential array

The electrical array consists of 14 measurement points. Two
measurement points were set on the floor of the lakes in order to
be as close as possible to the sources of deformation. On the
ridge, the measurement points are located near geological
contacts in order to benefit from possible amplifications resulting
from resistivity contrasts. In particular, a large static SP anomaly
of -600 mV with respect to the reference point BC was found to
be associated with the coal bearing sandstone, and this anomaly
and its borders were instrumented. The electrical potentials are
measured using second generation Pb/PbCly/kaolinite electrodes
[Petiau, 1996], installed in a 1.2 to 1.5 m deep 40 cm diameter
holes in 30 liters of salted clay. This set-up was tested in Garchy
(France) during an international intercomparison experiment, and

1955




1956 PERRIER ET AL.; ELECTRIC POTENTIAL AS?

@I

= crystallincy
| Zlcoal bearing sandstone
| Il caleareous sandstone ; Pesmktis
| Elcellular dolomite
| dolomite Trixg

Bl marly sandstones
| L and cal marts ; ! y
| ——thrust

— — presumed Lhrust

~-—waler pipe 300 m

Figure 1. Geological map of the Sur-Frétes ridge and the electric

'poterft:.al array. Electric potential measurement points are
identified by two letters.

was de'monstrated to provide a stability of the order of | mV
year v.nth a drift noise varying between 0.4 and 0.8 mV per mogfl;
[Eerrzer_ et al., 1997]. The electrodes are combined into 20
dipoles in order to provide redundancy. Several measurements
are mzlnde in the same hole with independent electrodcs' Electric
_potelntlal resulting from the evolution of the electrode itéelt‘ f
1t§ interface with the soil can be identified e
d1ffer§nc§s on a closed loop are compared. Fo
c-ombmatlon RTNS=BBE+BGC-BRC cancels all real electrical
ggnals and contains the sum of all drift artifacts of the 6
lnc'iepcndent electrodes of the BBE, BGC and BRC dipol
(Figure 1). All electrical signals are connected ing
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Figure 2. Potential differences for the BGC, BRC and BBE di
?BE+BGC~BRC. TI'he averages values of BGC, BRC, BBE and
ays. The dashed lines represent the level below which no correl

SOCIATED WITH LAKE LEVEL VARIATIONS

Istatior} located on the ridge. Potential differences are read by p;

input-impedance amplifiers, filtered with a corner fre<.1ueyhl

33 mHz, and digitized at a frequency of 0.1 Hz. One :]Cy by
averages are stored and transmitted to the laboratory every d;num
a radm-ghone link. Meteorological parameters are registered y-b /
a sampling rate of 5 minutes. In this paper, electric d -
further low-pass filtered at 2 days. ' e

First observations

The experiment, installed in QOctober 1995, re i
data in November 1995, From March 1996, ,sonfsrgjg[elsts“?m
damgged and had to be repaired. The data have been reco de 4
contmuous}y since October 1996. Some dipoles show snf -
ytlaarly variations. In Figure 2, three potential differenceg o
displayed as a function of time: the 540 m-long BGC dipole ft:.e
1.1 km-long BRC dipole and the 1.5 km-long BBE dipolé .
well as the combination RTNS. Over the October 199¢. g
September 1997 period, variations of the order of 120 mVv §
observed on BBE and BRC dipoles, and of the order of 20 mVE::[=
BGC. The RTNS combination is stable over a year within bet h
than 1 mV. This indicates that the observed signals are real a:é
that the electric potential data, with stabilities comparablle or
better than measured in Garchy [Perrier et al,, 1997], are o';
exc_el]_cnt quality. The other recorded dipoles show smal,ler time
variations except the two dipoles pointing to the CH point (BBR
anq LRJ?, Figure 1). This implies that it is the potential of the CH
pou.]t.w:th respect to the other potential measurement points that
exhlblFS the majority of the variation. This is also true for the first
part of t%}e Flata from November [995 to February 1996 (Figure 2)
with a similar amplitude, demonstrating that, although only one
complete ye_arly cycle is available for the moment, the
phenomenon is remarkably reproducible. The CH point is located
on the bank of the lake, close to the maximum level of the
Roselend lake (1557 m), on the edge of a steep reef of calcareous
sandstone (Figure 1). The potential of the point CH is clearly
related to the level of the Roselend lake, also shown in Figure 2
The correlation is nearly linear, with a variation of about 1.6 m\i
per meter of water level change during the first period and 2.4 to
2.8 mV per meter of water level change from October 1996 to
Septe_mbcr 1997. It is interesting to note that the order of
magnitude Qf this effect is in agreement with the value of 1.4
mV/m obtained by Gex [1980], who related the maximum SP
measured below seven dams to their water level, However, there

is no further electrical variations when the level of
i tl
lake is below 1507 m (Figure 2). 5l of the Roscll

BTG, gy s Lo, '

Lake level (m)

15";'1:153 as a fuxllction of tirr-le. The variable RTNS is the comhina.tibn
ST are arbltrar_y. The signals are low-frequency filtered above two
ation is observed between the electric potential and the water level.

PERRIER ET AL.: ELECTRIC POTENTIAL ASSOCIATED WITH LAKE LEVEL VARIATIONS 1957

SMF3 CH
]

N

1
o
=

; =
=1
=]
potential (mV)

0 50 100 150
distance(m)

Fina)

Qi sMFLL
A

e

polential (mV)
o
w
=
ol
(==]
e

OIS
~200 TR

=
g
z
b}
[
g
g
o
g

—-200

g 0 200
distance (m)

Figure 3.
calcareous sandstone formation (Figure 1).

[nterpretation

The electric potential variation at point CH requires the
variation of either an electrical source, or of the resistivity of the
medium between a constant electrical source and the
measurement point. The resistivity of the medium could vary
through the change of the level of the water, which. has a
resistivity of 55 Qm. However, in that case, we would expect an
observable signal on other points, and in particular at the RO lake
point and the LA point near the Roselend lake (Figure 1). Also,
there would be no reason why the variation of the electrical
potential would be linearly correlated with the water level. Since
the electrical signal is large near the CH point only, we will rather
assume that an electrical source exists in the neighborhood of this
point, and that its intensity must be proportional to the water
level of the lake by some mechanism.

A detailed SP survey was performed in July 1997 around the
CH point, when the Roselend lake was at its highest level (Figure
3), Spatial SP variations roughly follow the geological structures,
but one can see an additional strong anomaly within the Permian
calcareous sandstone formation (see also Figure 1), with a radius
of about 100 meters and a magnitude of -200 mV (profile SMF3).
The point CH is on the edge of this anomaly, so that it probably
monitors its time variations. Our measurements suggest that this
anomaly is small when the level of lake is high, and large when
the level of the lakes is low. We therefore infer the presence of an

maximum level

vertical
flow
column

Roselend lake

minimum level

1500 1 -

high permeability zone

F;igure 4. Preliminary interpretation for the time variation of the
Hlectric potential at point CH.

200 600

Self-Potential survey of July 1997. The reference point is indicated by the square. The shaded area corresponds to the

electrokinetic source associated with a ground water flow
modulated by the lake water level.

Hydrogeological investigations performed before the
construction of the Roselend dam support the presence of ground
water flow [EDF, 1951]. Perched aquifers were found in a
borehole located in the nearby cellular dolomite formation. A
spring located at an altitude of 1480 m, that was probably related
to the aquifers sampled by the borehole, indicated a large water
discharge associated with a stable water temperature. Level
variations in the borehole were reported, indicating a relatively
high permeability of the formations.

These observations lead to the following conceptual model,
sketched in Figure 4. The SP anomaly near point CH in Figure 3
corresponds to an underground vertical column of percolating
fluid, creating streaming potentials, The vertical column has a
permeability such that a constant level of the interstitial water is
maintained from a higher aquifer. The bottom part of the column
is connected to the lake through a high permeability zone, which
constrains the pressure at the bottom of the column to be equal to
the water level in the lake. When the lake is at the level
corresponding to the piezometric level in the column, there is no
pressure gradient in the column and no potential.

When the lake level is lower than the stable piezometric level
in the column by a height Ak, there is a streaming potential
producing a negative potential above the column.

For the purpose of getting a first order estimate of the
maximum effect, the leakage current through the medium in
which the vertical column is inserted will be neglected. The
magnitude of the potential drop along the column is then given
by C,pgAh, where C, is the streaming potential coefficient of the
rock, and p is the water density. As the upstream of flow in rocks
containing quartz is usually negatively charged (C, positive, e.g.,
[Morgan et al., 1989]), the generated potential has the proper
sign to explain the observations. In addition, when the water is
below the exit point of the high permeability zone (Figure 4),
there is no more effect on the potential. The exit point of the high
permeability zone in Figure 4 could actually be associated with a
source at an altitude of 1503 m, indicated on early maps. Such a
simple model accounts qualitatively for the features of the data.

The value of the streaming potential coefficient can be
estimated from the observed correlation. If one can assume that
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the potential of the point CH is representative of the potential at
the top of the column with respect to infinity, then the potential
drop along the vertical column is of the order of 40 mV/0.1 MPa.
The temperature of the water column is about 7°C, typical value
of the spring waters of the site. Assuming the temperature
dependence given by Morgan et al. [1989], the streaming
potential coefficient at 25°C would then be 34 mV/0.1MPa. From
this value, it is useful to extract the value of the C-potential which
characterizes the mineral surface properties. It is related to the
streaming potential by C,=-e{p/m. where & is the water
permittivity, 7 its dynamic viscosity and Pr its resistivity [e.g.,
Mizutani et al., 1976; Morgan et al., 1989]. We obtain a 4
potential of -8 mV for py= 60 Qm at 25°C,

The & potential of various crushed samples from the Sur-Frétes
site has been measured in the laboratory [Lorne er al., submitted
to J. Geophys. Res., 1998]. For the Permian calcareous sandstone
constituting the reef at point CH, a value of -8.6 mV has been
measured at 25°C for a KCI solution with £y = 300 Qm and
PH=5.7. This value can be translated to the field conditions using
scaling relations obtained experimentally. For Pr=60 Qm, pH=7
and a typical mineral water ion composition, the C-potential
becomes -4.7 mV. The agreement between this value, and the
value of -8 mV inferred from the field, is strongly supporting the
proposed interpretation.

Implications for earthquake precursors

More work is needed to assess whether the observations
presented in this paper are relevant to the geophysical processes
induced by the preparation of an earthquake. It is however
interesting to note that the signals observed on the Sur-Frétes site
are local : they are mainly associated with a single heterogeneous
formation. Large effects are not observed on other points of the
electrical array. The yearly stress variations of the Sur-Frétes
ridge can be estimated assuming an elastic half-space, and are of
the order of 10" Pa. This is similar for example to the yearly
increase of stress in the neighborhood of a fault where an
earthquake of magnitude 7 occurs every about hundred years
[Scholz, 1990]. So this experiment may be useful to assess the
electrokinetic effect that could be expected in the vicinity of a
fault during stress accumulation. If an electrical effect is to be
produced at large distance from the earthquake source, one has to
imagine a mechanism where the stress changes are transferred to
large distance by a network of fractures, or a mechanism based on
fluid instabilities [Bernard, 1992]. The model shown in Figure 4
is characterized by the coupling between a vertical flow column,
and a high-permeability zone linking it to the reservoir. Such a
structure of faults could exist in the crust, as suggested by the
amounts of water released over large areas after earthquakes
[(Muir-Wood and King, 1993]. However, no transient effect,
possibly triggered by deformation, has been observed up to now
at point CH.
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5.2 Analyse spatiale et temporelle du potentiel électrique

5.2 Analyse spatiale et temporelle du potentiel électrique

Dans cette partie, nous analysons tout d’abord les variations spa,.tiales du poten'tiellélect‘rlque
en relation avec la géologie su site de Sur-Frétes. De plus les varlatmns’de ??:Fentlel ele'ctrlques
mesurées sur les berges et le fond des lacs de Roselend et La Gittaz sont etud1faes e1.1 1elat1(’)11 .a,\:fec
les variations de nivean des deux lacs. De plus, nous présentons les I}‘LES\ll‘eS elfactr.lques 1eaihsees
au moyen des réseaux électrique de répétition. Enfin les variations® de Polansatmn l('lut‘cvllasrr;;;
électrique induit sont étudiées. Plusieurs modeles sont discutés pour expliquer les variatior

i res réalisé 'Tal mesures
potentiel électrique observées. La relation entre les mesures réalisées sur le terrain et les

d’électrofiltration sera également analysée.
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Abstract

Electric potential variations have been measured continuously from 1995 to 1998 at 14
points on a ridge separating two reservoir lakes in the French Alps. The lakes have level
variations of more than 50 m over yearly cycles. The static distribution of the electric potential
is characterized by negative anomalies of —600 mV within coal bearing sandstones. The
electric potential of three points located on the bank of the two lakes display temporal
variations which are correlated to the level variations of the reservoir with a maximal
magnitude of about 4.2 + 2.0 mV per meter of water. For two points located on the bottom of
each lake, the variations are anti-correlated to the lake level variations, with a maximal
magnitude of about —1.5 + 0.4 mV per meter of water. We test the possibility that the electric
potential may be produced by one far or local electric source with constant amplitude,
modulated by the resistivity changes due to lake level variations, and conclude that local
sources with amplitude modulated by the lake level, have to be invoked to explain the
observed electric potential variations. We therefore propose that electric potential variations
on the surface are produced through an electrokinetic effect by the groundwater flow forced by
the water level of the lakes. The decrease of the electric potential with increasing depth on the
bottom of the Roselend lake, evidenced by static electric potential measurements, confirms the
proposed electrokinetic model. Moreover, the sensitivity of the electric potential to the lake
level has been observed to decrease on the Roselend side with increasing elevation from
repeated electric potential measurements in an auxiliary network. These measurements, which
are consistent with the geometrical decay of the electric potential due to the proposed
electrokinetic source, constrains the electrokinetic source to be localized at the subsurface of
the lake side. In addition, groundwater flow of water inside the Roselend lake bank is
supported by the observed static shift variations measured on the ridge and related to the level
variations of the Roselend lake with a time delay of one to two months. Laboratory
measurements of the streaming potential have been performed on three crushed samples of the
permian sandstone, where the largest electric potential variations were measured. They
Jindicate that the streaming potential varies by a factor 3 at the 100 m scale on the same
geological unit. The experiment provides a concrete example of the electrokinetic effect in a
complicated natural system, and provides clues on the relations between underground fluid
flow and electric potential variations.




1. Introduction

Electric potential variations have been reported to precede earthquakes in active
tectonic areas, for example in California [Corwin and Morrison, 1977], in Kamchatky
[Sobolev, 1975], in China [Raleigh et al., 1977], or in Greece [Varotsos et al., 1991].
However, the relationship between these observations and the seismicity remains questionable
[Geller, 1996; Geller, 1997], essentially because of the lack of redundancy [Morrison et al,
1979]. Furthermore, a meteorological or instrumental origin of the signals can not be
excluded, whereas the electrical effects induced by meteorological effects such as rainfall or
soil humidity changes and by instrumental defects have amplitude and period similar to those
of the electrical precursors [Perrier et al., 1997, Clerc et al., 1998]. Moreover, anthropic
electrical sources have been proposed to explain the occurence of some of the VAN electrical
precursors [Gruszow et al., 1996; Pham et al., 1998; Pham et al., 1999].

However, laboratory experiments have shown that electric potential variations can be
generated by the variations of the stress applied on rock samples through the piezoelectric
effect [Yoshida et al., 1997, Yoshida et al., 1998; Sasaoka et al., 1998]. Electrical signals can
also be generated through the electrokinetic effect [Mizutani, 1976], as fluid flows in rocks,
Moreover, variations of the amplitude of the electrokinetic effect are observed to occur during
the deformation and before the rupture of saturated sandstones [Jouniaux and Pozzi, 1995 a,
b]. The electrokinetic effect is also involved in the generation of electric potential variations
before the rupture of saturated sandstones [Yoshida et al., 1998]. As fluids are involved in the
physical processes of the earthquake cycle [Nur and Booker, 1976; Muir-Wood and King,
1993; Noir et al., 1997], the electrokinetic effect is therefore a good candidate to explain the
generation of electrical signals related to the seismic cycle [Bernard, 1992].

Furthermore, the electrokinetic effect is often proposed to explain static self potential
anomalies in natural systems. The positive anomalies reported in volcanic areas [Malengreau
et al., 1994; Zlotnicki et al., 1994; Hashimoto and Tanaka, 1995; Ishikawa et al., 1997; Lénat
et al., 1998; Michel and Zlotnicki, 1998] and geothermal fields [Zohdi et al., 1973; Corwin
and Hoover, 1979] are associated through the electrokinetic effect with the hydrothermal
activity along fractured zomes. In the vicinity of reservoir lakes, the static self-potential
anomalies are proposed to be produced by the electrokinetic effect due to the water flow out
of the reservoir [Bogoslovsky and Ogilvy, 1970; Gex, 1980]. The electrokinetic effect is
invoked to explain the temporal variations of the electric field observed before a volcanic
eruption [Fujinawa and Kumagai, 1992]. The temporal variations of the geomagnetic field
observed to be related to the volcanic activity may also be explained by the electrokinetic
effect through the water circulation in the volcanic system [Zlotnicki and Le Mouél, 1988;
Zlotnicki and Le Mouél, 1990]. The existence of the electrokinetic effects in natural systems is
also evidenced by the temporal variations of the electric potential associated with periodic
spring discharge [Perrier et al., 1999] or with stress changes in quarries [Morat et al., 1989;
Morat et al., 1992].

In order to investigate the electrical effects induced by fluid flow in a natural system,
we set up in 1995 an experiment in the French Alps, in the vicinity of two reservoir lakes. We
observed electric potential variations associated with the yearly level variations of the largest
reservoir lake [Perrier et al., 1998]. An electrokinetic phenomenon induced by the ground

water flow forced by the lake level was proposed to explain this relation. Here, we report
more detailed observations of the static and dynamical electrical features of the site. In
particular, we present the electric potential variations and the static shift variations observed
to be related to the level variations of the reservoir lakes. Consequences of these
measurements for the evaluation of the earthquake precursors are discussed

2. Description of the experiment
2.1 General description of the site

The Sur-Frétes experiment is located in the French Alps, 30 km south-west of the Mont
Blanc, at the geological contact between the Belledonne crystalline basement to the west and
highly tectonized permo-triassic units to the east, overthrust by Jurassic sheets (Figure 1). The
main contact separating the different geological units are sub-vertical with a N30E trend.

The Sur-Frétes ridge is oriented in the east-west direction and has a maximal elevation
of 1826 m. It separates the Roselend basin in the south from the La Gittaz basin to the north,
and presents a topographic slope of about 25 and 40° on the southern and northern side
respectively. The Sur-Frétes ridge separates the Roselend and La Gittaz reservoir lakes, which
are enclosed by two dams set against the crystalline rocks (Figure 1). The Roselend lake,
having a capacity of 183 10° m®, communicates through an underground water pipe with the
smaller Gittaz lake, having a capacity of 13 10 m®. The two lakes collect the water from the
natural drainage basin of 55 km? and from 206 km? of neighboring drainage basins through an
array of underground water pipes [Janod, 1957]. The lakes are emptied according to the needs
of power electricity. From December to May, the site is covered by snow. The lake level cycle
is correlated with the meteorological cycle only during the snow melting period from the late
spring to the summer. The amplitude of the lake level cycle depends mainly on the snow cover
thickness and consequently slightly differs from year to year. The amplitude of the yearly
cycle ranges from 50 to 70 meters for the Roselend lake and from 35 to 50 meters for the
Gittaz lake. The regular pattern of the yearly water level cycles is crucial to assess the
reproducibility of the electrical measurements.

2.2 Continuous electric potential measurements

The electric potential array is composed of 14 measurement points, forming 20 dipoles
(Figure 1), which are listed in the table 1. The electrodes used in this experiment are
Pb/PbCl,/kaolinite second generation Petiau electrodes [Petiau, 1995]. They are installed in
1.2 to 1.5 meters deep holes having a 40 cm diameter, and placed in 30 liters of salted clay
(Figure 2a). The volume of salted clay is inserted between two horizontal plastic sheets in
order to avoid drainage by shallow water circulation. This set-up was demonstrated to provide
a stability of the order of 1 mV per year with a drift noise varying between 0.4 and 0.8 mV per
month during the one-year Garchy intercomparison experiment [Perrier et al., 1997]. The
electrodes located in the lakes have been set on the bottom from the surface of the lake. Each
measurement point contains as many electrodes as dipoles connected to it. This set-up allows
the control of the redundancy and the stability of the electrical measurements. For example,
the combination RCLL= LLS-LRB-BBE+LGB = (VGII_VR01)+ (VR03—VCH2)+ (VCHI_VGEI)+
(Vgea—Van) cancels all real electrical signals and contains the sum of the drift artefacts of the
8 independent electrodes forming the four dipoles. All the electrical dipoles are connected to a




measuring station located on the top of the Sur-Frétes ridge. The potential differences are reagd
by a high input-impedance amplifier and filtered with a corner frequency of 30 Hz. The
magnetic field is recorded with one three components flux gate magnetometer installed at 50
cm depth on the top of the ridge, and filtered with a corner frequency of 30 Hz. The potentig]
differences, as well as the three components of the magnetic field, are digitized at a frequency
of 0.1 Hz. One minute averages are stored and transmitted automatically to the laborat()ry
every day by a radio-phone link. One meteorological station is also installed on the top of the
Sur-Frétes ridge, recording the barometric pressure, the air and soil temperature, the air ang
soil relative humidity, the rainfall, the snow cover thickness, the sunshine as well as the
direction and speed of the wind. The meteorological parameters are registered with a sampling
rate of five minutes.

We present the electric potential variations recorded by the continuous electric potentia]
array from October 1995 to December 1998. The missing of data were caused by the damage
of cables from March to October 1996, and by data acquirement problems in December 1997,

In December 1998, one large avalanche destroyed aerial connection of the electric potential
array and the phone cables.

2.3 Temporary measurements of the electric potential

In order to investigate the spatial variability of the electrical response reported in
[Perrier et al., 1998], we set-up in June 1998 two temporary electric potential arrays in the
vicinity of the points where electric potential variations have been observed to be related to
the lake level variations. One electric potential array is set up near the CH point in the
calcareous sandstone, and is composed of 11 measurement points (Figure 3a). The elevation
of the points is comprised between 1550 m for the point 10 and 1610 m for the point 1. The
second temporary electric potential array, which is located on the Gittaz side in the coal
bearing sandstone near the GE point, is composed of 7 measurement points (Figure 3b). The
points 4, 5, 6 and 7 are approximately at the same elevation of 1570 meters whereas the points
1, 2 and 3 are located at an elevation of 1605 meters.

Each measurement point is composed of a 60 cm long plastic tube with a 8 cm
diameter, installed in a 50 cm deep hole (Figure 2b). Two liters of salted clay were put in the
bottom of each hole, after the installation method given by Clerc et al. (1998). The electric
potential between two travelling electrodes placed temporary at the bottom of the holes is then
recorded with a high impedance voltmeter. We also used for these measurements
Pb/PbCly/kaolinite second generation Petiau electrodes [Petiau, 1995]. One measurement
point of each temporary array is located at a few tens of cm from a point of the continuous
electric potential array, which allows to relate the measurements to the potential of the BC
point. The electric potential differences between the points of the temporary arrays are
measured at different dates. Four sets of measurements were available for the temporary array

of the Roselend side, whereas three sets of measurements were performed on the Gittaz side,
over a period of 5 months.

3. Characterization of the static electric potential
3.1 Methods

The characterization of the static electric potential has been performed on four different

areas of the site: the Sur-Frétes ridge (September to October 1995), the area around the Gittaz
Jake (September to October 1995 and July 1997), the northern part of the bank of the
Roselend lake (September to October 1995 and July 1997) and the northern part of the bottom
of the Roselend lake (September 1998) (Figure 4). Two different methods wc?re u§ed to set the
static map of the electric potential. From September to October 1995, a mobile dipole metho.d
was used: a 50 meters long dipole is displaced along profiles and the order o_f the electrodes IIS
inverted between two consecutive measurements in order to reduce the msFrurnental drift
noise of the electrodes during the experiment. However, the error value was estimated to Pe of
the order of 80 mV per kilometer of profile. In July 1997, the profiles were measured using a
fixed electrode for profiles having a maximal length of 600 meters. The error value was
estimated to be less than 2 mV for one profile. The two electric potential profiles P1 and P2
on the bottom lake were performed using a fixed electrode located at about 1 m from the CH
point on the Roselend bank, taken as reference (Figure 4). The mobile electrode was moved
from a boat at the bottom of the lake every 50 m from the lake side.

3.2 Distribution of the static electric potential . ‘

The electric potential reference is taken on the Sur-Frétes ridge at the BFZ point (Figure
4). The electric potential ranges from —600 to +300 mV. The electric potential on the both
sides of the Sur-Frétes ridge does not display any variation related to the topography, as
observed by Corwin and Hoover [1977]. However, the electric potential on the P1 prc?ﬁle,
located on the bottom of the Roselend lake, is rising with increasing depth with a ratio of
about 2.8 mV per meter depth (Figure 5). For the P2 profile, this behavior is observed only
between 30 and 90 meters depth, with a ratio of about 2.5 mV per meter depth, whereas the
electric potential does not vary by more than 15 mV above 30 meters depth.

Three negative anomalies, which amplitude is ranging between —600 mV and —400 mV,
are observed to be located on the permian sandstone. The anomaly on the top of the Sur—Frét.es
ridge is enclosed on its southern part by the contact with the dolomites. The electric potential
profile between the GS and the GI point have been repeatedly measured in October 95 and
June 97. No changes of the electric potential greater than 50 mV has been observed betweejn
the two dates, indicating that this negative anomaly is stable with time. Moreovelt, the electric
potential profiles performed around the Gittaz lake in July 1997 present simjlari.tles along the
main geological axis. Indeed, in Figure 6, the electric potential profiles are pro_]_ected Eflong a
N105° direction which is approximately perpendicular to the main N20° geological axis. The
maximal amplitude of the electric potential anomaly reaches —600 mV for the north-eastern
and south-eastern side, and the lateral variations of the electric potential are similar on both
sides of the Gittaz lake. The patterns of the electric potential measured on the profile SMF16
appear to be shifted by about 250 m eastwards. This may be produced by the local clockwise
rotation of the geological axis.

We performed Schlumberger resistivity measurements in the northern part of the
Negative electric potential anomaly located near the GE point (Figure 7). The ground
Iesistivity has been determined for two different configurations (AB= 200 m, MN= 20 m and
AB= 20 m, MN= 2 m), corresponding respectively to the sounding depths of 5 m and 50 m.
The apparent electrical resistivity at 5 meters depth is found to be one order of mag‘ni‘tu.de
greater than the electrical resistivity of the 50 m thick bedrock. The electrical resistivity




outside the electric potential anomaly ranges from 200 to 400 Qm at 5 meters depth and frop,
30 to 50 Qm at 50 meters depth. Within 100 meters, the electrical resistivity is decreasing by
about one order of magnitude, whereas the electric potential is decreasing from 0 to —-600 my
Static negative electric potential anomaly of ~600 mV associated with a resistivity decrease of.
more than one order of magnitude inside a metamorphic complex has been related to the
presence of graphite deposits [Stoll ef al., 1995)]. The oxydo-reduction processes acting at the
mineral-electrolyte interface was proposed to explain the electric potential anomaly. Graphite
layers are also present in the coal bearing sandstone unit, as evidenced by the high electrica]
conductivity, which reflects the presence of a large fraction of conductive phases. Therefore
the negative electric potential anomaly may result from electrochemical processes associateci
with the graphite layers contained inside the coal bearing sandstone unit aligned along the
geological axis. An other example of static negative potential anomaly ranging from —400 to -

1000 mV associated with the presence of graphitic rocks inside coal bearing sandstones were
reported by Gex [1982].

4. Electrical effects associated with lake level variations
4.1 Short term magnetic field and electric potential variations

The short-term magnetic field variations result mainly from the interaction between the

permanent magnetic field of the earth and the flow of plasma from the sun [Zdhanov, 1987].
Figure 8 displays the magnetic field variations and the electric potential differences converted
in field variations of seven dipoles of the continuous array (Figure 1) for a three days period
(from 2™ to 4™ August 1997). The observed electric field variations have amplitude ranging
from 100 to 1000 mV/km. The coherence between the electrical signals confirms the quality
of the electrodes at this frequency range.
. The electric field in the frequency range between one minute and one day is mainly
induced by the magnetic field variations. In the power spectrum calculated on a 800 days
period of the vertical component of the magnetic field, the diurnal component and its
harmonics are clearly evidenced (Figure 9a). The component at 12.42 hours corresponds to the
M; tidal modulation of the magnetic field induced by the displacement of the plasma particles
attracted by the moon [Egbert et al, 1992]. These main components are present on the power
spectrum of one 800 days long data segment of the VNS dipole (Figure 9b), attesting that the
electrical signals at this frequency range are mainly dominated by the magnetotelluric
response to the ambient magnetic field variations.

The amplitude of induced electrical signals is defined by the resistivity structure, which
tend to deflect the currents lines in a direction perpendicular to the main conducﬁvity contrasts
[Zdhanov, 1987, Le Mouél and Menvielle, 1982, Menvielle and Tarits, 1986]. Shallow
resistivity structure affects the amplitude of the signals by a frequency-independent factor
referred to as static-shift (Jones, 1988).

In the context of the Sur-Frétes ridge, the induced electrical signals are strongly
polarized along one axis, as illustrated by the polarization patterns of the electric field
measured during 10 days on four couples of dipoles (Figure 10a). To a first approximation,
the signals on all dipoles are proportional. Indeed, the direction of the horizontal polarization
of the electric field estimated using 13 couples of dipoles ranges between N80° and N140°
(Figure 10b). The mean horizontal polarization, which amounts to N1 16°, is perpendicular to

the N20° main geological axis, indicating that the main structural contacts act as strong

resistivity contrasts.

4.2 Long-term electric potential variations

Figure 11 displays the electric potential variations recorded as a function of time for the
three following dipoles: the 540 m-long BGC dipole, the 1.1 km-long dipole BRC and the 1.5
km-long BGC dipole (Table 1). The RTNS signal, which is expressed as RTNS= BGC+BRC-
BBE= (Vors—Vac2) + (Veei— Vens) — (Veei—Veni), contains the sum of the electrical drifts of
6 electrodes. From the beginning of the experiment until March 1998, the RTNS signal was
stable within better than 5 mV. During this period, the electric potential variations -BRC=
Veus-Veer and -BBE= Vg -V display similar variations with an amplitude of about 180
mV, whereas the electric potential variations Vggs-Vec2 have an amplitude of 30 mV. Because
these electric potential variations have amplitude greater than the amplitude of the RTNS
signal, it can be considered that these variations are real electrical signals.

From March to December 1998, the RTNS signal displays variations having an
amplitude of about 60 mV. Since these variations have the same patterns and amplitude as the
electric potential variations recorded on the Vcui-Vger dipole, it can be concluded that the
electric potential variations of the Veni—Vge: dipole during this period are mainly produced
by the drift noise of one of the two electrodes forming this dipole. We do not further specify
the number of the electrodes.

The relationship between the electric potential variations of the BBE and BRC dipéles
and the Roselend lake level variations identified by Perrier et al. [1998] is confirmed by one
more year of data (Figure 11). The electric potential of the CH point, which is common to the
Veu—Vae and Vep—VeE dipoles, is controlled by the level of the Roselend lake. The sensitivity
of the electric potential of the CH point to the Roselend lake level is strongly reduced when
the lake level is below a critical level of about 1507 m [Perrier et al., 1998] (Figure 12 and
13). The sensitivity of the electric potential of the CH point to the Roselend lake level, which
amounts 4.2 + 2.0 mV.m™ of water on average, is increasing with rising lake level (Figure
13). It Tanges from 2.4 mV.m" of water for Roselend lake level ranging between 1507 and
1535m to 6.0 mV.m' of water for Roselend lake level greater than 1535m.

In addition, using the larger set of data, variations of the electric potential of smaller
amplitude related to the lake level variations can also been observed on other points of the
electric potential array. Figure 13 displays the electric potential variations of the LA and CH
points as well as the RO point located on the side and on the bottom of the Roselend lake
respectively, taking the BC point as reference. The electric potential of the LA and RO points
are obtained respectively by adding the following dipoles: Via—Vpc= -BBR-BRC and Vgo-
Vec= -LRB-BRC. The dipole combinations RCBB= BBE-BBW-BBG+BBR and RCLL=
LLS+LGB-BBE-LRB, which form two loop residuals, are also plotted in Figure 13 during
the periods when no electrical signals overflowed. The dipole combination RCBB is stable
within better than 5 mV from November 1995 to February 1996, from October 1996 to
December 1996 and from October 1997 to March 1998, indicating that the electric potential
variations of the LA point are reliable within 5 mV during these periods. The dipole
combination RCLL is stable within 5 mV only in December 1995 and from October to
December 1996. During these periods, the variations of Vgo-Vpc do not exceed 5 mV.
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of the array. We focus our attention on the electric potential difference measured between lake
level values of 1532 and 1554 m, which corresponds to the maximal electric potential
yariation induced by a lake level change. All the points display a positive electric potential
increase for the lake level increase of 22 m. The measured amplitude ranges between 30 mV
for the point 1 located at the elevation of 1610 m and 130 mV for the point 11 located near the
CH point at the elevation of 1555 m.

The amplitude of the spatial variations of the electric potential measured on the bank of
unts to 360 mV (Figure 18). For the La Gittaz lake level increase of 19
ectric potential with amplitude ranging between 10 and 25 mV has
s 1 to 6. A decrease of the electric potential of -23 mV has been
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m, an increase of the el
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observed at point 7.

4.4 Static shift variations
Relative magnetotelluric (MT) amplitude variations between two electrical dipoles can

therefore be used to monitor resistivity changes at a depth of the order of the dipole length
(Park and Fitterman, 1990; Park, 1991; Park, 1997). Local resistivity variations can therefore
be studied by comparing the relative amplitude of electrical signals. In the following,
amplitude ratios between electric dipoles are calculated for each days using a robust algorithm
using periods from 10 minutes to 4 hours. Results obtained for one day are given in Table 3
for some ratios which are shown in Figure 19a to 19d as a function of time.
Some ratios exhibit yearly variations up to 75% of their values, but the
be ill defined because of poor correlations. However, ratios of highly correlated dipoles, like

for example CNW/CNE or VEW/VNS, can be determined with high precision (0.5 and 0.2 %
the order of a few percents (6 and 2 % respectively)

se ratios tend to

respectively), and time variations of

become clearly visible.
Some ratios such as EWS/CNE and EWS/VNS don’t show any clearly identified yearly

variations (Figure 19a), although long term drifts may be visible, at the limit of the sensitivity.

Other observed yearly variations of the ratios are related to the lake levels in various ways

(Figure 19b to d). For the LGB/CNE, LRB/CNE and LLD’/VNS ratios (Figure 19b), the
variations are directly related to the Roselend lake level. The time variations of the BBE/VNS,
BGC/CNE, BBG/VNS, BRC/CNE and LGB/VNS ratios (Figure 19¢c) follow the variations of
the Gittaz lake. This fact is particularly striking for the LGB/VNS ratio which is constrained
by the MT signals with a daily error of 1.2 % and shows a yearly variations as large as 18%.
Such time variations could be due to the change of current distortion induced by the change of
the amount of water in the lake, which has a resistivity of about 50 Qm.

This possibly trivial static shift effect, however, can not explain the time variations of
the vew/VNS, CNW/CNE and VEW/VNS ratios in Figure 19d. These ratios have clear yearly
amplitude variations of the order of 10 times the daily determination error. These variations
are clearly associated with the Roselend lake level but with a definite time lag. This time delay
amounts to about 30 days for the CNW/CNE ratio and about 45 days for the vew/VNS and

VEW/VNS ratios.




S. Discussion

In order to explain the electric potential variations related to the lake level variationg,
we firstly evaluate two hypothesis. On one hand, the lake level variations modulate the mean
resistivity of the medium, inducing variations of the electric potential distribution generated
by a far or local electrical source. On the other hand, the electric potential variations originate
from one local electrokinetic source, which amplitude is controlled by the lake leveg]
variations.

Secondly, we consider the implications of the temporary measurements as well as the

static electric potential measurements to better constrain the proposed model. The influence of

the spatial variability of the conductivity structure, and the existence of leakage currents wil]
also be discussed.

Thirdly, the streaming potential values extrapolated from field measurements will be
compared to the streaming potential values obtained in laboratory in order to evaluate the
relationship between the electrokinetic effects observed in natural systems and the
electrokinetic effects measured on rock samples.

5.1 Model

We investigate the possibility that the electric field generated by a far or local source
with fixed amplitude may be locally modulated by the variations of the mean resistivity of the
medium due to the lake level variations.

Let us suppose the existence of one electric current source with fixed amplitude. The
negative static electric potential anomalies observed at the site suggest the existence of large
zones where oxydo-reduction processes take place, which may act as embedded current
sources with constant amplitude. The resulting electric field could then be locally modulated
by the variation of the mean resistivity induced by the lake level changes. Indeed, the water of
the lake tends to form an equipotential volume, which averages the electric potential of the
bedrock at the rock-water transition.

We first test the hypothesis of a far electric current source. For that purpose, we choose
a two dimensional model representing the Sur-Frétes site (Figure 20a). The topography of the
model is determined by the topographic line, crossing the ridge at the geodetic point at the
elevation of 1826 m with a N22°E direction. The horizontal length of the grid amounts to
3500 m with a cell length of 50 m, whereas the height of the grid amounts to 600 m with a cell
height of 10 m. Three resistivity structures compose the model. The atmosphere has a
resistivity of 10'* Qm, the resistivity of the water of the Roselend lake was measured on its
surface and amounts to 50 Qm. The ground resistivity of the northern Roselend bank has been
measured using a Schlumberger method (AB= 200 m, MN= 20 m), corresponding to a
sounding depth of 50 m. The measured resistivity ranges between 100 and 900 Qm, with an
average value of 400 €2m, which is chosen for the resistivity of the bedrock. The elevation of
the lake is varying between 1480 and 1550 m by 10 m increments. Three locations of the far
sources (labeled A, B and C) are considered (Figure 20 a). The electric sources are 1 A pole
currents. The potential distribution generated by these electric sources is calculated with a 3-D
finite-difference algorithm for DC resistivity modeling [Spitzer, 1995]. The resistivity model
is 3D with an invariance along the direction perpendicular to the topography. The electric
potential is studied at four points: the points 0 and 1 are located on the top of the ridge. They
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represent respectively the BC (or VN) and ET measurement points. The points 2, which
represents the CH or LA point, is placed on the bank of the lake and the point 3, which
represents the RO point, is located on the bottom of the lake. Figure 20 b displays the
calculated ratios V2-Vo/V-Vp and V3-V/V -V for the three different locations of far sources
as a function of the lake level.

For the configurations A and C, the ratio V,-V/Vi-Vg does not exceed 10. Since the
electric potential variations Vcy-Vpe measured at the CH point amount to 150 mV, the
amplitude of the expected electric potential variations Vgr-Vyy amounts to about 15 mV.
However, electric potential variations related to the Roselend lake level changes have not been
observed on the VNS dipole. For the configuration B, the ratios V,-V¢/V1-Vy and V3-Vo/Vi-
V) are both increasing in absolute value with increasing lake level. Since the sensitivity of the
potential of the CH and RO point have opposite signs, the electric potential distribution
induced by this source can not account for the observations. Moreover, the absolute values of
the ratio V3-Vo/V-Vy is greater than the ratio V,-V¢/V-Vy for the three configurations.
However, the sensitivity of the electric potential Vep-Vpe to the Roselend lake level is
observed to be greater than the sensitivity of the electric potential Vro-Vpc by a factor of
about 7.

Consequently, the hypothesis of the potential distribution generated by a far electric
source which is locally modulated by the resistivity variations produced by the lake level
changes is excluded. The electrical source must be local.

For that reason, we now consider the presence of an electric source with fixed
amplitude in the bedrock close to the Roselend lake. The potential induced by one local source
of 1 A is calculated for three different locations (A, B and C) in the shallow part of the
bedrock (Figure 21a). For each configuration, the relative variations of the V,-Vj and V3-V,
are calculated as a function of the Roselend lake level.

For configuration A, the calculated sensitivities of the electric potential V-V and Vs-
Vo to the lake level, have the same sign. The amplitude of the sensitivity of V3-Vj is about 6
times greater than the sensitivity of V,-V,. For that reasons, the configuration A can not
account for the observations.

For configuration B and C, the sensitivity of the electric potential V3-V; to the lake
level is non linear. Moreover, the sensitivity of V,-Vj is not regularly increasing with lake
level, as observed at the CH point. In particular, a sudden rise of sensitivity by a factor 5 is
observed between 1530 and 1540 m.

Therefore, none of the three locations of electrical sources with fixed amplitude reflect
the observed patterns of the electric potential variations. Therefore, the hypothesis of the
modulation of the electric potential generated by a local electric source with a fixed amplitude
is also rejected.

We now examine the model of a local electrokinetic source, which amplitude is
modulated by the lake level, as proposed by Perrier et al. (1998). We assume the presence of
a perched aquifer in the bank of each lake. The water is flowing out of the aquifer into a
permeable zone. The percolation zone is connected to an outlet located on the bottom of the
lake through a high permeability zone. The fluid flow inside the permeable zone is then
controlled by the piezometric gradient between the top and the bottom of the percolation
column, i.e. the water level above the outlet. The potential gradient AV in the percolation
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column induced by the fluid flow through the electrokinetic effect is expressed as AV= C; p

Ah where Cs is the streaming potential coefficient of the percolated rocks, p is the wateg
density, g is the gravity and Ah is the level difference between the top of the column and thr
water level above the outlet. Considering that the level of the perched aquifer remajn:

constant during the year, the electric potential ient i i
; gradient is then only proport
el chanms. y proportional to the lake

According to this model, the relation between the electric potential and the lake leve] jg

linear with a positive correlation above the percolation zone and a negative correlation beloy

the percolation zone. This model therefore account for the positive sensitivity of the electr;
potential to the lake level observed at point CH, LA and GE, which would be located abovc
the percolation zone. The elevation of the RO and GI points lesser than the elevation of the
bottom of the percolation system also explain the negative sensitivity observed at these pointsc

When the lake level is lower than the elevation of the outlet, the piezometric gradien-t
along the percolation column is maximal and do not depend anymore on the lake leve]
changes. The critical value observed on the sensitivity of the electric potential to the lake leve]
of the point GE and GI may be related to the elevation of the outlet of the percolation zone
Th.e presence of the outlet of a percolation system on the La Gittaz side has not beer;
evidenced, since the bank of the lake has not been investigated for seepage at low level.

The presence of the perched aquifer has not been directly evidenced. However, a
perched aquifer has been observed in the cellular dolomite unit located close to the CH poi,nt
and one fractured zone, where continuous water percolation takes place has been evidenced,
ne?r the La Gittaz structure [Electricité De France, 1951]. These observations confirm the
existence of groundwater.

. AThat no time delay greater than two days is observed between the electric potential
variations and the lake level changes, provides an order of magnitude of the lower limit of the
permeability of the percolation zone. According to a porosity of the medium of 1072 the
characteristic length scale of the system of about 50 m, we estimate that the permcabili;y of
the percolation zone is greater than 107'% m? [Noir et al., 1997]. This value is coherent with
the values of the rock permeability measured in situ on the site, which do not exceed 10™"° m?
[Electricité De France, 1951]. Consequently, this proposed electrokinetic model provides an

explanation for the observed patterns of the electric potential variations controlled by the lake
level changes.

3.2 Constrains on the electrokinetic model

_ The observed sensitivity of the electric potential to the lake level varies from point to
point. We now restrict our interest on the spatial variation of the sensitivity of the electric
potential to the lake level measured on the temporary electric array around the CH point. We
only consider the electric potential difference associated with the maximal lake level ch.ange
frqm 1532 to 1554 m. The sensitivity, which ranges between 1.2 mV.m" of water for the
point 5 at. the elevation of 1600 m and 5.7 mV.m™" of water for the point 11 at the elevation of
1554 n21 Is decreasing with the increasing elevation of the measurement point by about 0.10
mV.m™ (Figure 23).
In order to estimate in a simple manner the effect of the geometrical attenuation of the electric
potential from the proposed electrokinetic source, we calculate the potential distribution
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generated by a dipolar electric source, having an amplitude modulated by the lake level. We
use a resistivity model, which is restricted to the bank of the Roselend lake (Figure 23a). The
elevation of the line crossing the CH point with a N27E direction is chosen for the topography
of our model. The model grid has a 1400 meters length with a 20 meters cell length and a 232
meters height with a 4 meters cell height. A low resistivity structure of 80 Qm, depicting the
gone of fluid flow, is introduced in the bedrock near the lake. The absolute amplitude I of the
current sources, which is modulated by the lake level, is fixed to be maximal for the lake level
of 1504 m and fixed to be O for a lake level of 1560 m. The maximal amplitude of the current
source is fixed to 4.2 A in order to fit best the electric potential measurements performed on
the Roselend bank. The potential difference is then calculated for the values of the Roselend
lake level of 1532 and 1554 m.

The resulting relative sensitivity of the calculated electric potential to the lake level,
which is presented as a function of the elevation on the Roselend bank in Figure 23b, is in
agreement with the observations. This indicates firstly that the decreasing sensitivity with
increasing topography can be attributed to the geometrical attenuation of the electric potential
generated by an electrical source located in the bank of the Roselend lake. Secondly, the
lateral extension of the zone of fluid flow inside the bedrock, which contributes to the electric
field, appear limited, and the elevation of the top of the percolation zone must be located near
the maximum level of the Roselend lake.

For six of seven points of the temporary array of the La Gittaz bank, an increase of the
electric potential is measured for an increase of the La Gittaz lake level from 1535 to 1554m.
This average increase amounts to 9.1 mV for the points located at the elevation of 1605 m
(points 1, 2 and 3) and 20.1 mV for the points located at the elevation of 1570 m (points 4, 5
and 6). The estimated decrease of the sensitivity of the electric potential to the lake level with
the elevation, which amounts to 0.016 mV.m>, is lesser by a factor 6 than near the decrease
estimated for the Roselend temporary electric array. This factor is coherent with the ratio of
the mean sensitivity of the electric potential to the lake level at the CH point to the mean
sensitivity measured at the GE point, which amounts to 8. This confirms that the decrease of
the electric potential to the lake level with the elevation is produced by the attenuation of the
electric field, whereas the difference of the sensitivity of the electric potential to the lake level
measured between the CH and the GE point may be attributed to a difference of the amplitude
if the electric source between the two sites.

According to the proposed electrokinetic model, the electric potential is decreasing
linearly with the rising piezometric level downwards along the percolation column. That this
pattern is evidenced by the electric potential profiles P1 and P2 performed on the bottom of
the Roselend lake (Figure 5), tends to support the electrokinetic model. However, no relation
between the electric potential and the topography on the profile P2 is observed for elevation
greater than 1510 m. The presence of a static positive electric potential anomaly of the order
of 100 mV at this place may modify the electric potential distribution. This explanation is
supported by the static electric potential difference measured between the point 11 and the
point 10 of the temporary electric potential array (Figure 16), which amounts to 120 mV.

The presence of the time lag between the temporal variations of the vew/VNS,
CNW/CNE and VEW/VNS ratios and the Roselend lake level variations is extremely
interesting (Figure 19d). Indeed, such delayed variations can only be attributed to diffusion of
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to 2.6 10° m?s™'V!. The resistivity of the percolation zone is fixed

in the model and amounts
tential at the surface is calculated for three values of the resistivity

(0 10> Qm. The electric po
of the external zone ranging between 5 10% and 10° Qm (Figure 25b).

The area above the percolation zone, where the electric potential is enhanced by at least
10% by the lowering of the resistivity of the external zones from 10° to 5 10> Qm, has a length
of about 40 m. This confirms that the increase of the lake level will produce an increase of the
potential sensitivity on the bank of the lake. The limited extension of the zone which is

affected by the resistivity changes, can explain that only the sensitivity of the CH point is
e CH point is located near the Roselend lake at its

increasing with lake level. Indeed, th
maximal level, whereas the LA point is located about 30 m above the CH point. The point GE

is located at 20 m above the La Gittaz lake level at its maximal level. Therefore, the CH point
close to the Roselend lake level to exhibit a potential sensitive to the
vel increase. Therefore, the non-linearity of the relation

the Roselend lake level observed at the CH point (Figure

may then be sufficiently
resistivity decrease to the lake le
between the electric potential and

14a) may be explained in such a way.
This further supports that the electric potential on the Roselend bank may be modulated

by the resistivity changes associated with the lake level variations in a non-linear way.

The spatial variability of the conductivity structure may also contribute to the variations
of the sensitivity of the electric potential to the lake level. Indeed, the presence of a low
conductive zone contribute to the attenuation of the electric field generated by an
urce within the vicinity of the measurement point. The lack of electric
ted to the lake level at the GS point does not imply that the

cated far from the GS point. Indeed, the electrical field generated by
etectable at this

electrokinetic so
potential variations rela

electrokinetic source is lo
an electrokinetic source close to it is strongly attenuated and may not be d

point since the GS point is located near a high conductive zone.

Furthermore, the potential difference measured at the point 7 of the temporary array of
the Gittaz side is negative and amounts to -23.2 mV. The point 7 is located near a high
conductivity zone (Figure 7). The mobile charge carriers may then produce a local electrical
polarization in the electric field generated by the electrokinetic source. The sign of the induced

field should then be opposite to the main field. This could explain the local inversion

electric
el, which has to be confirmed by

of the sensitivity of the electric potential to the lake lev
supplementary measurements.

54 Relation between the streaming potential values extrapolated from the field
experiment and the streaming potential values obtained in the laboratory

First order values of the streaming potential coefficient can be extrapolated from the
For that purpose, the measurement points are supposed to be close to one end of
ents are neglected. The potential difference along
the percolation column is then estimated to amount two times the potential measured at one
extremity with respect to the potential at infinity. Therefore, the streaming potential

olated from field measurements range between 12 (RO point) and 84
ns have been related to

observations.
the percolation system, and the leakage curr

coefficients extrap
mV/0.1MPa (CH point). The points, where electric potential variatio
lake level variations belong to different geological formations. The point LA is located near a

cellular dolomite unit. The points CH, RO are located on a calcareous sandstone unit, whereas
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the points GE and GI are located on a coal bearing sandstone unit.

¥H order to investigate the dependence of the streaming potential coefficient within th
geological formation of the calcareous and coal bearing sandstones, the electrokinetic effe !
ha§ been measured in laboratory on crushed rocks sampled in the corresponding geologj !
unit of the site (Figure 1). These measurements have been performed using the experimfnial
setup defined in [Lorne et al, 1999a; Lorne et al, 1999b]. Measurements on individuall
samples of Fontainebleau sandstones do not show any intrinsic dependence of the strearnjnag1

potential coefficient with permeability for electrolyte resistivity lesser than 100 Qm [Lorne ¢

al, 19?9a]. The resistivity of spring and lake water measured on the Sur-Frétes site ig
comprised between 25 and 90 Qm. Therefore, the measurements on crushed samples allow
tl.le comparison of the differences of the streaming potential coefficient between the sampled
sites. The grain size of the crushed samples ranges between 316 and 800 um, leading to
measured permeability values ranging between 10 and 80 darcy. The measurements were
per.fonned at a room temperature of 21 °C, using KCl electrolyte. The pH of the electrolyte
which is determined by the equilibrium conditions of the fluid flow inside the samples range;
between 5.7 and 9.6. Figure 25 displays the measured streaming potential values as a f,unction
of the electrolyte resistivity. The measured streaming potential values range between 0.3 and
1.5 mV/0.IMPa/Qm. The resistivity of spring water of the Sur-Frétes site amounts to 40 Qm
on average. The corresponding streaming potential coefficient ranges between 12 and 60
mV/bar. These range values agree with the measurements of the streaming potential
coefficient extrapolated from field measurements. The characterization of the streamin
potential coefficient in laboratory is therefore valuable to evaluate the amplitude of thi
electrokinetic effects in natural systems.

. However, a variation of the streaming potential coefficient approximately by a factor 3
is observed between the rock samples originating from the calcareous sandstone unit namely
the GCCH, GCRO and GCP38 samples, whereas a difference by a factor 2 is (;bserved
between the crushed rocks sampled in the coal bearing sandstone (GRH, GHP50 and GHFN
samples). These measurements indicate that a direct conversion of the electrokinetic effects
from the laboratory to the field have to be considered carefully.

5.5 Long-term stability of the electric potential array

The electric potential difference between the electrodes, which belong to the same
measurement point, can be measured at the station of the Sur-Frétes ridge. Four sets of
measurements have been performed since the beginning of the experiment. They correspond
to the following dates: 10/25/95, 09/13/96, 06/18/98 and 11/25/98. |

The electrodes located on the bottom of the lakes present long-term drifts, which
amount to about 35 mV over 3 years. This indicates that the set-up of the electrodes fz)r long-
term measurement of the electric potential in the water is not dedicated and has to be changed.

For the electrodes installed in the soil, 24 of 27 Pb/PbCly/kaolinite electrodes have been
checked. 76 % of them reveal drifts with amplitude lesser than 3 mV over three years. This
confirms that the set up of the electrodes of the Sur-Frétes electric potential array is dedicated
for long-term measurements. Therefore, electric potential changes of a few mV per month can
be measured with reasonable accuracy.

However, the number of residual loops in the electric potential of the Sur-Frétes
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iment was not sufficient to assess the reliability of the measured electric potential

exper
variations over the whole observation period. For further works, we therefore recommend the

use of a large number of residual loops in the configuration of an electric potential array.

6. Conclusions and implications for earthquake precursors

Several conclusions can be drawn from the Sur-Frétes experiment concerning the
technical aspects and methodology of electric potential monitoring. Using current techniques,
electric potential changes of the order of a few mV per month can be measured with
reasonable accuracy. However, the performances of the electrodes of Sur-Frétes were not as
good as anticipated from the results of the Garchy experiment [Perrier et al., 1997]. In
particular, the degradation of electrodes became significant after three years only. The use of
Joop residuals, which has been demonstrated in Sur-Frétes, should however be more intensive
in future electrical arrays. Although the extra care invested in cable connections and lightning
protection was successful, loss of data during the Sur-Frétes experiment occurred due to cable
damage and more redundancy in the cabling should therefore be considered for future
experiments.

In this paper, it is also shown that temporary electrical arrays, re-measured periodically,
can also be used to identify long term variations of the electric potential. Although the time
resolution is poor, such arrays are easy to implement and provide local measurement precision
of the order of one mV. They can therefore be used to provide spatial information
complementary to a permanent array, which can not only reasonably monitor a limited number
of points.

As already demonstrated in Parkfield, electrical arrays such as Sur-Frétes can also
monitor indirectly the shallow resistivity of the medium through the amplitude of the induced
electrical signals. In Sur-Frétes, clear variations associated with changes in the groundwater
distribution could be identified. Such effects could produce artefacts when trying to monitor
deep electrical structures, and deserve more investigations.

In the Sur-Frétes experiment, clear electric potential changes were observed on various
points in association with the lake levels. The model with electrokinetic sources located in the
banks of the lake accounts for the observed effects to first order [Perrier et al., 1998]. A more
detailed modeling of the electrokinetic is however difficult on a site like Sur-Frétes because of
various reasons discussed at length in this paper. First, the streaming potential coefficient of
the rock is difficult to constrain from the field. Even within the same geological formations,
local variations as large as a factor 3 are observed. In addition, time variations are complicated
by the fact that water level changes also induce variations in the leakage currents, and could
account for the non-linearity of the correlation with the Roselend lake level at point CH.

The electrical variations associated with water level variations observed in Sur-Frétes
may have practical applications in the monitoring of artificial lakes, as first pointed out by
Bogoslovsky [1970]. Other applications may be considered, such as for the monitoring of the
geophysical conditions near large ship locks (e.g. Three Gorges project in China).

The Sur-Frétes experiment is the first demonstrative case of the electrokinetic effect in
geophysical system of kilometer size. Previous evidence on the electrokinetic effect could
only be indirectly drawn in geothermal fields or volcanoes. Recently, another case of
electrokinetic effect was evidenced in the vicinity of a periodic spring in Nepal [Perrier et al.,
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1999]. These various experiments establish that fluid flow do produce measurable electricy]
signals in natural systems, and support the possibility of electrical earthquake precursorg
[Mizutani et al., 1976]. Effective couplings varying between 6 mV/bar to 42 mV/bar were
observed in Sur-Frétes. Potential variations of the order of 120 mV were observed before the
Haicheng earthquake [Raleigh et al., 1976]. Such variations would imply pore pressure
changes ranging between 3 MPa to 20 MPa. Such pressure variations seem unrealistic in the
preparatory phase of an earthquake.

It should be noted that in the Sur-Frétes experiment no transient signals similar to the
SES precursory signals reported in Greece [Varotsos et al., 1984]. However, transient
electrical signals were observed in association with transient strain changes [Trique et al,,
1999]. These observations, which may be relevant for the discussion of the physics of
earthquake precursors, are described in detail in the companion paper [Trigue et al., II].
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CNW BA;-BCy 51 "i |
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Table 1: List of the 20 dipoles of the electric potential array of the Sur-Frétes experiment. The |
dipoles are composed by second generation Pb/PbCl,/kaolinite Petiau electrodes [Clerc et al., . ‘
1998]. The LLD and LLD’ dipoles correspond to the same dipole connected on two different il
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electronic channels.

Table 2: Mean linear factors relating the electric potential to the lake level.

L Ratio

Mean value

Mean daily error
%

Size of the yearly
variation (%)
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Electric Mean linear factor |
measurement point (mV.m™) ' “ ‘
CH 42+2.0
LA 0.7+0.1 H
RO -0.6x0.1 ‘ ‘
GE 0.6 0.1 I
GI -15+04 |




LGB/CNE 0.32 14 60
LRB/CNE -0.053 15 73
LLD’/VNS 0.264 5 18
BBE/VNS 0.086 8 45
LGB/VNS -0.086 1.2 18
BBG/VNS 0.152 3 25
BRC/CNE 0.085 6 36
BGC/CNE -0.027 1.8 9

Vew/VNS -1.397 0.55 8

CNW/CNE -0.787 0.5 6

VEW/VNS -1.701 0.23 2.5
EWS/VNS -0.58 8 12
EWS/CNE 0.29 6 12

Table 3 : Amplitude ratios for some electric dipoles.

Sample Cs/ps
(mV/0.1MPa/Qm)
GCCH 0.81+£0.02
GCFO 0.29 + 0.004
GCP38 0.46 £0.01
CRO 1.21£0.03
GRH 0.38 £0.004
GHP50 0.5£0.07
GHFN 0.255 + 0.008

Table 4: Measurements of the ratio of the streaming potential coefficient to the fluid

resistivity for 6 samples of the permian sandstone.
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Appendix A
We present the analytical model developed by Adler et al. [1999] in order to evaluate

the contribution of the leakage currents due to resistivity changes of the medium. We consider
two porous media (see Figure 25b). The medium 1 represents a high permeability zone, where
water is flowing downwards up to a depth L. The medium 2 represents a low permeability
gone of width 2h, where resistivity changes are occurring. The upper and lower boundaries of

the medium 2 are assumed to be impermeable.

Since electric and convective phenomena are coupled, the seepage velocity u and the
current density I are linearly related to the driving forces, which are the pressure p and electric
potential Y gradients:

Li=-0;V¥i- o Vpi (1)

u=-04 VY¥; - ki/p Vpi 2),

where ©;, o; et k; are the conductivity, the electroosmotic coefficient and the
permeability of the medium i. The conservation of mass and current requires that w; and I;
satisfy the continuity equations :

V=0 (3)

Vlli =0 (4)

The system is constrained by two boundary conditions. At lyl=h and x 2 0, the pressure,
potential and normal fluxes are continuous:

pi=p2 (5)

¥i=¥> (6)

nli=nl, (7)

nu=nu; (8),

where n denotes the unit vector normal to the discontinuity.
At x= 0 and L, for lyl>h, no flux crosses the surface:
ux=0 (9)

Li=0 (10)

For lyl<h, the seepage velocity Vo and local current Jo are supposed not to vary with y:

u=Vo (11)

Lix=Jo (12)

Because of the symmetry of the model with respect to the x-axis, the general solution
for y>0 can be written as :

P, = Zp-0, . @y cos (nmx/L) exp (-nmy/L) (13)

¥, = Z-0, . by cos (nmx/L) exp (-nmy/L) - (14)

P, = A X + Z—,_ Cq cos (nmx/L) cosh (nmy/L) (15)

¥, =T x + X0, _ dy cos (nmx/L) cosh (nmy/L) (16)

The constants A and I' are the macroscopic gradients along the x-direction in the
medium 1. Theyare related to the local fluxes Vo and J by the following relation:

Jo=-0: -0y A (17)

Vo=-0,T- k]/[l A (18)

The form of this solution automatically satisfies the boundary conditions (9) to (12).
The four unknown coefficients a,, b,, ¢, and d, are obtained by expressing the boundary
conditions (5) to (8).
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Figure 1: Geological map of the Sur-Frétes ridge and the electric potential array.
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Figure 3: The temporary electric potential array of the Roselend (a) and La Gittaz bank (b). In each
temporary electric potential array, one measurement point is located a few tens of centimeters from one
point of the continuous electric potential array, in order to refer the electric potential measurements
to the potential of the BC point.




Figure 4:- Map of the static electric potential of the Sur-Frétes site. The measurement point
tl}e electric Potential profiles are indicated by white triangles. The contour of the geological units
dls‘pla,yed using the colors defined in the Figure 1. The black points represent the electric measuremel
points of the continuous electric potential array, taking the BC point as reference. ”
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Figure 5: Static electric potential measured on the P1 (grey line) and P2 profiles (black line) performed
on the bottom of the Roselend lake (Figure 4) as a function of the distance from the bank. The grey
and black dashed curves display the depth of the lake along the P1 and P2 profiles respectively.
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Figure 6: Static electric potential profiles on the bank of the La Gittaz lake. a) The triangles represel
the measuremem't pm_nts of the profiles. The red square indicates the measurement point take
reference. The direction of the dashed line, which amounts to N105, is approximately perpendic

to the main geological axis which is oriented N20. b)

of the distance from the reference point. The profiles are projected along the N105 direction (dasi

line in Figure 6a).
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Figure 7: Top: Location of the Schlumberger resistivity sounding points (diamonds) and the electric
potential measurement points on the southeastern part of the La Gittaz bank. Bottom: Apparent
resistivity (diamonds) and electric potential measurements (triangles). Two different configurations

of the Schlumberger array has been used: AB= 200 m, MN= 20 m and AB= 20 m, MN= 2 m. They

correspond to sounding depths of 5 and 50 m.
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Figure 10a: Polarization patterns of the electric field on four couples of dipoles.

Figure 10b: Polarization angle (black segments) of the electric field measured by the Sur-Frétes electric

potential array. The numbers indicate the couple of dipoles used for the est(i}rr(lja}téc;}r;r ;f %he géaéi/zg‘t;sn
. = = NE, 4= vns/vew, 5= B , 6= ;
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13=LLD’/ EW’N) The location of the segments is defined as the barycenter o.f the 4 electr}c mea,su:E -
me:lt points for each couple of dipoles. The measurement points of the continuous electric potentia

are indicated by grey circles.
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Figure 12: Electric potential variations of the CH, LA and RO points with respect to the potential of
the BC point as a function of the Roselend lake level.
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Figure 19a: Temporal variations of the electric field ratios EWS/VNS and EWS /CNE.
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Figure 19c: Temporal variations of the electric field ratios BBE/VNS, LGB/VNS, BBG/V %

BRC/CNE, -BGC/CNE and the La Gittaz lake level.
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Figure 19d: Temporal variations of the electric field ratios BBE/VNS, LGB/VNS, BBG/VNS, -
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Figure 22: Electrokinetic model for the interpretation of the electric potential variations observed of

the bank and the bottom of the Roselend and La Gittaz lakes.
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Figure 23: Sensitivity of the electric potential to the lake level as a function of the topography. a)
Resistivity model. The areas with resistivities of 1012, 400, 80 and 50 Qm represent the atmosphere,
the host rocks, a fluid saturated zone and the Roselend lake. The fluid saturated zone represents the
percolation zone. The corresponding electrokinetic source is represented by a dipolar electric current
source (black points). The absolute amplitude I of the current sources, which is modulated by the lake
level, is fixed to be maximal for the lake level of 1504 m and fixed to be 0 for a lake level of 1560 m.
The maximal amplitude of the current source is fixed to 4.2 A in order to fit best the electric potential
measurements performed on the Roselend bank. b) Sensitivity of the electric potential measured on

- the Roselend temporary array corresponding to the Roselend lake level increase from 1532 to 1554 m

as a function of the elevation of the points (triangles). The calculated sensitivity on the surface of the
host rocks is indicated by a dashed curve.
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Dans cette partie, nous analysons le comportement long-terme du réseau électrique de Sur-
Frétes. Tout d’abord, les différences de potentiel entre les différentes électrodes du réseau, me-
surées sur place quatre fois sur trois ans, renseignent sur la stabilité des électrodes. Ensuite,

nous étudions la stabilité des résidus de bouclage fournis par les mesures continues des dipoles

électriques.

5.3.1 Stabilité du potentiel entre électrodes

Le potentiel absolu entre les électrodes indépendantes de mémes points du réseau électrique
a été mesuré quatre fois au niveau du tiroir d’acquisition des lignes telluriques: le 25/10/95,
le 13/09/96, le 18/06/98 et le 25/11/98. Seules le potentiel des électrodes isolées RH;, ET; et
BA,, qui constituent des points de mesure reliés & un seul dipdle, n’ont pu étre vérifiées. Les~
mesures sont reportées dans le tableau 5.1.

Les quatre électrodes au NaCl se distinguent des électrodes KCl par un plus mauvais com-
portement dans le long terme. En effet, ’électrode RO; a montré en moins de deux ans (entre
le 13/09/96 et le 18/06/98) une dérive de son potentiel par rapport aux RO, et RO3 d'une am-
plitude d’environ 40 mV. Du 25/10/95 au 25/11/98, le potentiel de ’électrode EO; a diminué
d’environ 25 mV par rapport au potentiel des électrodes EQ3 et EQ4. Pendant la méme période,
le potentiel de ’électrode VN3 a diminué également d’environ 30 mV par rapport au potentiel
des électrodes VN3 et VNy4. La diffusibilité de 1’électrolyte vers ’extérieur, peut-étre plus im-
portante pour le NaCl que pour le KCI, pourrait expliquer la différence de comportement dans
le long-terme des deux types d’électrodes. La dérive de 1’électrode du point GI; est difficile a
déterminer, compte tenu que les trois électrodes du point GI montrent des dérives importantes.

Les électrodes au KCl présentent un comportement plus nuancé. Les électrodes situées en
fond de lac montrent une dérive importante. Sur la période entre le 25/10/95 et le 25/11/98,
les différences de potentiel entre les électrodes RO3 et RO et GI3 et GI; ont une amplitude
d’environ 40 mV et 35 mV respectivement. Ces électrodes ont simplement &té déposées & partir
de la surface sur le fond du lac. Ainsi, Peau autour des électrodes doit accélérer la diffusion
et la dilution de l'électrolyte a I'extérieur de l’électrode, entrainant la dérive du potentiel de
lélectrode. L’altération du couvercle de 1’électrode a pu également permettre la corrosion par
l’eau du fil de cuivre et entrainer une dérive supplémentaire.

Par contre, les électrodes installées dans le sol montrent des dérives plus faibles sur trois ans.
Les électrodes des points CH, LA, GS, EE et BC montrent des dérives qui n’excédent pas 4 mV
sur 3 années. En trois autres points, une seule électrode semble montrer une dérive importante.
Ainsi, au point GE, seule I’électrode GE; montre une dérive d’environ 10 mV par rapport aux
trois autres électrodes, tandis que les différences de potentiel entre ces trois électrodes n’excédent
pas 2 mV. Au point EO, 1’électrode EO; montre une dérive d’environ 40 mV d’amplitude par
rapport aux electrodes EO3 et EQy4, tandis que ces derniéres montrent entre elles une dérive

d’environ seulement 3 mV. Enfin, au point VN, 'électrode VN; montre une dérive d’environ 30
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Partie Point de Couple Différence de potentiel (mV)
du réseau | mesure | d’électrodes
électriqueﬁ 25/10/95 | 13/09/96 | 18/06/98 | 25/11/98
RO RO,-RO, -36 -32 3 -80
RO3-RO; -35 -28 3 -40
Roselend LA LA,-LA, 0 en air 4 1
CH,- CH, 0 0 -1 0
CH CHs- CH; 0 0 -3 -3
CH4- CH, 0 0 -3 -3
GI GIL,-GI,; -31 -36 -44 9
GI3-GI, -30 -46 -20 23
Gittaz GE GE,-GE; 1 -2 -8 -3
GE3-GE, 0 -2 -10 -3
GE4-GE, 0 -1 -8 -3
GS GS2-GS; 0 -1 -2
EE EE,-EE; 0 -1 -2
BC BC,-BC, -1 1 0 0
Est BC BC3-BC, 0 0 0 0
BC4-BC, 0 -1 0
BCs-BC, -1 0 0 -9
RB RB,-RB; 0 3 10
EO EO,-EO, 21 23 -38 6
EO3-EO, 0 -1 -32
EO04-EO, 0 -1 -29 26
Ouest VN VN,-VN,; 20 22 41 -20
VN VN3-VN, 0 0 13 -6
VN4-VN, 0 -2 12 -6

Tableau 5.1: Différence de potentiel entre les électrodes indépendantes situées aux mémes points du réseau
électrique mesuré dans le chalet au bornier. Les électrodes ROy, GI;, VN; et EOs sont au NaCl.
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mV d’amplitude par rapport aux électrodes VN3 et VNy, tandis que ces derniéres entre elles
montrent une dérive de l’ordre de 2 mV. Enfin les électrodes RB; et RB; montrent entre elles
une dérive d’environ 15 mV d’amplitude. Au total, 22 des 27 électrodes KCl installées dans le
sol et qui ont pu étre vérifiées, soit environ 80%, ont montré des dérives d’amplitude n’excédant
pas 3 mV sur les trois années comprises entre le 25/10/95 et le 24/11/98.

Ainsi, Pamplitude des dérives observées sur les électrodes KCl placées dans le sol ne semble

pas dépendre du point d’installation. Ceci confirme que le mode opératoire d’implantation des

" électrodes est assez satisfaisant pour les mesures dans le long-terme (Perrier et al., 1997). La dé-

rive importante de certaines électrodes KCI peut provenir des connections qui se sont détériorées
ou bien de défauts dans leur mode de fabrication.

De facon générale, les électrodes KCl présentent une stabilité dans le long-terme bien meil-
leure que celle des électrodes NaCl. De plus, linstallation des électrodes KCl dans le sol selon
le mode opératoire approuvé a Garchy (Perrier et al., 1997), montre satisfaction. Néanmoins, il
pourrait étre amélioré en remplagant la bache plastique placée en fond du trou des électrodes
par un seau, qui permettrait de maintenir un réservoir de kaolinite salée. A 1’avenir, pour éviter
de ne pas pouvoir contréler la dérive de certaines électrodes, il est nécessaire que chaque point
de mesure soit un noeud du réseau électrique, et non une terminaison (points RH, ET, et BA).
Néanmoins, il faut noter que le sol, dans lequel sont installées les mesures électriques du réseau
de Sur-Frétes, est compact et qu’il bénéficie d’un apport d’eau naturel conséquent pour le main-
tenir humide. Ainsi, la stabilité dans le long-terme du réseau électrique est propre a ce contexte
pédologique. Par exemple, une telle stabilité ne sera siirement pas obtenue dans un sol volca-
nique, ou la faible rétention d’eau en subsurface doit favoriser la dessication de I'électrolyte des
électrodes. De plus, pour des sols trés secs en surface, la résistance de contact devient trés élevée
et peut entrainer des biais importants dans les mesures, comme l'illustreront les prospections de
potentiel spontané réalisées au Népal en mai 1998 (voir chapitre 7). Dans ce type de contexte,
il conviendrait d’effectuer les mesures en profondeur dans un environnement pédologique moins
résistif.

Par contre, la méthode permettant la mesure fiable du potentiel en milieu aquatique doit
atre revue. La présence d’un large volume d’eau en contact avec les électrodes doit accélérer la
diffusion de D’électrolyte dans ’eau. Il serait donc nécessaire d’ajouter un composé qui aurait
une propriété d’adsorption de I’électrolyte supérieure a celle de l’argile utilisée, et permettrait

ainsi de limiter la diffusion de I’électrolyte.

5.3.2 Stabilité des résidus de bouclage

Au total, 9 résidus de bouclage permettent le controle continu de la stabilité des dipoles qui
composent les boucles électriques (paragraphe 3.5.1.1). Les données brutes sont présentées sur
la figure 5.1.

Etudions tout d’abord les résidus lac-lac RLSD, RLSD’ et RLDD’. Durant la période de
octobre 95 & juillet 96, les résidus lac-lac instables confirment le sectionnement des céibles sous
le poids de la neige dés le début de I’hiver. De octobre 96 & novembre 98, le résidu RLDD’,
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qui mesure la différence entre les signaux d'un méme dipéle acquis sur des voies électroniques
différentes, montre un résidu moyen stable et des pics de plus de 50 mV d’amplitude. Ces
variations refletent des artefacts liés & la transmission ou a l’acquisition des mesures électriques.
Ces pics, qui sont aussi visibles sur le résidu RLSD, montrent que ces artefacts proviennent de
l'enregistrement de la voie LLD.

Le résidu RLSD présente des variations, dont ’amplitude dépasse 100 mV. Ces variations
atteignent environ 30 mV trois mois aprés la nouvelle installation des électrodes de lac en
septembre 96 et montrent donc une dégradation rapide des électrodes. Elles confirment que les
mesures effectuées en fond de lac présentent une trés mauvaise stabilité temporelle.

Les résidus RCLL, RCBB, et RTNS forment les boucles électriques joignant les points élect-
riques des deux berges. La saturation des résidus RCBB et RTNS de février 4 juillet 96 provient
de la saturation du dipéle BBE durant cette période. De novembre 95 & février 96 et de octobre
96 a mars 98, les résidus RCBB et RTNS sont stables et présentent des variations d’amplitude
inférieure 3 5 mV. Néanmoins, des variations d’environ 50 mV d’amplitude sont observées si-
multanément & partir d’avril 98 sur les résidus RCLL, RCBB et RTNS, qui ont en commun
le dipole BBE. Ainsi, I'instabilité du dipsle BBE apparait subitement deux ans et demi aprés
linstallation du dipéle. La saturation du résidu RCBB de janvier 4 septembre 97 provient de la
saturation du dipsle BBW. Les variations d’environ 100 mV, observées uniquement sur le résidu
RCLL de décembre 96 a septembre 97 ont pour origine le dipdle LRB, qui comporte le point

en fond de lac RO3. Ce dernier présente une mauvaise stabilité dans le temps, qui pourrait en
partie expliquer la dérive du dipéle LRB.

Le résidu RCLL présente des caractéristiques similaires aux résidus RLSD et RLSD’ puisqu’ils
ont en commun le dipdle LLS, avec notamment des décrochements de 10 4 50 mV d’amplitude
suivis de retour & la valeur initiale, qui sont visibles sur les années 97 et 98. Ce résidu est donc
marqué par la mauvaise stabilité du dipéle lac-lac LLS.

Analysons maintenant les boucles électriques de la créte RCEWN, RCEW et RTW. Les
variations similaires observées sur les résidus RTW et RCEW et qui ne sont pas présentes sur
le résidu RCEWN permettent d’identifier les dérives de 1’électrode DIW au NaCl. Ainsi, les
dérives sur le dipole DIW atteignent plus de 50 mV aprés un an et demi de mesure et atteste de
l'importante dérive des électrodes NaCl que nous avons mentionné dans le paragraphe précédent.
Des problémes de saturation du signal sur le dipole vew affectent les résidus RTW et RCEWN
de janvier & juillet 96. Suite au recalage du dipéle vew en septembre 97, le résidu RCEWN a
montré une stabilité d’environ 5 mV sur la période d’octobre 96 4 avril 98.

En résumé, I'étude des résidus de bouclage confirme les observations faites au paragraphe
précédent et permet de quantifier la dégradation temporelle du réseau électrique. Les dipoles
immergés dans les lacs montrent une trés mauvaise stabilité temporelle avec une dérive supérieure
4 30 mV atteinte aprés seulement trois mois de mesure. Le dipole NaCl DIW conserve une dérive
inférieure 4 10 mV sur environ 1 an, mais présente une augmentation rapide de la dérive au-dela.
Pour presque tous les autres dipéles, la stabilité est satisfaisante avec des dérives qui n’excédent

pas 10 mV sur deux années et demi de mesures. Néanmoins, la dégradation temporelle du réseau
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est nette. Au terme des trois ans de mesure, les résidus montrent tous des variations importanteg
et la contribution de la dérive de chaque dipéle devient difficile & évaluer. Ceci indique la nécessita

de renouveler l'instrumentation électrique au bout de deux ou trois ans de mesure afin d’assurer
une stabilité importante des mesures.

D’autre part, 'analyse des résidus montre le seuil de détection du réseau électrique. Sur leg
deux premiéres années de mesure, des variations de seulement 10 mV d’amplitude sont tout 3 fait
mesurables & partir des électrodes KCl implantées dans le sol. Au-deld des deux premiéres années

de mesure, les artefacts instrumentaux sont 3 considérer dans linterprétation des données.

Au vue d’une telle analyse, on peut s’interroger sur les interprétations des mesures de poten-
tiel spontané réalisées en continu sur plusieurs années, comme par exemple en Russie (Sobolev,
1975). Dans ce cas, les artefacts instrumentaux apparaissent étre une origine possible de cer-
tains de ces signaux. Le contrdle de la stabilité des mesures électriques par la mesure des résidus

apparait étre le meilleur moyen pour différencier les signaux géophysiques des artefacts instru-
mentaux.

En résumé des deux paragraphes précédents, les mesures électriques réalisées a Sur-Frétes
dans le sol sont stables sur les deux premiéres années de mesure pour les électrodes au KCI.
Au-dela de deux ans, les dérives instrumentales sont nombreuses, et leur contréle devient abso-
lument nécessaire pour l'interprétation des mesures. Les électrodes au NaCl montrent des dérives
importantes aprés une année de mesure. Les mesures électriques en fond de lac montrent une

dérive importante au bout de seulement quelques mois, impliquant que le dispositif de mesure
du potentiel électrique dans ’ean doit étre modifié.

Ainsi, la mesure en continu du potentiel électrique avec un réseau de dipoles nécessite de
configurer ce dernier pour permettre le contréle de la stabilité des mesures. Pour cela, les dipoles
doivent former des boucles électriques, qui permettront de vérifier la redondance des mesures.

Au dela de deux ans de mesures, la réinstallation de certains points de mesure électrique doit
étre également envisagée.

5.4 Variations de potentiel électrique associées aux décharges
d’une source intermittente

Nous présentons dans ce paragraphe un autre exemple de variations de potentiel électrique
mesurées en milieu naturel et associées a un effet électrocinétique. Elles concernent des mesures
de potentiel électrique réalisées au voisinage de la source intermittente de Dhor Barahi située
au Népal. Nous décrivons tout d’abord le site. Nous présentons ensuite les observations et leur

analyse. Les mesures de potentiel électrique seront ensuite comparées & un modeéle simple de.
source électrique.
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Figure 5.3: Localisation de la formation de calcaires gris, ou se situe la source de Dhor Barahi. Les

pendages mesurés sur les affleurements sont indigués.
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Figure 5.4: Topographie autour de la source de Dhor Barahi, estimée suivant le profil AA’ indiqué sur Ja
figure 5.3.

5.4.1 Description du site

La source de Dhor Barahi est située au Népal occidental, & environ 70 km i l'ouest de
Kathmandu et 15 km au sud-est de la ville de Pokhara (figure 5.2). La géologie du site se
compose principalement de calcaires dolomitiques de la fin du Paléozoique appartenant au sous-
groupe de Lakharpata. La direction géologique principale est de N100° avec un pendage 545°

(figure 5.3). La topographie du site est présentée sur la coupe de la figure 5.4. La source de Dhor : i | platforms
Barahi est 4 une altitude d’environ 750 m, en contrebas d’un éperon rocheux, qui culmine 4 950 : 4 _and puin
m.

L’intermittence de la source de Dhor Barahj est interprétée par les habitants de la région
comme la manifestation d’une divinité (Lecomte-Tilouine, 1993) et le site est un sanctuaire oi

sont pratiqués des offices religieux et des sacrifices d’animaux. La source de Dhor Barahi se situe

au pied d’une paroi verticale de calcaire 3 proximité d’un petit temple hindou (figure 5.5). L’eau
de la source est récupérée dans le petit bassin avant d’étre recueillie dans le bassin principal

(figure 5.6). Le niveau minimum de l'eau dans le bassin est de 20 cm. L'eau du bassin principal

est ensuite drainée par trois canalisations vers un ruisseau. Le bassin principal est entouré de
plates-formes de béton.

L’intermittence de la source de Dhor Barahj peut étre expliquée par un systéme de siphon
dans des karsts (Mangin, 1969 ; Mangin, 1973). La dissolution des calcaires o se situe la source

peut permettre 'existence de zones karstiques. La géométrie du résean karstique peut produire
localement des réservoirs naturels, qui collectent ’eau du réseau. Si Je réservoir naturel, alimenté Figure 5.5: Schéma du sanctuaire et de la source de Dhor Barahi.
a débit constant, se vidange par un conduit qui forme un coude plus élevé que le bas du réservoir,

un phénoméne d’intermittence peut alors apparaitre par un mécanisme de siphon (figure 5.7).

Le réservoir se remplit, tant que la hauteur d’eau est inférieure 4 la hauteur du coude du conduit
P

aval. Lorsque le niveau d’eau du réservoir dépasse la hauteur du coude, I’eau dans le conduit .

franchit le coude et amorce la vidange du réservoir. Lorsque le niveau dans le réservoir est
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~

suffisamment bas, I’air, qui pénétre a nouveau dans le conduit, provoque la perte de charge
de la circulation d’eau et désamorce la vidange du réservoir. L’intermittence d’un tel systéme
nécessite que le débit de vidange soit au moins deux fois plus élevé que le débit de remplissage
du réservoir (Mangin, 1969).

La période d’intermittence de la source de Dhor Barahi mesurée en mai 1998 sur une dou-
zaine d’intermittences était réguliére et s’élevait 4 28 4 1.5 min, pour un débit d’environ 1 +
0.3 m3.min~!. Les variations de niveau associées étaient d’environ 30 cm. Une décharge excep-
tionnelle a été observée aprés une période de 49 min avec un débit 50 % supérieur.

Nous allons maintenant présenter les mesures électriques réalisées au voisinage de la source
intermittente de Dhor Barahi en mai 1998.

5.4.2 Variations de potentiel électrique associées aux décharges de la source
intermittente de Dhor Barahi (Népal)
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Abstract—Electric potential variations were recorded in the vicinity of the Dhor Barahi
periodic spring located southeast of Pokhara, western Nepal. This spring flows for a few
minutes, with a repetition rate of about 30 min. During water flow, positive electric potential
pulses with an amplitude varying from 0.17 to 0.36 mV are observed on the ground surface,
and negative pulses with an amplitude of 8.4 mV in the water channel. These observations
provide a striking illustration of the electrokinetic effect. Such electric potential measure-
ments may be used in the future to monitor hydraulic systems and may also improve our

uqderstanding of electrical effects associated with natural systems. (® Académie des
sciences / Elsevier, Paris.)
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Résumé — Des variations de potentiel électrique sont ohservées au voisinage de la source
intermittente du temple de Dhor Barahi, situ¢ au sud-est de Pokhara, au Népal occidental. L'eau de
cette source coule pendant quelques minutes, avec un taux de répétition d’environ une demi-heure.
Pendant le débit de la source, des variations positives de potentiel électrique, avec une amplitude de
0,17 4 0,36 mV, sont observées 4 la surface du sol, et des variations négatives d'amplitude 8,4 mV
dans l'eau. Ces observations offrent une illustration frappante du mécanisme d'électrofiltration. De
telles mesures de potentiel électrique pourraient &tre utilisées pour suivre les systémes hydrauliques
dépendants du temps, et pourraient aussi permettre d'améliorer la compréhension des phénomeénes
Electriques en site naturel. (€ Académie des sciences / Elsevier, Paris.)
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1. Introduction

Changes in the electric potential of the ground have
peen observed before earthquakes (Park et al., 1993) and
in association with volcanic activity (e.g. Massenet and
pham, 1985; Hashimoto and Tanaka, 1995). However,
glectric currents in natural geophysical systems remain
oorly understood, and the practical significance of these
sbservations is questionable. Measuring the electric po-
ential in natural media is difficult; various types of instru-
mental artifacts and noise are present (Gruszow et al.,
1996; Perrier et al., 1997; Clerc et al., 1998; Pham et al.,
1998). Also, no definite model exists for the production of
electric currents in the crust. One theoretical possibility is
pased on the electrokinetic effect (Mizutani et al., 1976;
Zlotnicki and Le Mouél, 1990), which is the production of
glectric currents when a fluid is moving in a porous
medium. This effect has been studied in detail with rock
samples in the laboratory (Jouniaux and Pozzi, 1995;
Lome et al., 1998). In the field, it provides reasonable
explanations for the static spatial structure of the sponta-
neous potential (SP) associated with geothermal activity
(Corwin and Hoover, 1979), volcanoes (Massenet and
Pham, 1985), topography (Ernston and Scherer, 1986), or
reservoir lakes (Ogilvy et al., 1969; Bogoslovsky and
Ogilvy, 1970; Gex, 1980). The observations of a direct
correlation between a change in electric potential and
fluid flow are however very few. One example is the
observation of SP signals associated with the opening and
closure of geothermal wells in Japan (Ishido et al., 1983).
Another example is the observation of SP variations corre-
lated with the yearly level variations of an artificial lake in
the French Alps (Perrier et al., 1998).

In this paper, we investigate SP variations in association
with the discharge of a periodic spring.

2. The site of the Dhor Barahi spring

Dhor Barahi is located 15 km southeast of Pokhara. The
spring is located near a stream separating a rather dense
jungle to the west, and a ridge to the east (figure 1). The
hillside on the west rises steeply by several hundred
metres. The site is located in formations of the Nuwakot
group (Pradhananga et al., 1969), and consists mainly of
centimetric beds of grey dolomite trending 65°west with a
dip angle of 60° towards the south.

As the intermittency of the spring is associated with
divine presence (Lecomte-Tilouine, 1993), the spring is
located within the compound of a Hindu temple (figure 2),
built against a steep wall of the bedrock. The water flows
into a small pool, and from there is gathered in a large
basin. Water overflowing:from the basin is drained to the
stream by two canals (figure 2). The basin is surrounded by
concrete platforms and stairs. The water depth in the basin
s about 20 cm at minimum level and about 50 cm at
Maximum level. Water flows for about 2 to 4 min and,
during each discharge, the level in the basin reaches its
maximum level. After the water flow stops, the water level

100m

North

850

800 i

75
750

Figure 1. Overview of the Dhor Barahi site. The shaded area corre-
sponds to a fairly dense jungle. The squares, triangles and diamonds
represent points of SP profiling measurements. The contour lines,
expressed in metres, are approximate.

S

Le site de Dhor Barahi. La zone grisée correspond a la forét. Les
carrés, triangles et losanges représentent les points de mesure des
profils PS. Les courbes de niveau (en métres) sont approchées.

decreases to its minimum level in about ten to fifteen
minutes. The repetition time of the spring was observed to
be rather stable during the two days of presence on the site
(May 27 and 28, 1998), with an average value of 28 min
and a standard deviation of 1.5 min over a dozen of
discharges. The flow rate is observed to be similar from
discharge to discharge, and is estimated to be
1+0.3 m*>min~". One exceptional discharge was ob-
served to occur after 49 min, and its flow rate was approxi-
mately 50 % greater. No bubbles are observed, except
possibly at the end of the discharge.

The water temperature and conductivity were measured
on site for the stream and the spring, and the main ion
content was analyzed in the laboratory. The results are
given in the table. The water contains mainly calcium and
magnesium carbonates, and is compatible with the disso-
lution of dolomite. The water from the spring is very
similar to the water of the stream, and can therefore be
assumed to be associated with the same drainage basin.

3. Electrical measurements

Electrical measurements were performed using second
generation lead-lead chloride Petiau electrodes (Petiau,
1996). These electrodes were demonstrated to have intrin-
sic drifts smaller than 0.5 mV per month and to be ad-
equate for soil and marine use (Perrier etal., 1997; Clerc et
al., 1998). The electrodes were installed on the soil surface
using a small amount of salted soil at the contact point
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Table. Some parameters of the water sam

pled in Dhor Barahi. lon contents are expressed in mg-L™" and are determined by electrophoresis with
a precision of = 10 %.

Quelques paramétres de I'eau échantillonnée 3 Dhor Barahi. Te

neurs en ions exprimées en mg:L~" et déterminées par électrophorése, avec une
précision de + 10 %.

Temperature Resistivity Anions Cations
0 (Qm) cr 505~ HCO; NO; Na* K" e Mg®*
Stream 23.2 34 2.2 3.5 141 < 0.1 3.0 1.6 25 15
Dhor Barahi 219 38 2.4 3.8 134 <0.1 e 1.4 24 14

(Perrier et al., 1997). The value of the contact resistance
was measured to be around 5 kQ at 300 Hz, in agreement
with previous experience (Clerc et al., 1998). Three elec-

trodes (E1, E2 and E3) were installed in the temple com- compound (figure 4). The profiles do not show any large
pound, and one (EQ) in the water of the first pool (figure 2). SP anomaly, but the spring seems to separate two distinct
The electrodes were installed in the morning, and electric regions. No overall topographic effect is observed on the
potentials were measured after one hour of stabilization profiles above and below the spring (figures 1 and 4).
using a high impedance Metrix MX575 voltmeter. Results These observations suggest that there is no pervading
were recorded by hand with a sampling time varying from subsurface flow and that the drainage of the topography
1 sto 1 min. The sampling rate was tuned according to the proceeds through the spring only. This is not surprising in
time variations of the potential. view of the fact that the local geology is dominated by

Three potential differences were recorded in turn as a intensely foliated rocks. No homogeneous aquifer is ex-
function of time (figure 3). The signals in figure 3 have pected in such contexts, and in particular no water flow in
been corrected for a linear drift of 0.4, 1.6 and 6 mV per a direction perpendicular to the beds.
hour respectively for the three dipoles. The level of noise is
very low (as nearby villages have no electricity), and
electrical signals associated with the spring discharge are
clearly observed on all three dipoles. The observed signal
is positive on the E2-E1 and E2-E3 dipoles, with an
average magnitude of 0.17 and 0.36 mV respectively. The
signal is negative and larger on the FO-E3 dipole, with an
average magnitude of about — 8.4 mV.

These observations are to our knowledge the first re-
ported unambiguous correlation of electrical signals with
water flow in a natural system. In the previous observa-

tions, fluid flow was artificially induced (Ishido et al,,
1983) or was inferred (Perrier et al., 1998),

A SP survey was also performed around the Dhor Barahi

4. Interpretation and discussion

A periodic spring is a simpler system than a geothermal
field or a volcano where thermal effects have to be taken
into account (Corwin and Hoover, 1979). Intermittency of
the spring discharge may result from the presence of
siphons in the karstic flow pattern (Mangin, 1969a). In
such a mechanism, a cavity is filled at a constant rate by *
percolating water. This cavity is connected to the outside. -
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by a network of siphons, down to the spring. When the
level in the cavity reaches the maximum pressure allowed
by the siphons, the flow is initiated and the cavity is
emptied. This mechanism was proposed for the Fontest-
orbes spring in France, and accounts for the observed flow
rate and the time structure of the flow (Mangin, 1969b).
Karsts are actually known to exist around Pokhara, and
could be present near the site of Dhor Barahi. The mecha-
nism proposed for the Fontestorbes spring in France (Man-
gin, 1969a) can therefore be considered to be valid for
Dhor Barahi as well.

Only two possible mechanisms can generate electric
fields through water flow: the motion induced induction
and the electrokinetic effect. Other mechanisms which
complicate the interpretation of static SP like electro-
chemical potentials (Corwin and Hoover, 1979; Ernston
and Sherer, 1986) or biological activity (Morat et al.,
1996), need not be considered here.

Fluid motion can produce electrical signals by inductive
coupling in the earth magnetic field. An eastward flow of
conducting fluid of velocity V in a downwards magnetic
field of magnitude B, produces a northward electric cur-
rent density j = o; V B,, where g, is the fluid conductivity
(Larsen, 1992). The maximum possible potential differ-
ence generated by such a source is obtained across the
fluid channel. Assuming that the resistance of the fluid is
small compared with the resistance of the medium, this
maximum potential difference is W V B, where W is the
channel width (Larsen, 1992). This motion-induced po-
tential difference can be as large as 1 V across an oceanic
current (Larsen, 1992). For the case of Dhor Barahi, the
order of magnitude of this maximum potential is 2 pV. The
motion induced current can therefore be assumed to be
negligible in this context.

Fluid motion through a porous material like a rock
produces an electric potential (the electrokinetic effect).
The potential AV, along an isolated column of rock is
proportional to the pressure difference Ap (Mizutani et al.,
1976; Jouniaux and Pozzi, 1995):

AVie = G Ap (1)

The coefficient C, is referred to as the streaming potential
coefficient. The voltage difference is measured with refer-
ence at the high pressure end of the water column (Lorne
etal., 1998). For monophasic flow, the streaming potential
coefficient can be expressed in terms of the water resistiv-
ity p,, and an intrinsic parameter of the rock-fluid interface,
the { potential (Mizutani et al., 1976):

G, (mV/0.1 MPa) =~ 0.07 p,, (Qm) {(mV) E, (2)

The dimensionless parameter E,, called the chemical effi-
ciency, accounts for the effect of the mineral composition
of the water, and mainly the effect of divalent ions with
respect to monovalent ions (Lorne et al., 1998). As the
potential is usually negative (Mizutani et al., 1976; Jou-
niaux and Pozzi, 1995), the electric current flows out-
wards from the low pressure end of the rock column,

Electric potential variations associated with periodic spring dischclrgg

The streaming potential coefficient for the Dhor Barahj
spring can be estimated using Eq. (2). The water resistiy;
was measured in the field (see table). An average valye of
{=—4.5 mV was measured in the laboratory for carbgp,
aceous rocks (Lorne et al., 1998). A value of £, = 0 4 my
will be used for the chemical efficiency (Lorne et al,

1998). The expected streaming potential coefficient i the'a
5mV/0.T MPa.

A reasonable order of magnitude of the pressure gradi.
ent producing the water flow at Dhor Barahi can be
estimated, from the hillside topography west of the spring
(figure 1), to about 0.3 MPa. The order of magnitude of the
expected streaming potential at the source is then 15 mV.,
This value compares well with the observed amplitudes
recorded on the dipoles. It can therefore be concluded that
the electrokinetic effect accounts qualitatively for the or-
der of magnitude of the electric potential variations,

It is difficult to build a quantitative model of the Dhoy
Barahi spring without additional information. It would be
worthwhile, however, to investigate in more detail the
electric current lines distribution around the source and
the water channel, in particular to better constrain the
geometry of the source.

The time structure of the main observed electric poten-
tial variations also contains additional information, [n
particular, the decay time, observed after the end of the
flow on the electrical signals (figure 3), indicates the pres-
ence of an induced polarization of the medium, produced
by the onset of the electrokinetic source. The polarization
of the medium may therefore affect the resulting electric
potential distribution in a significant manner.

5. Conclusion

Electric potential variations associated with the periodic
discharge of the Dhor Barahi spring have been observed
and shown to be probably of electrokinetic origin. These
results demonstrate that such springs can be monitored as
a function of time using electric potentials. Monitoring
such systems may be of interest as the repetition time of the
spring could be affected by large or intermediate scale
changes in permeability. This may be of importance for
Dhor Barahi which lies in a tectonically active environ-
ment (Pandey et al., 1995). In addition, given the poor
theoretical understanding of the relationship between an
electrical source and the spatial structure of the potential,
it may be interesting to study in more detail the structure of
the electric potential in simple systems such as periodic
springs. It would also be of interest to study whether low
frequency electric fields are produced at the beginning
and the end of the spring discharge because of two phase
flow effects (Antraygues and Aubert, 1993). Low fre-
quency electrical signals have been reported before some
earthquakes (e.g. Fraser-Smith et al., 1990), and no
mechanism has yet been demonstrated to produce such
signals in geophysical environments. ‘8
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1, Introduction

pes variations de potentiel électrique ont &té observées

ant des tremblements de terre (Park et al., 1993), et sur des
a"]cans actifs (e.g. Massenet et Pham, 1985; Hashimoto et
;":nakﬂ. 1995). Cependant, on comprend encor; mal les .phé—
jomenes électriques dans les milieux géophytmques, et il est
Jifficile de tirer des conclusions de ces Qbservanons’. La mesure
du pocentiel électrique dans le milieu naturel est dellc.ate et les
signaux sont perturbés (Gruszow et al., 1996 ; Pemelr et al,,
1997 ; Clerc et al., 1998, Pham et al., 1998). P(zur expliquer la
pl-oduction de courants électriques dans la crofite [errestre,lon

ut faire appel au mécanisme d’électrofiltration (Mizutani et
al,, 1976 ; Zlotnicki et Le Mouél, 1990), qui est le déplacement
de charges électriques par des fluides en mouvement dans un
matériau poreux. Cet effet a fait 'objet de travaux en labora-
tolre (Jouniaux et Pozzi, 1995 ; Lorne et al., 1998) et permet
dexpliquer qualitativement certains effets observés sur le ter-
min, comme la structure du potentiel spontané (PS) dans des
sones géothermiques (Corwin et Hoover, 1979) ou les volcar.xs
(Massenet et Pham, 1985), la PS associée 4 la topographie
(Ernston et Sherer, 1986), ou la PS produite au voisinage de lacs
attificiels (Ogilvy et al., 1969 ; Bogoslovky et Ogilvy, 1970 ;
Gex, 1980). Les observations d'une corrélation directe entre
une variation de potentiel électrique et un mouvement de
fluide restent cependant encore peu nombreuses. Un exemple
est 'observation de signaux électriques associés a I'ouverture
et 4 la fermeture de vannes dans des puits géothermiques au
Japon (Ishido et al., 1983). Un autre exemple est I'observation
de variations de PS, associées aux variations annuelles de
niveau d'un lac artificiel dans les Alpes francaises (Perrier et al.,
1998).

Cette note présente les résultats d'une investigation prélimi-
naire de la PS associée aux décharges d’'une source intermit-
tente au Népal occidental.

Le site de la source de Dhor Barahi

Le site de Dhor Barahi est situé au sud-est de Phokara, sur le
flanc d’une colline en lisiere de la forét (figure 1). La géologie
locale est formée de bancs centimétriques de dolomie orientés
05° ouest, avec un pendage de 60° environ vers le sud. La
source est située 3 lintérieur d’un sanctuaire hindouiste (fi-
gure 2) construit contre la falaise (Lecomte-Tilouine, 1993).
Leau s'écoule d’abord dans un petit bassin, puis dans un bassin
plus grand (figure 2). Le trop-plein d’eau dans le grand bassin
est évacué par deux conduits dans le ruisseau voisin. Le bassin
est entouré de terrasses cimentées et d'escaliers. La hauteur
d'eau dans le bassin varie de 20 cm environ 4 50 cm maximum.
Leau de la source coule pendant 2 4 4 min; & chague dé-
charge, le bassin se remplit complétement. Aprés l'arrét de la
Source, le niveau d'eau dans le bassin retrouve son niveau
Minimum en quinze minutes environ. La période de répétition
de la source a été d’environ 28 min pendant les deux journées
de présence sur le site, avec une déviation standard de 1,5 min
Sur une douzaine de décharges. Le débit semble comparable

pour chaque décharge, et est estimé a environ
1+0.3 m*>min~". Une décharge anormale fut observée aprés
49 min, avec un débit supérieur d'environ 50 %.

Leau de la source et celle du ruisseau voisin ont éé
échantillonnées, et le contenu en ions majeurs analysé en
laboratoire (tableaus).

Mesures électriques

La mesure du potentiel électrique est réalisée grice 4 des
électrodes Petiau de deuxi@me génération (Petiau, 1996), en se
basant sur des technigques d’installation éprouvées (Perrier et
al., 1997 ; Clerc et al., 1998). La mesure des différences de
potentiel est effectuée par un voltmétre, et les résultats sont
enregistrés a la main. )

Trois différences de potentiel ont été successivement €tu-
diées au cours du temps (figure 3). Sur les trois enregistre-
ments, on observe des signaux électriques nets associés au
débit de la source. On observe un faible niveau de bruit, ce qui
s'explique par l'absence d'glecuicité dans les villages avoisi-
nants. Une prospection PS réalisée, en outre, au voisinage de la
source, ne révéle pas d'anomalie statique importante 4 'échelle
de la centaine de métres (figure 4.

Interprétation et discussion

Une source intermittente, telle que celle de Dhor Barahi, est
un systéme considérablement plus simple qu'un champ géo-
thermique ou un volcan. L'intermittence de telles sources peut
s'expliquer simplement avec un systéme de siphons (Mangin,
1969a et b). Pour la production de courants électriques, on
peut évoquer le mécanisme d'induction dans le champ magne-
tique terrestre (Larsen, 1992) et I'électrofiliration. L'ordre de
grandeur du signal induit est faible, de l'ordre de 2 pV. L'€lec-
trofiltration est donc le seul mécanisme connu permettant
d’expliquer les observations.

Les données en laboratoire et le contenu ionique mesuré
pour l'eau de Dhor Barahi (tableau) permettent d’estimer le
coefticient d’électrofiltration 4 environ 5 mV/0.1 MPa (Lorne et
al., 1998). Pour une chute de pression de 0.3 MPa le long d'une
colonne d’eau en amont de la source, ce qui n’est pas absurde
au vu de la topographie 4 I'ouest de la source (figure 1), on
obtient une différence de potentiel de 15 mV le long de la
colonne, une valeur qui est du méme ordre de grandeur que les
amplitudes observées. On peut donc conclure que le méca-
nisme d'électrofiltration peut rendre compte gqualitativement
des variations de potentiel électrique associées au débit de la
source.

Conclusion
Dans cette note, on montre que des variations de potentiel

électrique peuvent éire observées pendant le débit d'une
source intermittente et que l'électrofiltration en offre une
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explication plausible. Le suivi temporel du potentiel électrique
pourrait permettre de suivre ce type de systémes géophysi-
ques. Cela pourrait &tre particuliérement intéressant pour une
source telle que celle de Dhor Barahi, qui se trouve dans un
environnement tectonique actif (Pandey et al., 1995). En outre,
on posséde aujourd’hui peu de connaissances sur le méca-
nisme d’€lectrofiltration en site naturel, et en particulier sur la
relation entre les sources et la répartition des courants dans le
milieu géophysique. Les sources intermittentes sont des systé-

Elecfric potential variations associated with periodic spring dischqrge

mes simples, qui pourraient permettre de faire progresse; la
compréhension de ces phénoménes. D’autre part, il seraj;
intéressant d'étudier les phénomenes électriques transitojeg
pendant 'amorcage et le désamorgage de la source, Période
pendant laquelle des effets d’'amplification dus 4 un écoyle.
ment diphasique pourraient intervenir (Antraygues et Auber
1993). De tels effets pourraient expliquer les champs élec[ro_l
magnétiques de basse fréquence parfois observés avant deg
séismes (Fraser-Smith et al., 1990).
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5.4 Variations de potentiel électrique associées aux décharges d’une source intermittente

5.4.3 Modélisation électrique de la source de Dhor Barahi

L’exutoire de la source intermittente de Dhor Barahi correspond & 'extrémité de basse pres-
sion de la zone d’écoulement. Selon ’hypothése d’un phénomeéne électrocinétique simple, I’exu-
toire devrait correspondre 4 une zone de potentiel électrique positif. Nous considérons un modéle
simplifié du site de Dhor Barahi (figure 5.8). Il comporte un bassin d’eau, dont la résistivité est
d’environ 40 (dm, connecté & une zone de méme résistivité représentant le ruisseau, par une zone
intermédiaire de résistivité fixée 4 100 Qm (paragraphe 5.4). La résistivité de ’encaissant est
fixée & 1000 Qm. Pour traduire une zone de potentiel positif au nivean de I’exutoire, une source
de courant positif est placée 4 6 m en amont de I'exutoire. L’amplitude de la source de courant
choisie est fixée 4 0.04 mA afin d’obtenir une différence de potentiel Vgo-V g3 du méme ordre que
celle observée (soit environ 0.4 mV). La distribution de potentiel électrique en surface produite

par la source de courant est calculée au moyen du code en différence finie développé par Spitzer
(1995) (figure 5.8).
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Figure 5.8: a) Modéle de résistivité vu de haut (haut) et de c6té (bas). Les nombres indiquent les valeurs
de résistivité (en Qm). L’emplacement de la source électrique de courant +I associée 4 la source intermit-

tente est représentée par un cercle gris. b) Distribution de potentiel électrique calculée pour une source
d’amplitude I= 0.04 mA.

4

Les rapports ‘—V,Ez_—‘v,ﬁi calculé et observé sont de 1.6 et 2. La cohérence de ces deux valeurs
E2—VEl

tend & montrer que la distribution du potentiel électrique mesurée a la surface du sol est similaire
4 celle calculée pour une source ponctuelle de courant. Par contre, la valeur calculée du rapport
%, qui est de 1.5, diverge de celle mesurée, de 1'ordre de -40. Ainsi, ce modéle ne permet
pas d’expliquer la différence de magnitude du signal électrique observé au fond du bassin.
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Figure 5.9: Variations de niveay du bassin principal mesurées en Janvier 1999.
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milieu associées aux déformations présismiques de la crofite.

En janvier 1999, les périodes d’intermittence de la source de Dhor Barahi sont irréguliéres et
varient entre 25 min et 1h. Les variations de niveau sont faibles, avec une amplitude d’environ
2 cm (figure 5.9). Elles ont été mesurées au moyen d'un baton gradué qui émerge de ’ean
suivant une faible inclinaison (figure 5.6). Cette méthode permet de mesurer précisément une
variation de niveau d’eau de faible amplitude. Il est raisonnable de penser que les apports
d’eau dans le réservoir varient considérablement avec les saisons. Ainsi, les différences mesurées
de période d’intermittence et de débit de la source de Dhor Barahi sont vraisemblablement
produites par des variations saisonniéres de la vitesse de recharge du réservoir en amont du
siphon. La caractérisation de ce forcage saisonnier est donc nécessaire, pour tenter d’identifier
des variations de régime de la source associées & des variations de perméabilité du milieu, qui
pourraient étre générées par la phase présismique d’un grand tremblement de terre dans la région.
Puisque la vitesse de remplissage dans le réservoir en amont du siphon ne peut étre contrélée, les
variations de régime de la source associées aux variations saisonniéres ne peuvent complétement
caractérisées. Il est donc difficilement envisageable de pouvoir détecter des variations de potentiel

électrique associées a des variations de perméabilité du milieu qui pourraient survenir en phase

présismique.
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Chapitre 6

Signaux géophysiques transitoires
associés a des circulations de fluide
produits par 'Taugmentation du taux

chargement

Dans ce chapitre, les mesures de potentiel électrique, de gaz radon et déformation sont
analysées en relation avec les variations du taux de chargement du lac de Roselend. Ces mesures
mettent en évidence un comportement transitoire du milieu ot le role des fluides est majeur.
L’implication des mesures de puits et des observations sismologiques dans la compréhension de

ces phénoménes est également discutée.
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Radon emanation and electric
potential variationsassociated
with transient deformation

near reservoir lakes

M. Trique*, P. Richont, F. Perrier*, J. P. Avouac*
&), C. Sabrouxt
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AMomique, BP 12, F-91680 Bruyéres-le-Chatel, France
Hnstitut de Protection et de Siireté Nucléaire, 60-68, BP 6, F-92265 Fontenay aux
Rises, France
Ivo of the most often cited earthquake precursors are radon
tmanation and electric potential variations'™, but these few
ttported examples have generally been deemed questionable’ ",
Ifa mechanism relating crustal deformation to radon emanation
0t electrical signals does indeed exist, it is thought to involve
fuids"~"°, Some preliminary insight has been gained into these
Processes from the study of natural systems under controlled
fiechanical and hydrological conditions™. Here we report electric
potential variations, radon emanation and deformation measure-
Ments recorded since 1995 in the French Alps in the vicinity of two
itificial Jakes which have strong seasonal variations in water level
O more than 50 metres. We observe that electric potential
Wriations and radon emanations are repeatedly associated with
Ifnsient deformation events induced by variations in lake levels.
These events are characterized by a change in ground tilt which
dfv‘iates from the expected elastic response, and are associated
¥ith periods of accelerating strain, which suggests that acceler-
led loading can enhance fluid transport properties. Qualitatively,
this behaviour can be accounted for by 2 model in which straining
duces fluid overpressure and dynamic flow in cracks. These
servations may shed light on the sensitivity of rock transport
Mfoperties to deformation.
e site that we studied is located in the French Alps, at the
#ological contact between the Belledonne crystalline basement to
| \“West, and highly tectonized Permo-Triassic sedimentary units to
© east (Fig. 1). The levels of the lakes vary on a yearly cycle by
~70m for the Roselend lake and 50 m for Gittaz lake (see Supple-
Tentary Information). A dead-end tunnel located 600 m northeast
.°f. the Roselend dam (Fig. 1) is equipped with two long-period
,msmorneters (to measure the tilts in the north—south and east—
"Stdirections), one microbarograph and three radon detectors. An
iitay of electrodes, composed of 14 measurement points, and a
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meteorological station were set across the Sur-Frétes ridge which
separates the two lakes (Fig. 1).

The experiment has been running since November 1995. The
radon activity and the north—south tilt observed in the tunnel, the
potential difference between the RH and EO points (see Fig. 1) and
the Roselend lake level are shown as a function of time in Fig. 2, The
radon activity in the inner room in the tunnel (see Methods) is
characterized by a low background level of 650Bqm™, and by a
number of bursts with amplitudes ranging from 2,000 to over
18,000Bqm™ and durations of one to nine weeks. The radon
bursts with amplitudes greater than 4,000 Bqm™ (labelled 2, 3, 4,
6,8, 10, 11 and 13 in Fig. 2) are observed to correlate systematically
with decreases of the RH-EO potential difference.

The electric potential variations are occurring between four days
before and one day after the radon bursts. Their amplitudes range
from —6 to —20 mV for time durations varying between 5 and 33 d.
They do not scale in magnitude and duration time with the radon
bursts. As these potential variations are not observed on the other
dipoles connected to the point EO, they must originate at the point
RH. Given that the observed transient electric potential variations

T T T T

1650 - A
1550 A/m\ 15556 m i

1480 m
1450 crystalline basement friassic units

-500 0 500 1000
Distance from the tunnel towards N13(PE (m)

A =

Altitude (m)

1

R.dée,léhﬂ
‘Lake

— thrust

— presumed thrust
— water pipe
—dam
&« electric measurement point
I { B radon counter
(.-Qs tiltmeter

A microbarograph

“\_ @ meteorological station

2

km

Figure 1 Layout of the Sur-Frétes experiment. The general location of the
experiment is indicated by the red square in the inset to the lower figure; in the
lower figure, the blue dashed curve in each lake shows the extents of the lakes at
their lowest level. The topographic profile along the segment A-A’ is represented
in the top figure. The Roselend lake has a capacity of 187 x 108 m® of water. The
smaller Gittaz lake has a capacity of 13 x 10° m® and communicates with the
Roselend lake through an underground water pipe (blue dashed curve). The lakes
are enclosed by two dams set against the crystalline rocks (purple). The lake level
cycle is strongly correlated to the yearly meteorological cycle only during the
snow melting phase in spring and summer. The lakes are emptied according to
the needs of electric power production by a pipe (blue dashed curve) linking the
Roselend lake to a power station located 15 km west,
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tunnel. The grey reversed triangles indicate when the data were first acquired by
the local meteorological devices. From November 1985 to October 1997, the snow
height data, provided by Electricite De France, were recorded by a sr'mwmetef
located 2 km away and 150m higher from the Sur-Frétes ridge. From October 1995

to October 1996, the rainfall data given by Meteo France were acquired at Luce

station located 6km away and 800 m below the site.
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periods <2d, and their avera

4, ot present any pattern similar to the soil temperature data, we
exclude an electrode response to soil temperature gradients or
-_ ; pumidity changes®'. Transient electric potential variations can
% be generated by the shallow water circulation™ systematically
* luced by rainfall or snow melting. A direct systematic and trivial
" ical relation between the rain or snow melting events and the
: d electric potential variations (see Methods and Supple-
tary Information), and more generally with any meteorological
eters, can be excluded (Fig. 3). Also, the radon bursts are not
ental artefacts: they are recorded by independent sensors in
runnel (Fig. 3). The radon bursts observed in the tunnel have no
sematic correlation with any local meteorological parameters
i  3) which could influence the radon activity in the air of the
el, In particular, neither the “pumping” effect™ due to decreas-
parometric pressure, nor thermal circulation through the
erature gradient between the outside and the inside of the
ynnel, can explain the bursts. Other effects, such as air humidity
und high-speed winds, are known to affect radon emanation®, but
these can be excluded in our case; we can also exclude the blocking
ufthe tunnel entrance by snow (Fig. 3). Rainfall, snowfall and snow
melting could also affect the radon activity in the tunnel because
uch processes could modify the water saturation around it: but
"B'muse no systematic relation appears between the signals (see
Methods and Supplementary Information), this hypothesis is
wcluded (Fig. 3). The radon probe located on the Sur-Frétes
?ﬁﬂge did not record any similar radon bursts. The,radon bursts
‘measured in the tunnel are therefore not caused by meteorological
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Because the radon level in the tunnel is controlled by the radon
emanation and the transport paths of the rock matrix, the variations
of the radon level measured in the tunnel could be due to changes in
the radon transport properties. The emanation of the rock matrix
has been measured in the laboratory for dry gneiss samples, and
amounts to 8.3 atoms m s ™", The background radon level is there-
fore consistent with radon drained at the tunnel walls from a 4-cm-
thick zone of saturated rocks. The radon bursts would imply either a
transient change of rock saturation, from saturated to dry, or an
increase of the rock volume from which the radon is drained. In the
latter case, an increase of the volume of drained zone by a factor of
~100 is necessary to account for the radon peak levels.

The radon bursts correlate with positive-slope kinks in the plot of
lake level against time (Fig. 2). We treat these kinks as follows: from
the lake-level data series h(t), a discrete second derivative function is
built as f(i) = k(i) — 2h(i — T) + h(i — 2T), where T is some fixed
time delay. For a time delay of T = 14 d, which was found to be
most appropriate, and keeping only positive values of f(z), the
variations of f(#) reproduce well the observed radon bursts (Fig. 2).
Indeed, given a time delay between the signals ranging between —10
and 10 days, 63% of the positive variations of f(#) (out of 16 events)
correlate to the radon bursts (see Supplementary Information). The
score is only 27% on average if the radon bursts are redistributed
randomly. The proportion of the positive variations of f(t) which
could be related to the transient electrical variations, assuming the
same time delay, amounts to 53% out of 15 events. A lesser value
(309% with the same time delay) is obtained for a random time series
of electrical variations. Thus, the electric and radon signals both
tend to be produced by a mechanical effect, namely the accelerated
straining of the medium.

This is further supported by the tilt-meter data. The tilt-meter
recorded a yearly variation which amounts to several microradians
and which is linearly correlated to the lake level (Fig. 2). The
measured linear factor of ~0.10 pradm™ is compatible with the
elastic deformation due to the lake loading. Indeed, using the
values of the Lamé parameters deduced from seismic sounding®,
the expected north—south tilt per metre of water amounts to
0.090 pradm™, in agreement with the observed value. The tilt-
meter response is thus observed to depart from the average elastic
response during the radon and electric potential anomalies. This
can be clearly seen in Fig. 4, where expanded-scale views around two
radon bursts (events 3 and 8) are presented. The tilt response is
proportional to the lake level for constant loading velocity, but
during the radon burst and coeval with the change in the potential
difference, a response amplified by a factor of 3 to 5 is observed on
the north—south tilt compared with the lake level.

In principle, transient tilt deformations could be generated by
meteorological events; for example, by the cracks filling with
water supplied by the rainfall or snow melting, However, such an
artefact would appear systematically, and would also be observed
with a larger amplitude at the snow-melting time. In addition, there
would be no relationship between the time structure of the anomaly
(basically dominated by the crack permeability) and the time
structure of the lake level. We therefore consider that the tilt
anomalies are not a meteorological artefact but are rather a con-
sequence of a different mechanical response.

The time delay of 14 d required for the discrete second derivative
to match the observed radon bursts (Fig. 2) suggests that the pore
water may play a role. Indeed, according to the permeability
(107'%m?) measured in situ?, the diffusion time for a lake-level
change to affect the tunnel is estimated™ to range from 1 to 30 d. The
different mechanical response observed for perturbations with a
timescale smaller than 14 d suggests that the response then occurs in
the undrained mode. However, the difference in the mechanical
response between the drained and undrained conditions can at
most amount to 30% (ref. 24). The observed amplification (of a
factor 4 on average) must then result from another mechanism.
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The observed response may be expected from the following
model. We consider a medium consisting of a low-permeability
matrix with fluid-filled cracks. This model js analogous to that used
to calculate the groundwater outflow in response to coseismic
deformation'. If a strain rate de/dr is applied to the medium
(compressive strain is considered as positive), the variation of
pore volume of the cracks induces a dynamic equilibrium, in
which the pore-pressure variation is balanced by the fluid flow
out of the rock matrix. A first-order approximation of the pore
pressure p leads to the following relationship: p = (LK) (de/dp),
where % is the fluid viscosity, L the characteristic length along
percolation paths, k the permeability of the medium, and r the
aspect ratio of the cracks. This relationship implies a pore-pressure
increase (in response to accelerated lake loading) that could reach
0.1to 1 bar, assuming a typical percolation length scale of 1 to 10 m,
a permeability of crystalline rocks® of 10716 m?, an aspect ratio of 10°
for the cracks, and a strain rate of 107 . Sueh overpressures may
be sufficient to produce local microfracturing, and hence an
increase of transport properties or the exposure of new fracture
surfaces. The rapid transport to the tunnel atmosphere of the
previously trapped radon gas could then account for the observed
radon bursts,

The observed electric potential variations could also be produced
through the electrokinetic effect by a similar enhancement of the
rock transmissivity. The magnitude of the pore pressure of the fluids
involved in the electrical effects can be estimated from the data of
this experiment®, Indeed, the variations of the potential of one

again to a poor ventilation of the inner room, The tunnel closing wys eingy
in October 1997 by two air-tight plastic doors to further reduce ventilatig, k,
radon background level recorded in the tunnel rose from 250 to 59 Bq :
measured in the inner room, suggesting an enhancement of the
in the tunnel. The air relative humidity in the tunnel is clos
temperature is stable at 6.6 = 0.2°C over the whole year.

Tilt measurements. The tiltmeters have 2 resolution of 20 x 19~2 rad,
have a pressure sensitivity (determined in the laboratory) of 0.012
0.006 prad mbar™ for the north—south and east—west tilt-meters, Tespect;
The measurements are corrected for pressure variations using a Micrgl
graph, having an accuracy of 5 X 102 mbar, The il data are filtered to rem,
frequencies higher than 1 Hz, and averaged at one point per minute, The eaq,

air confipgy "

west tiltmeter was affected by instrumental long-term drift and therefore isngy

used in the study.
Radon measurements. The radon probes are commercially available

i
BARASOL). They consist of a cylindrical measurement chamber in equili u:j
4

with the outside air through a diffusion filter. The decay of **Rn is detected|
solid-state silicon detector. The counts are integrated over ap hour, T
sensitivity of the device is 50 Bqm™ (1 count per hour). One autong,

probe was installed in the inner room in N ovember 1995, and two otherpm&i
connected to a modem were added in the corridor in August 1996, One

autonomous radon probe was also set in the soil at the Sur-Frétes ridge (Fig.1)

in November 1995,

Electrical measurements. We used second generation PbleCizlkaguujﬂ \
Petiau™ unpolarizable electrodes. These electrodes are installed in 1.2 to 15m

deep, 40 cm diameter holes in 301 of salted clay. This set-up was tested duj

md o

ey

< to 1009, .=

moyy |

i < . . R
an international comparison e: eriment™, and was demonstrated to provides:
p Xp P 1

point of the electrical array are linearly correlated to the Roselend  stability of the order of 1 mV per year with a drift noise between 0.4 and 0.8my.

lake level, with a correlation of 20 mV per 0.1 MPa (ref. 25), Using

this value, the potential variations (of the order of 10 mV) observed
on the RH-EO dipole could result from the connection of two
systems with a 0.5-bar pore-pressure difference. This order of
magnitude could be expected in the presence of an aquifer with a
piezometric level higher than the mean level in the surrounding
medium. Indeed, such a perched aquifer could be related to a 60-m-
thick low-resistivity zone below point RH observed in a very-low-
frequency electromagnetic survey performed on the Sur-Frétes
ridge in July 1995 (S. Hautot and P. Tarits, personal communica-
tion).

The present experiment is not the first observation of an anelastic
response to small changes in loading rate in a natural system, For
example, induced seismicity near the Nurek reservoir, Tadjikistan?,
and the Koyna reservoir, India”, appears to be controlled by the rate
of change in the water level. Moreover, transient permeability
enhancements have also been proposed to explain the occurrence
of hydrothermal precursors to large earthquakes in northern
California® and changes in hydrology occurring after large
earthquakes”. The physical processes involved in the signals
recorded at the Sur-Frétes site may provide the basic understanding
of the transport properties of kilometre-sized systems subject to
stress variations: they may also be of interest for the monitoring of
ground water or of waste-disposal sites, Although the applicability
of our observations at the scale of active tectonic areas needs to
be carefully considered, they provide an analogue to earthquake
precursors, with the advantage that the mechanical forcing is
known, as are the main characteristics of the medium. O

Methods

Tunnel characteristics. The nearly horizontal tunnel, drilled in gneiss, is
142 m long with a 2 m diameter, and contains an inner room of 4 X 5 X 2 m,
located 60 m from the entrance and 40m below the surface. This inner room is
separated from the corridor by a metal door and the tunnel is closed bya second
metal door. The inner room is not significantly ventilated, as the pressure
difference between the inner room and outside has been measured to be <1 Pa,
The radon background level recorded in the inner room does not show the
typical seasonal variation due to air exchange driven by temperature difference
between the inside and the outside, as is generally observed in caves®, attesting

140
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redundancy as possible. They are connected to a measuring station located on |
the ridge, through buried or aerial cables. The potential differences are recorded

with a sampling rate of one per minute,

Correlation tests. The proportion of the rainfall, snowfall and snow-melting

events which could be related to the radon bursts, assuming a maximal time
delay of 10d, amounts to 120 (out of 65 events; see Supplementary
Information). For comparison, a similar value of 14% is obtained on average
if the radon bursts are redistributed randomly. Therefore, no systematic

relationship appears between these meteorological events and the radon bursts, |

Similarly, the transient electric potential variations are not systematically
related to rainfall or snow melting. The proportion of these meteorological

events which could be related to the transient electrical variations, assuminga

maximal time delay of 10 d, amounts to 20% out of 42 events. For comparison,
a similar value of 15% is obtained on average, if the electric signals are
redistributed randomly,

Radon emanation in the laboratory. The equilibrium radon activity
measurement performed on dry gneiss samples of 6 X 10™°m?®, using a
measuring chamber having a free volume of 9 X 10™*m?, amounts to
155Bqm™. The radon emanation value of 8.3 atomsm™s™' mentioned in

the text was deduced without taking into account the internal porous surface of
the sample.
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Dinosaur footprints have been used extensively as bmstrat;i
ftaphic markers, environmental indicators, measures of faun
liversity and evidence of group behaviour' . Trackways h?_wlfle also
ben used to estimate locomotor posture, gait and speed®", but
Most prints, being shallow impressions of a foot’s pIa:ntaI surface,
Povide little evidence of the details of limb excursion. Here we
Gescribe Late Triassic trackways from East Greenla.n.d, made by
theropods walking on substrates of different consistency an;_ll
si-‘ﬂﬂiing to variable depths, that preserve thfee-dimensmn
%cords of foot movement. Triassic theropod prints share many
ftatures with those of ground-dwelling birds, but also demon-
-zh‘ate significant functional diﬁfert]e)nces in Posmon of the hallux
digit 1), foot posture and hindlimb excursion.
lglino)satl‘:}rotrf:ckways are common in the @rsted Dal Member of

STURE | vOL 399] 13 MAY 1999 | www.nature.com

the uppermost Fleming Fjord Formation (Norian-Rhaetian) of
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Land, East Greenland". These strata consist of cyf:hcal_ly
Ibfclilgse‘zlnﬁn&grained siliciclastic and carbonate-bearing units !ald
down as part of a large rift lake system". Although the footpmflts
are structurally diverse, almost all appear to be memberslo la
gradational series (Fig. la—f). At one extreme are c;ar y
preserved tridactyl tracks referable to the 1chn0gf:nus Grabfitor
(Anchisauripus)'*". Such prints are commonly attributed to 1p§.
dal theropods'® and preserve impressions of digital pads, cla“(ris an 1,
in some cases, skin (Fig. la). At the othe.r extrerr_le are tetra act)t/};
elongate prints in which the digital impressions are smoo .
channels constricting to narrow slits (Fig. 1f). The appa:}eln
impression of digit III is markedly longer than those of gl e;
digits; its distal end is elevated and e?{pandet_i to rese;ﬂ;l _ e_t :
fumnarole-like crater. A posteromedia.lly- directed imprint o 11\;511 !
is always present adjacent to an impressmln of the metatarsus. Mos
of the @rsted Dal prints are intermediate in form between these two

remes (Fig. 1b—e).
Emt’l‘he: di(ffefences between tridactyl (Fig. la) and tetrad'r:ictyl
(Fig. If) tracks are comparable to those tl?at have blgen used to
distinguish faunal constituents and deﬁne. ichnotaxa“?. Hloulleve‘r,
two lines of evidence support the hypothesis that .track variation is
related to theropods traversing substrates of vana_ble cons1st?ngy,
rather than to differences in foot morphqlogy. First, some in 11—
vidual trackways exhibit more than one variant, although no sing cf
trackway preserves a complete gradational series. Second,_gume:a
fowl and turkeys walking on substrates of different con(sll_stenf:utrs
closely duplicate the structural continuum of thef Greenlan 1cb p:mtz
(Fig. 1g—j). Whereas shallow prints on a relatlvely_ﬁrm si:u s ;a)
accurately replicate the plantar form of these birds ( ég gt;
successively deeper prints into increasingly wetter sle) imen :
record the entry of the initially splayed foot :_md the. sul se%uer;_
digital convergence as the foot is e?ctracted (Figs 1h—j, 2a). oocl
prints in muds of intermediate consistency show separate entry te:n !
exit furrows for digits I and IV (Fig. 1h, i). In the de.epest, we dest
muds, the entire foot (with digits [-IV convergent) is extracte a:i
the anterior end of the metatarsal-digit II furrgw, raising a moun
of sediment (Figs 1j, 2b). Thus, as mud hydration and pgnetratlotr;
depth increase, bird tracks elongate because the substrate 1nt(=,1'];efh
foot movements that normally occur above the s.urface;Irl e
elongate Triassic footprints, the subsurface path'way .{;i e.tozs
disrupts sedimentary laminae, which can be seen in serial sec‘?pg .
These three-dimensional records confirm that, as in living bir s:i,
early Mesozoic theropods sank down and _forward, am-i flxtgzichfal
the foot with convergent toes. Although evidence for slight digi d
approximation at the end of the stance phase .has been reportet
from shallower tracks", the elongate Grgenla.ndlc tra:ck.s _doc;lmen
complete toe convergence, which is retained as a primitive feature
birds. _
m:lfclﬁough the general correspondence betw&_:er{ extant a;llan and
Greenlandic trackways reflects some pedal similarities, gre arg
important functional differences between basal theropohs an
birds. The hallux (digit I) in ceratosaurs, such as Coelophysis, Ii
sufficiently shorter than the other digits that on firm substrates a_l[
does not contact the ground (cf. Fig. la, b). The hallucal met;t-ars3),
applied as a flattened splint to the midsha.ft of metatarsal IT ( ;%U 0%
bears an asymmetrical condyle that permits a range of about :
flexion/extension and about 25° of abfadduf:ti_on of t.he r_ne:ta..tari)1
phalangeal joint. The single interpl'!ajax}geal joint, Wh‘c};jlsl unlg.mthé
permits only flexion/extension. Fixation of metatars h:in e
configuration of the metatarsophalangeal apd ‘ 1nte:r1::1 ang !
joints preclude retroversion. No know1l1 Late Triassic—Early Iurastmr
theropod shows evidence of an avian-like reversed hallux (Eqmp or,
Herrerasaurus, Coelophysis, Syntarsus, Procamps?gnatkys, Sggli_lsaaﬁgm:i
Dilophosaurus'®~**). Nonetheless, the posteromedially orle:ntcb1 utv;l
print of some tracks, which appears superficially comparable to the

impression of the posteriorly directed hallux of birds (compare
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Abstract

Radon emanation, electric potential and tilt have been continuously measured from
1995 to 1999 in the vicinity of two reservoir lakes having yearly variations. In addition, since
December 1998, the level, temperature and conductivity of the water contained in two
boreholes is measured continuously, and a temporary seismic monitoring of the site has been
performed from February to June 1999. We report electric potential variations, radon bursts,
associated with transient events during which the tilt response deviates from the average
elastic response. A statistical comparison of the geophysical signals with the meteorological
parameters indicates that a meteorological origin can be excluded, but, instead the radon and
electrical signals are associated with the accelerated loading of the largest reservoir. The
amplitude of the radon bursts is correlated with the lake level. In addition, during all radon
bursts, the activity is modulated by the barometric pressure and the amplitude of the radon
bursts is proportional to the amplitude of the radon barometric pumping. The pressure
modulation is observed during one electrical signal. Moreover, temperature, conductivity and
level anomalies measured in the water of one borehole have been observed simultaneously
with the major radon burst. However, no relation between the rate of local seismic events and
the geophysical anomalies have been evidenced. Using an analytical model of the radon
transport in a fractured medium, we suggest that the radon is transported during the burst
through a diphasic medium containing a gas phase. The conductivity and temperature

variations of the well water occurring during the radon bursts suggest a transient increase of




the cc-)nnectivity of the rock matrix in response to the accelerated loading. We qualitatj

explain the observations by a model in which increases of the local pore pressure gradi lve'ly
Tesponse to the accelerated lake loading produces percolation transitions in tiz lzm .
networl.(, inducing transient fluid flow. These results suggest that variations of traI; o
propertlles during the nucleation phase of earthquakes may lead to observable boreslfort
anomalies, radon emanation and electrical signals. provides optimism about the possib'lt')]e
that thfe geophysical monitoring of seismic areas may succeed in measuring the variatio o
the fluid transport properties, which may be produced by an earthquake nucleation phase 3

1. Introduction

Radon emanation, electric potential variations as well as water level variations i
boreholes are among the most often mentioned earthquake precursors. For example ilm
concentration changes in ground water were reported before the 1978 Izu-Oshima FW;l:ijaon
al., 1988] and the 1995 Kobe earthquake [Igarashi et al., 1995]. Radon activity anomal'et
were also reported simultaneously in the air and in the ground water before the 1‘5)1961S
Uttarkashi earthquake [Virk and Singh, 1994]. Moreover, variations of the electric field hav
been fneasured before earthquakes in China [Raleigh et al., 1977] or California [Corwin a ;
Morrison, 1977]. In Greece, the highly debated VAN method [Varotsos et al., 1993; Gell:r

1996; i
6; Pham et al., 1998] is also based on transient electrical signals. Furthermore variations

of water level have been reported simultaneously in three different wells before the 1992
Tokyo Bay earthquake [Igarashi et al., 1992], and before the 1985 Kettleman Hills earthquake
[Roeloﬁfs and Quilty, 1997]. However, the few examples of earthquake precursors re oxjed i

the scientific literature are generally questionable [Geller, 1997; Morrison et af 197‘91]l
becausre, mf)slt of the time, the experimental set-up is not sufficient to exclude artcfact.s, or non
tectonic origin. There is also no reproducible pattern of observations [Geller, 1997] that
would provide the clue for the involved physical processes and, up to now ’the claimed
earthquake precursors have not been assessed using robust statistical analysis [W;fss, 1997]

Fluids are pervading the brittle crust, as attested by the large amounts of ground water

1 .
released after earthquakes [Muir-Wood and King, 1993]. Pore pressure in the shallow crust is

sensitive to the mechanical straining of rocks. Indeed, well level variations have been related
to creep events [Roeloffs et al., 1989] or coseismic stress release [Igarashi et al., 1992]. Fluids
can therefore be- invoked to contribute to a physical mechanism, relating crust.;d defoximation
to radon emanation or electric potential variations. Moreover, there is a theoretical possibility

that some rock properties may change before earthquakes, inducing fluid flow [Scholz, 1973]

Thi _ .
18 could produce water head variations in wells. Fluid flow can produce electric field

variations through the electrokinetic effect [Mizutani et al., 1976 Jouniaux and Pozzi, 1995;

I . ; .
orne et al., 1999], electric potential variations may reflect disturbances of fluid flow at depth

[Bernard, 1992]. Fluid flow may also transport radon from deforming regions to the surface

[King, 1986].
Some insight may be gained on these processes from the study of geophysical systems

under controlled mechanical and hydrological conditions. Such studies have been performed
at the meter scale in a quarry [Morat and Le Mouél, 1989]. Along this line, we set up an
experiment in 1995 to investigate the relationship between the radon emanation, the electric
field, the hydrological circulations and the strain variations in the vicinity of two reservoir
Jakes having level variations of about 50 m on average.

In a previous paper [Trique et al., 1999], we reported transient deformation related to
radon emanation and electric potential variations during periods of accelerated lake loading.
We suggested that pore pressure increases were involved in these transient phenomena in
response to the accelerated straining of the medium.

In this paper, we describe these signals in detail and we discuss the correlation
between the transient electrical and radon signals with the meteorological parameters. Since
November 1998, temperature, conductivity and water level are measured in two boreholes.
We also report that the radon bursts are one electrical signal are characterized by an increased
sensitivity to atmospheric pressure variations. From December 1998 to mid-March 1999, the
Roselend reservoir has been emptied entirely, providing the largest mechanical straining cycle
since the beginning of the experiment. From November 1998 to June 1999, temperature,
conductivity and water level were measured continuously in two boreholes. A seismological
monitoring has also been performed on the site from late February 1999 to mid-June 1999.
This new set of observations provide an insight on the processes involved in the observations
of transient phenomena. We propose a global picture of the observed processes in terms of

transient fluid flow triggered by strain rate changes.

2. Description of the experiment

2.1 General presentation
The geological context of the Sur-Frétes experiment (Figure 1) is presented in the

companion paper. The volume of the Roselend lake (186 10° m?) is ten times greater than the
volume of the Gittaz lake (13 10° m®). In addition, the amplitude of the La Gittaz lake level
variations are 28 % smaller than the amplitude of the Roselend lake level variations.

Consequently, the most important straining source on the site is provided by the level

variations of the Roselend lake.
In March 1999, the Roselend lake has been emptied in order to allow the security

inspection of the bottom of the dam structure. Therefore, the level cycle of the Roselend lake

reaches an amplitude of about 160 m in year 1999, which is the largest amplitude observed

since the beginning of the experiment.




2.2 Tunnel

One horizontal 128 m long tunnel with a 2 m diameter is located in the crystallip

: e
rocks (Figure 1a), located 600 m Northeast of the Roselend lake. It contains one inner room of
0

4x5%2 m, 60 m from the entrance (Figure 2). The inner room is separated from the corridg

a metallic door and the tunnel is '3

. closed by a second metallic door. The tunnel is poorly
ventilated. Indeed, the pressure difference recorded between the inside and the outsid

e
atmosphere has been measured to be lesser than 1 Pa. Since October 1997, two air-
plastic doors were ,

dded i o
added in the tunnel. Furthermore, the temperature in the middle of the

tunnel is stable and amounts to 6.8°C within + 0.4 °C over one year.

The geology along the tunnel is presented in Figure 2. The foliation of the rocks is
constant along the tunnel and amounts to N40 with a 80°NW dip. Two main schistosity axis
are observed : N30 with a 75°E dip and N140 with an 70°NE dip. Several subvertical fault
pl.fmes cut off the tunnel along the N40 direction. This direction is consistent with the
o_nentation of the thrust, which marks off the easternmost limit of the crystalline unit of the
- site. Several quartz veins are crossing the tunnel along two different axis: N145 with an
89°SW dip and N80 with a 65°N dip. The crystalline rocks of the tunnel consist in dark grey
@caschists except in two parts: between 117 and 128 m, the rocks contains light grey
micaschists and one granite area is located between 96 and 104 m.

Geophysical investigations took place in the tunnel. One self-potential profile has been
performed along the tunnel using two electrodes and one high impedance voltmeter. The
measurements are referred to the potential of one electrodes located 10 m away from the
entrance of the tunnel (Figure 2). The electric potential variations, which have an amplitude of
about 100 mV, do not exhibit any pattern related to the geology. Three gamma-spectroscopy
Profiles were also performed using one gamma spectrometer (Figure 2). The gamma survey
ntegrates all the gamma-activity emitted from the rock minerals. The gamma spectrometer
was maintained at about one meter above the ground surface in center of the tunnel for the
two longest profiles, whereas it was sticked on the tunnel wall for the shortest profile. The
gamma activity, having a mean value of about 210 nSievert.h”, is stable from the entrar;ce to
80 m. It increases from 80 m and reaches a maximum at 97 m, which amounts to 280 and 330
nSievert.h” either the spectrometer is in the middle of the tunnel or close to the tunnel wall.
After 97 m, the gamma activity is decreasing with increasing distance from the entrance. The
maximal gamma activity correlates with the granite zone. This confirms that the mineral
composition of the granite zone differs from the host rocks.

2.3 Continuous geophysical monitoring

In order to study the geophysical response of the rock medium to the lake level

variations, different parameters are recorded continuously: the electric field, the radon activity

and the clinometric deformation since October 1995 up to June 1999 providing a 4 years long
geophysical monitoring of the site.

The description of the electric potential array is described in the companion paper.

The radon concentration is measured using commercially available BARASOL radon
probes (from Algade, France). They consist in a cylindrical measurement chamber in
equilibrium with the outside air through a diffusion filter. The decay of radon-222 is detected
by a solid-state silicon detector. The counts, which are integrated over one hour, are recorded
in the energy region from 2 MeV to 5.6 MeV to be independent of the decay products of
radon-222. The sensitivity of the device is 50 Bq.m’ 3 (1 cph). One autonomous radon probe,
referred as the RC probe, was set in the soil at the Sur-Frétes ridge (Figure 1a) since
November 1995. One autonomous probe (RA) was also installed in the inner room of the
tunnel since November 1995 and two other probes (RD1 and RD2) connected to a modem
were added in the corridor in August 1996 (Figure 1b and 2). From November 1998 to June
1999, one autonomous radon probe (RG) has been installed at 97 m from the entrance of the
tunnel, at the location of the maximal gamma-activity, and two others (RE1 and RE2) at the
end of the tunnel (Figure 1b and 2). During this period, we also set one radon probe (RCA) in
the soil of one stone career located 40 m above the tunnel, and one other (RF1) at 5 m depth in
the F1 well located at about 35 m from the tunnel entrance (Figure 1b).

Two long period seismometers are used to measure the tilt of the ground in the North-
South (NS) and East-West (EW) directions (Figure 1b and 2). They have been renewed in
November 1997. The tiltmeters have a 20 10” rad sensitivity. Their continuous level is
filtered at 1 Hz, and averaged at one point per minute. These sensors have a pressure
sensibility determined in laboratory, which amounts to 0.012 prad/mbar and 0.0006
urad/mbar for the NS and EW tiltmeters respectively, which were in place from November
1995 to October 1997, and 0.010 prad/mbar and 0.0002 prad/mbar for the NS and EW
tiltmeters respectively, which were in place from November 1997 to June 1999. The
measurements are corrected for pressure variations using a microbarograph, having a 5.10°
mbar precision. South and West downwards displacement produced a positive tilt on the NS

and EW tiltmeters respectively.
The EW tiltmeter installed from November 1995 to October 1997 was affected by

instrumental long term drift, and the EW tiltmeter installed from November 1997 to June
1999 was affected by artefacts. The EW tilt data with period greater than one month are
therefore not used in this study. The measurements performed in the tunnel and on the Sur-
Frétes ridge are transmitted to the laboratory through a phone-link.

Two 100 m deep boreholes have been drilled in October 1998 in the crystalline rocks
between the tunnel and the lake (Figure 1b). They are aligned along the lake side, at a distance
of about 40 m from the lake side at its highest level. The F1 well is located at 53 m Northeast

. of the F2 well, and at 35 m from the tunnel entrance. The elevation of the top of the F1 and F2




wells amounts to 1565 and 1566 m respectively. The two wells, having a diameter of 0.16

are cased between 0 and 80 m depth, and include a slotted screen between 80 and. 10S -

depth. The casing is not cemented to the rock. The two wells are crossing gravels fro .

m depth and gneiss rocks from 5 to 100 m depth. "
N One piezometer with a 0.25 m precision, one conductimeter with a 0.1 mS.cm!

precision and one temperature sensor with a 0.1 °C precision are set in the water at the bo-ttzlm

2.4 Seismic monitoring
Two three components short period seismological stations have been installed fro

late February to mid-June 1999. One station (SUGF) has been installed at 10 m from t:
entrance of the tunnel on a 2x2x0.3 m concrete plate which has been casted on the gneise
rocks. The second station (SUBF) is set 100 m North of the Roselend dam. Each com one j
of the SUBF station has been installed on a 30x30x4 cm concrete plate laying on the prou:d
surface. The displacement measurements of the SUGF and SUBF station are recordedgwith
100 Hz and 50 Hz frequency sampling respectively, implying band width of 32 and 17 H:,
::lslzecttl;elty . The data recorded at the SUBF station are transmitted analogically to the tunnel

re the te i
s I::z;rl;ledjéi storage 1s performed. The data are then transmitted to the laboratory

' The seismic station SUGF station has been demonstrated to be as good as the best
stations of the French national seismological array. The station SUBF is affected by a noise
level‘ of large amplitude, which may originate from the installation conditions and the data
acquired at this station are consequently of low quality. Moreover, the data transmission from

the SUBF station to the storage device located in the tunnel is often defective, and results in
the loss of data by about 30 % over the whole monitoring period.

3. Results

3.1 General overview of the results

The NS tilt, the electric potential Vru-VEo, the radon activity as well as the Roselend
lake level variations are represented in Figure 3. The radon activity in the inner room of the
tunnel is characterized by a low background which amounts to about 900 Bq.m™ and a
number of peaks ranging between 2000 and 39000 Bq.m™. The major radon burst c;ccuned on
15/03/99 after the Roselend lake has been quite entirely emptied. 21 peaks have been

observed during the observation period. Their duration is comprised between 10 days and 3
months.

Rainfall, snow fall and snow melting can systematically affect the radon activity in the
wnnel [Trigue et al., 1999]. Indeed, such processes can modify the water saturation of the
subsurface and produce a variation of the radon enhancement in the tunnel atmosphere. To
test this hypothesis, correlation tests are performed between the radon bursts and these
meteorological events. The time occurrence of the rainfall, snow fall and snow melting events
is listed in table 1. Assuming a maximal time delay of 10 days between the meteorological
events and the start of the radon burst, 18 % of the meteorological events (out of 99 events)
are related to the radon bursts. If the radon signals are redistributed randomly over the
observation time window, 12 % of the meteorological events appear to be related to the radon
bursts. Therefore, the radon bursts do not appear to be produced by the rainfall, snow fall and
snow melting events.

Moreover, the radon peaks with amplitude greater than 4000 Bq.m'3 occurring before
December 1998 (namely the anomalies labeled 2, 3, 4, 6, 8, 10, 12, 13, 14, 15, 16, 17)
correlate systematically with decreases of the electric potential Vgu-Veo. The zooms on the
main anomalies, which are presented in the Figure 4, enlighten this relation. The electric
potential decrease are occurring between 4 days before and 1 day after the radon bursts. Their
amplitude range between 4 and 20 mV with duration comprised between 4 and 33 days.
Transient electric potential variations can be produced by the shallow water circulation
[Perrier et al., 1997] systematically induced by rainfall or snow melting events. This
hypothesis is tested through correlation tests between the electrical transient signals and these
meteorological events (Table 1). 17 % of the meteorological events (out of 64 events) appear
to be correlated to the electrical signals, assuming a maximal time delay of 10 days between
the meteorological events and the start of the transient electrical signals. If the electrical
signals are redistributed randomly over the observation time window, 12 % of the
meteorological events appear to be related to the electrical signals. Therefore a direct relation
between the observed transient electrical signals and the rainfall and snow melting events is
excluded.

Moreover, we observed that the radon bursts and the transient electric potential
decreases correlate with the accelerated loading of the Roselend lake. Indeed, we apply the
discrete second derivative f(t) on the Roselend lake level h(t), defined as f(t)= h(t)+ h(t-2T)- 2
h(t-T), where T is a fixed time delay. By taking T= 14 days, the positive part of the discrete
second derivative reproduce well the radon bursts, attesting that the transient radon and
electrical signals originate in a transient mechanical behavior of rocks during accelerated
straining.

The correlation between the positive variations of f(t) and the electrical and radon
signals can also be estimated through correlation tests. The time occurrence of the positive
variations of f(t) is reported in Table 2. Assuming a maximal time delay between the signals,

ranging between —10 and 10 days, 63 % of the periods of the positive variations of f(t) (out of

N




1.9 events) correlate with the electrical signals, whereas only 32 % correlate with th

31gr.1alls redistributed randomly over the time window. 65 % of the periods of th ] ele'cmc

variations of f(t) (out of 25 events) correlate with the radon signals, whereas oelIJOSltive

correlate with the radon signals redistributed randomly over the time v:iindow Thi:l 33:1; -
: Eests

g

3.2 Clinometric response
" The tilt recorded at a period lesser than 2 days is dominated by the tidal strain. The NS
1lt, as well as the EW tilt are re i .
presented during one 3 days lon iod in Fi
. . | . g period in Figure S, Th
coretical tilts calculated along both directions are also represented. The theoretical t'd;;
tenti -Fré i : 1
11;)0 ;ntlal at the Sur-Frétes location has been calculated using the analytical method developed
Y Roosbeek (1996) using 2825 waves. Th ical tilt i pe
. The theoretical tilt is then obtained b iplyi
> ok | ‘ y multiplying the
horlzontal derivative of the theoretical tidal potential by a constant factor. This factor wii h
. . ' : C
Nas been adjusted to fit the NS tilt, amounts to 2.24 10° s2 The modulus of one 570 days I
S and i i ;
betwan FI,W tilt data segment shows the main components of the tidal tilt in the time perioj
een :
e a'nd 4{? hours: Q1, O1, P1, K1, N2, M2, S2 and K2 (Figure 6). The amplitude of the
jor tidal tilt component during this period amounts to 4.8 10% and 9.2 10? prad for th
NS i | \
and EW components respectively. The modulus of the observed tidal tilt of both
com is 1 i
ponents 1s in agreement with the modulus of the theoretical tidal tilt for the main tidal
com i i
o ;;onent; ;Flfmc 6). This confirms the quality of the tilt data for time period smaller than
ays. 1he long period seismomet i
. er are therefore suitable for the measurement of the
T - ;
. he straining of the rocks in response to the Roselend lake level variations is revealed
5 g ¢ . .
bztwe onhg term \.ranatlons of the NS tilt (Figure 3). In a first approximation, the relation
. t.en t e NS tilt and the Roselend lake level is linear (Figure 7). A negative NS tilt
var i
- lta 1'0n 1s observed for decreasing lake level. Indeed, the decreasing lake level produces the
i
r a itlon of the rocks below the lake, by reducing the stress applied on the bedrock. Since the
a i .
tgh \Eﬂz center of the lake is located Southeast of the tunnel, the up-going of the rocks below
X fl:l -e results in a negative variation on the NS tilt. However, long-term drifts from a linear
te a\crllor are observed. From December 1995 to end-J anuary 1996, and from December 1997
oend M i ,

.arch 1998, the NS tilt was probably affected by instrumental drift, which took place
after the installation of the tiltmeter. , ’
- Th;a sensitivity of the NS tilt to the Roselend lake loading is estimated on a moving
our i

ays long data segment. The linear factor relating the NS tilt to the Roselend lake level

1z;mounts to about 0.073 + 0.006 prad.m™ and 0.16 + 0.02 prad.m™ during the periods from
oV |
ember 1995 to October 1997 and from November 1997 to June 1999 respectively (Figure - °

8). T e ; .
). The sensitivity of the elastic NS tilt to the Roselend lake loading is estimated using the

ytical model presented in Appendix A. The calculated sensitivity, which amounts to 0.098

0.02 }n'ad.m'l, is in agreement with the observed sensitiv:ty (Figure 8). Therefore, the long

anal

ik
term variations of the NS tilt are compatible with the elastic deformation of the medium.

We observed that the linear factor relating the NS tilt to the Roselend lake has been
increased by a factor larger than 2 after October 1997. This variation can not be attributed to
the variation of the loading velocity between the two periods (Figure 8). The amplitude of the
clinometric M2 tidal strain measured on the NS tilt is i, agreement with the theoretical
component one over the whole observation period. The increase of the sensitivity of the NS
tilt to the Roselend lake level observed after November 1697 tends to be explained by the
difference of the long-term response between the NS tiltmetecr installed from November 95 to
October 97 and the NS tiltmeter installed from November 97 o June 99.

During the radon bursts, the NS tilt is observed to depart from the linear response. The
transient deformations are clearly seen on the zooms performed on the major anomalies,
namely the anomalies labeled 3, 6, 8, 12, 13, 17, 20, which have amplitude ranging between
and 0.3 and 1 prad (Figure 4). The transient NS tilt deformaticns have always a positive sign.

The anomaly 8, which starts on 26/02/97, has also been observed on the EW tilt
(Figure 9a). The tilt variations observed during the month before and after the anomaly do not
exceed 0.3 prad. During the same periods, the NS tilt display variations with an amplitude of
0.9 prad. However, from 02/26/97 to 03/28/97, the variation of the EW tilt with an amplitude
larger than 0.5 prad is similar to the transient NS tilt during anomaly 8 having an amplitude of

0.4 prad. The polarization of the tilt signal during this period is presented in Figure 9b. The
observed polarization of the transient deformation, which amcunts to N35W, differs from the

polarization of the deformation induced by the lake loading, which is estimated in this case to

range between N10E and N10OW.

3.3 Radon measurements
The amplitude of the radon activity recorded during the -adon burst is controlled by the

Roselend lake level (Figure 10). Indeed, the amplitude of the radon bursts, which amounts to
8000 Bg.m™ for a Roselend lake elevation of 1550 m reaches 39000 Bq.m™ for a Roselend
lake elevation of 1460 m. The amplitude of the expected radon bursts is therefore decreasing
with the Roselend lake level.

Figure 11 presents the temporal variations of the radon -ctivity before and during each
radon burst as well élS the opposite of the barometric pressure measured either in the tunnel or
on the Sur-Frétes ridge. Before the radon bursts, the radon back ground measured in the inner
room and the middle of the tunnel is stable and does not exhibit any variations related to the
barometric pressure variations. However, during the radon bursts, the radon activity are

related to the barometric pressure. The decreasing baroraetric pressure induces the




enhancement of the radon actis ity in the tunnel. The linear factor relatin

- . the radon actiy;
variations during the bursts to th: . activig

pressure variations ranges between 100 and 1700 Bq.m
radon activity during the bursts is w -

‘ . ell correlated to
opposite of the barometric pressu-e correlation on several anomalies (1, 2, 3, 6, 7, 9, 10 1 e
13, 15, 17, 18, 19), the correlation 1S not clear on the anomaly 8 (Figure 11) T

3 -1
.mbar”. However, whereas ihe

The iati f i
[ I temporal variation of the correlation factor between the radon activity in th
unne i bar i e
; and the opposite of the barometric pressure has been calculated on a moving 10 day,
ata se iti alues i S
gment. The positive value; of the correlation factor are presented in Figure 12. Th
- The

COITCJEI i i j £]

becom i
es greater than 0.3 during the radon bursts. This confirms that the radon activity jg

- . -
odulated by the barometric presoure variations only during the radon bursts,
Moreover, the amplituide of the barometric pumping of the radon during the bursts

a i | i
ppears to be proportional to the amplitude of the radon bursts (Figure 13). Indeed, we

calcul i 1Vi
ate the linear factor relatin - the radon activity to the barometric pressure over 10 days

1 ,
ong data segments during the ra: on bursts, The amplitude of the barometric radon pumping is

Increasing with the observed amplitude of the radon burst (Figure 13). Tt ranges between 100

Bq.m™ mbar” .. mbar
gm-mbar” and 1720 Bqg.n*.mbar' for radon activity of 2000 to 39000 Bq.m™

resl:.)ectlvely. In a first approxir ation, the amplitude of the barometric pumping of radon
during the burst is linearly relate ! to the amplitude of the radon burst

W i .
€ now compare the radon activity measured on the various places of the site. The RC

;":dongmgnal recorded in the so:l of the Sur-Frétes ridge has a mean level of about 1.5 10*
.m i ‘
q over one year. Although. no clear diurnal modulation of the radon activity is apparent

the ra 1Vi i :
don activity for time peri d greater than one day appears to be dependent on the air

temperature variati ioure 11): T
P varations (Figure 14): the radon activity in the soil is increasing with decreasing

tem acti i i
perature. The RC radon aiti- ity also display seasonal variations (Figure 15). From April to
August, the RC radon activil v z mounts to about 10*

qu_3 whereas it
0*B i s amounts t
1 gq.m . from September to s to about 2.2

March. These variations appear to be controlled by the soil

emperature variations meastre | on the Sur-Frétes ridge (Figure 15). Indeed, the RC radon

activity i i i i
y 18 decreasing with the soil temperature. Meteorological parameters, such as soil

moisture, soi i t i
I and air temperarure and barometric pressure are known to affect the radon

activity in the soil over a large period range [Toutain and Baubron, 1999]. Here, the

convective I »hi
flow of soil gases, v hich depends on the temperature gradient between the soil and

the air tem B
perature, seem govern the radon concentration in the soil. Indeed, the decreasing

temper. i 3 i
perature of the air or the subsurface induces the convective flow of air from the ground to

The rad ivity me: i
on activity mcasured in the tunnel does not present seasonal variations

Moreover. i '
» N0 modulation o' the RA radon activity appears at the diurnal frequency

10

confirming the poor ventilation of the inner room (Figure 16). However, slight diurnal
variations of the radon activity are measured in the corridor from August 1996 to October
1997. Their amplitude amounts to about 100 Bq.m™ during this period. They disappear after
the installation of the two air-tight plastic doors in October 1997 (Figure 16). At this time, the
amplitude of the radon background rose from 300 to 500 Bq.m‘3. The installation of the

plastic doors therefore contributes to the enhancement of the air confinement in the corridor.

The radon activity has been recorded simultaneously at four different locations in the
tunnel from December 1998 to June 1999 (Figure 17). No time delay greater than one day is
observed between the radon signals recorded at the different places, which display similar
patterns. However, the amplitude of the radon bursts, as well as the amplitude of the radon
background depends on the measuring location. We calculate the mean ratio of the radon
activity measured in the inner room (RA), the corridor (RD1) and the end of the tunnel (RD1)
to the radon activity measured near the granite area (RG) during low radon activity and during
the four bursts (18, 19, 20, 21). The results are reported in the Table 3. The largest amplitude
of the radon activity is systematically measured in the inner room of the tunnel, whereas the
lowest amplitude of the radon activity is measured in the middle of the tunnel.

Assuming that the diffusion in the tunnel atmosphere is the main source for the radon
transport in the tunnel, the radon activity is proportional to the ratio of the emitting surface to
the confinement volume. The confinement volume is then constrained by the length of the
radon diffusive transport, which does not exceed 2 m in the air. The relative confinement of
the locations of the radon probes are obtained by comparing the surface to volume ratio of the
RA, RDI1 and RE!1 radon probes with the surface to volume ratio of the RG radon probe
(Table 4). The relative confinements of the end and the middle of the tunnel are in agreement
with the amplitude ratio during low radon activity as well as during the radon bursts.
However, the amplitude ratio of the RA radon activity is slightly greater than the estimated

relative confinement. This may result from an erroneous estimate of the surface to volume
ratio in the inner room.

This indicates that the relative amplitude of the radon activity in the tunnel is locally
dominated by the ratio of the emitting surface to the confinement volume. Firstly, this
confirms the low ventilation in the tunnel which would provide an homogeneous radon
activity in the tunnel through the air mixing. Secondly, the diffusion appears to be the main
way for the radon transport measured inside the tunnel atmosphere. Since local sources for
radon emission are therefore not to be invoked to explain the discrepancy of the radon
amplitude in the tunnel, the radon emanation from rocks appears to be relatively homogeneous

at the 10 meters scale during low radon activity as well as during the radon bursts.

The radon signal measured in the F1 borehole is not correlated to the radon activity in
the tunnel (Figuré 17). Indeed, the radon activity in the F1 in the F1 borehole displays a low
level, which amounts to 100 Bq.m™ from December 1998 to March 1999. The radon activity




Increased drastically on 03/20/99, reaching an amplitude of about 36800 Bgq.m™ on 03/

The radon activity recovered a low level of 2000 Bq.m™ on 04/05/99. The me:an rado 25‘/9'9l
is the_x: slowly increasing from 7500 Bq.m? in the beginning of April 1999 to abozta(l:twlty
Bq.m. at late June. The sudden radon activity increase on 03/20/99 could be related )
lowering of the snow cover under the top of the well. Indeed, the upper end of the well 'to .
m above the ground surface. If the snow thickness is sufficient to cover the upper end ot
well, the radon is provided mainly by the water in the well. When the snow does not ¢ o
t(?p 01-c the well, the radon is mainly provided by the atmosphere through advect(i): S
diffusive transport can entrance in the well, producing an increase of the radon activit "3 .
bc:;ehole. However, the distance between the radon probe and the water level in the Fylmw:]l]e
z;;l;qz:;::f:swios ;n during this pefio.d, is greater than the radon diffusion length in air.’

y. ggest that the variations of the RF1 radon activity tend to be related to th
meteorological cycle. !
. tun:;eii{:i chli;);:tlctivity measured in .the soil of the stone career located 40 m above

_cd to the radon activity in the tunnel as well. Its mean amplitud
amou.nts to 5600 Bq.m™ from December 1998 to March 1999, with peaks rea h]!J !
am-pl'ltuclle of 21400 Bq.m™. From April to June 1999, the mea; amplitude of tl(i mgdan
flctlvuy is increasing from 7000 to 13000 Bq.m™. That a similar increase of the radone ia _0“
is observed in the F1 well during this period, suggests a common origin for both signalsac F
- beizn;:z:‘lt:ly; :lllle 'rad(t)ln anomalies correlated to the mechanical forcing of the site
o e onseed on z m. the tunnel atmosPherc, whereas the other radon signals, which

! e air of the ground soil of the Sur-Frétes ridge and the stone career o
in the atmosphere of the F1 borehole, seem controlled by the meteorology :

3.4 Electrical signals

Th int i i
_— E,: RH pc.unt is on‘ly connected to the points EO (Figure 18). The electric potential of
y EEpomt is displayed in Figure 19 with respect to the three measurement points EO, RB
an . . ,
(Figure 18). The potential Vrr-VEo is very similar to the potential Vry-Vrp

deOI'l i i i ] v
. RH

v ) . .
eE present slightly different patterns during the electric anomaly 2, reflecting simultaneous

electric variations of larger amplitude at the EE point.

Dur; : :

_— uring the anomaly 6, the electric potential variations are observed to be related to the
1a110ns of the barometric pressure by a factor of about -0.25 mV/mbar (Figure 20). The

co i .
rrelation stopped before and after the radon anomaly. In this case, the electric potential as

well S :
as the radon activity display a transient modulation by the barometric pressure
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3.5 Well level data
The variations of the level, as well as the conductivity and the temperature of the water

in the F1 and F2 wells are now presented in relation with the Roselend lake level variations
(Figure 21). The F1 well level is varying between 34.3 and 78.3 m, whereas the F2 well level
ranges between 68.8 and 93.8m.

The pore pressure in the rock matrix depends on the crustal strain variations of the
shallow crust [Roeloffs, 1988]. The water head variations in wells in response to the crustal
strain depends on the properties of the aquifer system as well as the characteristics of the well
[Cooper et al., 1965]. As the earth tides provide a known mechanical forcing of the shallow
crust, the transmissibility and the storage values of the aquifer crossed by the well can be
deduced by analyzing the water level variations in wells induced by the tidal strain
[Bredehoeft, 1967 ; Hsieh et al., 1987]. The transmissibility, which is defined as the flow per
unit width of aquifer per unit hydraulic gradient, is expressed as: T=(p g/ M) Y k; d; , where p
s the water volumic mass, g the gravity, | the water viscosity, k; the permeability of the i-th
layer of the aquifer, which has a thickness d;. The storage, which is defined as the volume of
water released per unit surface area per unit change in head, is expressed as: S=p g H (1 / K
+ ¢ / K¢), where H the thickness of the aquifer, ¢ the water content of the rocks, K and K¢ the
bulk modulus of the solid matrix and the water respectively. Actually, the bulk modulus of the
crystalline rocks, which has been measured in situ, ranges between 10° to 5.5 10'° Pa [EDF,
1952]. According to the bulk modulus of water of 2.2 10° Pa, the influence of the porosity of
the crystalline rocks, which is lesser than 102, on the storage coefficient can be neglected.

Figure 22 presents the modulus of the F1 and F2 well level variations in the frequency
band between 7 10° et 2.6 107 Hz, calculated on a 7 months long period. In order to perform
the analysis of the well level response to the tidal strain, we use the two tidal components M2
and O1 which have a sufficient amplitude. Their period amounts to 12.42 and 25.82 hours
respectively. The earth tide component at the diurnal and semi-diurnal component cannot be

used, since the barometric variations are overlapping the earth tide signal at this frequency.

The earth tide analysis of the well level variations is performed using the method
developed by Hsieh et al. (1987). The theoretical vertical tidal strain €, is calculated using the
vertical derivative of the tidal potential calculated by Roosbeeck (1995) multiplied by the
factor relating the observed tilt to the theoretical tilt mentioned before. The theoretical fluid

pressure variation p; in response to the vertical strain, i. e. in the undrained mode, is then
calculated for a ‘conﬁned aquifer assuming a vertical plane strain with a vertical stress
component. It is expressed as : py = - B X G x 2 (14+vy) (3 X (1 - Vy)) €z, where B is the
Skempton coefficient, G the shear modulus, v, the undrained Poisson’s ratio and &, the

theoretical vertical deformation (expansion positive). The amplification factor and the phase
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lag relating the well level variations to the theoretical pressure variations are then cal
th.rough one Fourier analysis performed on a moving time window. The length of tlfulétw
wmdo.w is adjusted, so as to express the tidal frequency as an integer value of the fr -
samph'ng. The sample number therefore amounts to 2484 and 3873 for the M2 and f)qlue'ncy
analysis re.:spectively. The mean values of the amplification factor and phase lag are obt fldal
by a\{eragmg the values obtained with a one-day time period between two calculatio ol
amplification factors of the wells F1 and F2 amount to 0.32 and 0.34 m.prad’ respelcl::i.leh e
whe | 5
23)'reas the phase lag of the well F1 and F2 amount to 0.21° and 0.22° respectively (Figurye
Since the values of the amplification factor and the phase lag are similar for th
wcl‘ls, we fit only one model on the observed data. The transmissibility and the storage zltwo
which fit best the observed amplification and phase delay, amounts to 3 10” m?s™ ani IVS lllei’
resgpectively. According to these values, the product B x G has been fixed and amounts .to 1O
10 PE.l, according to the Poisson’s ratio of the crystalline rocks of 0.25 [EDF, 1952] (61
assummg an undrained Poisson’s ratio of 0.35. The dependence of the phase dela, as w l;m
the amplification factor, on the storage value is low. Indeed, variations of the storz, e ale ]
one order of magnitude induce amplification and phase lag changes of the ordegr :f ];;:‘; f
Cc?nseqlfently, the precision on the storage value amounts to only one order of magnit do |
using this method. In addition, the thickness of the aquifer is not constrained and mag o
between 1 and 100 m. Therefore, an estimate of the shear modulus from the storage vaj(ufaange
not be performed. However, according to the Skempton coefficient, which is fu osedcjr1
range between 0.5 and 1, the shear modulus is estimated from the product B xplz} t ]
comprised between 1 and 2 10° Pa. "3
| This range value is in agreement with the lower range of the shear values measured i
situ ‘[ED.F, 1952] ranging between 10° and 5.5 10'° pa. This indicates that the pore fl 13
ﬂowm-g into the well in response to the earth tide, originates from zones having a 105 stiffi u;
reflecting an important degree of fracturation. Furthermore, according to the low ermeabr'llej tS
of the rock matrix, which amounts to 3 10°*° m?, the transmissibility of the a iifer lLy
accounted for by fracture zones having a large permeability. Indeed, the e(r]me b(l:E;n ::
fractured zones, which has been measured in situ, is of the order of 10'12’1112 [;)DF 1{;5121 yFO
exampl-e, the presence of fractured zones, having a total thickness of 3 m coulél ro ]'.d 1
transm%ssibility value of 3 10° m*s™, in agreement with the calculated vah;e. ConsiqLIZn:l ]
the fluid system contributing to the fluid flow in well consists preferentially in saturate);
fractured zones, rather than in an homogeneous aquifer zone.
. ]ev\;f-e hr];;);ve jo;z; :ur[ hi'nteres-t on the well level variations in relation with the Roselend
e - g this perléd, thc. normal behavior of the water level variations outside
nt periods can be studied, since no period of important increased loading rate

evid i
enced by the radon burst is observed. We observed that the well level is well correlated
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the lake level variations for decreasing Roselend lake level. That the absolute water level in

the well F1 do not corresponds to the lake level, points ouf the iack of connectivity between

the well location and the Roselend lake. Let us estimate the pressure sensitivity in the well to

the strain induced by the Roselend lake level variations. In a first order, the relation between

the well level and the Roselend lake level can be estimated by a linear factor of 0.48 + 0.26

meter of water in the well per meter of water in the lake. If the ¢patial decrease of the stress

field produced by the lake loading is neglected, the sensitivity of the volumetric strain de to

the lake level changes dh is expressed as de/dh = p g (1-vy) / 2G. The sensitivity of the water

Jevel to the strain has been estimated from the earth tide an:lysis and amounts to 0.34

m.p.strain'l. Therefore, according to the shear value deduced f-om the earth tide analysis,
which ranges between 1 and 2 10°
level ranges between 0.54 and 1.08. In the first order, these values are in agreement with the
observations. The level variations of the F1 well measure the pcre pressure variation due to

k medium located between the luke and the well, and acts as

Pa , the calculated sensitivity of the well level to the lake

the volumetric straining of the roc

a strain gauge of the bedrock.
However, the factor relating the well level to the Roselerd lake level is slightly non

linear and its amplitude increases with increasing Roselend lake level. Two reasons may

contribute to this pattern. Firstly, due to the V-form geometry of the Roselend basin, the

surface of the basin which is stressed by the water volume, is decr=asing with decreasing lake

level. Therefore, the deformation field produced by the lake level increase of one unit

variations is greater at high lake level than it is at low lake level. Vloreover, the deformation

source is removing from the well location with decreasing lake le vel. These two factors are
contributing to decrease the strain field and consequently the pore pressure field induced by

the increase of one lake level unit while lake level is dropping. Ho'/ever, during the period of

decreasing Roselend lake level, the pore pressure dependence on the lake level can be fitted by

a parabolic function (Figure 24), which thus reflects the normal poie pressure response to the

lake loading.
However, during the period of increasing lake level betweer 1460 and 1530 m, the F1

well level departs from the previous behavior, as seen in Figure 24. The abnormal well level

variations is calculated by subtracting the estimated response of the well level to the lake

loading. The obtained residual is presented in Figure 25. This residual, which ranges between
_1 and 1 m from December to mid-March, is increasing from the 15/03/99 to late April with a

rate of about 22 cm.day'l. The amplitude of the residual anomaly amounts to 10.5 m. The

residual, which is then decreasing with a rate of about 0.26 cm.day™'. recovers the initial level

on 07/06/99. The lake level increase starting on the 15/03/99 is due to the Gittaz lake drainage
in the Roselend basin and does not correspond to the beginning of th= snow melting period in

February (Figure 25).
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The stability of the cinductivity and temperature measurements performed in the Fl
well confirms that the water s not contaminated by the surface water. Indeed, the long-term
temperature changes range between 7.075 and 7.196 °C during the observation period. Since
the temperature in the micdl: of the tunnel amounts to 6.8 + 0.4 °C, the water in the we]]
appear in first order to be in thermal equilibrium with the rock temperature. The conductivit
of the water is decreasing fiom 0.237 mS.cm™ in late November 1998 to 0.225 mS.cm’™ i::
mid March 1999 and is then increasing until June 1999. Over the long-term changes, the water
conductivity, as well as th: water temperature, exhibit transient variations (Figure 26). Indeed
by keeping the variations hiav 'ng period lesser than 10 days, transient conductivity increases as’
well as temperature decre:se are observed to occur on 15/03/99 and 22/04/99 and amount to
0.002 mS.cm™ and 0.06°C : 'spectively. The water level increase, the temperature decrease
and the conductivity increase are starting simultaneously with the major radon burst on
15/03/99 (Figure 26). Conse juently, the hydrological parameters in the F1 well seem reflect
the hydrological variations ¢ the water in the bedrock.

. However, the hydrol gical parameters of the F2 well display very different patterns
(Figure 21). Between 14/03/99 and 17/03/99, data are missing because of acquisition
problems. The F2 well leve! is dropping from 93.8 m in late November to 68.8 m in late
February. The F2 well level s then rising and reaches 94.6 m on 15/05/99. After this date, the
F2 well level remains coustant. Since the start of the increasing F2 well level precedes, the
Roselend lake level increase for 15 days, the lake loading does not mainly control the F2 well
level variations.

The temperature e surements performed at the F2 well are of bad quality, since the
temperature sensor was a'fected by numerous outliers as well as by data shifts. The
temperature variations o/ th:c water in the F2 well are varying between 7.09 and 7.70 °C. A
temperature decrease obser ed from 17" March to the end of April, having an amplitude of
about 0.2°C is simultaneov . with the water temperature decrease observed at the F1 well.

The conductivity measurements also display numerous outliers. However, the
conductivity is stable fron: December 1998 to March 1999, having a mean value of O 145
mS.cm™. The conductivity is then decreasing, and reaches 0.088 mS.cm™ in later June 1.999
This conductivity decrease occurs simultaneously with the water level rise. This confirms tha;
the water income may be provided by the snow melting from the subsurface, having a lower
conductivity than the wate: from the host rocks. Moreover, the snow melting period has been
observed to start in the be: mning of March in year 1996, 1997 and 1998. Therefore, the water
provided in the subsurfacc by the snow melting could explain the well level increase as well
as the conductivity decre:se observed on 01/03/99. Consequently, the water flow from the

subsurface seem contro! tie hydrological variations observed at the F2 well.
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3.6 Seismic data
Several local events have been recorded on the stations SUGEF and SUBF located at the

Sur-Frétes site during the seismological monitoring. The two nearest vertical seismic stations
ORIF and LPLF, which belongs to the national seismological array, were also used. They are
Jocated at 21 km N214° and 103 km N156° respectively from the SUGF station. The seismic
events are considered to be local under the condition that they have not been recorded on the
ORIF and LPLF stations. One example of a seismic local event is presented in Figure 27.
However, the localization of the local events has not been achieved since the stations SUGF
and SUBF are close from each other and the phases of the seismic signals cannot be easy
identified. Polarization patterns calculated on the first arrivals of the seismic events recorded

at the SUGF station were also not successful, since several phases were merging in the signal.

This confirms the closeness of the seismic events.
In order to evaluate a possible relation between the transient phenomena and the local

seismicity, we first analyze the temporal variations of the rate of local events recorded at the
station SUGF (Figure 28). We only select the events recorded in the night between 1800 and
0500 LT, in order to discard the anthropic sources due to the human presence during the day.
The rate of events ranges between 1 and 146 per night during the four months long
period of observation (Figure 28). The rate of events between 28/02/99 and 22/03/99, which
amounts to 30 events/night in average, is higher than the rate of events from April to June,
having a mean value of 15 events/night. Although the use of only one three components
seismic station was not sufficient to identify the seismicity occurring in the area close to the
Roselend lake, no major variation of the rate of events appear to be related to the period of the

major radon burst, which reflects the period while transient deformation occurs.

4. Interpretation
The geophysical monitoring of the Sur-Frétes site since November 1995 provides the

evidence that electric potential variations as well as radon bursts are produced simultaneously
with transient deformation. These observations appear to be produced by the accelerated
loading of the Roselend lake. We first investigate the driving mechanisms, which are
responsible for the radon transport into the tunnel atmosphere. We then discuss their
implications in the observed fluid flow patterns and propose a qualitative scheme for the

triggering of the transient fluid flow by the accelerated straining of the medium.

4.1 Implications of the radon bursts for the transient radon transport properties
In order to get insight on the physical mechanisms leading to the bursts of radon

activity observed in the tunnel, the radon emanation of one dry gneiss sample originating from
the tunnel wall has been measured in laboratory (see Appendix A). According to these

measurements, the radon activity in the tunnel atmosphere can be estimated assuming the
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d‘iffusive transport of the radon in the porous network. For that purpose, we assume a q
dimensional porous medium composed of fractures connected to the tunnel. The mode] [?e
presented in Appendix A together with the calculation of the radon activity in the tunnel g )
function of the porosity and the fracture width. 1
The geometry of the emitting surface and the confinement volume at the location of
the RG probe near the granite area is one dimensional and is therefore consistent with th
proposed model. The RG radon background amounts to 700 Bq.m™ (Figure 17). We estimate
the. pf)rosity to fracture width ratio, i.e. the aspect ratio, which is required to obtain this rado:
activity level, labeled A. Since the porosity of the rock medium of the gneiss rocks must b
lesser than 1072, the aspect ratio ¢/r can be expressed as: e
¢  2A_ V,-ARS

sampleD (1),
2VompeAR=2A_V \/:
YA

where Ay, is the radon activity measured in laboratory for a dry gneiss sample, having a
su i ’
rface Ssample and a volume Visample, and placed in a closed volume V. A is the radon activity

in the tunnel of radius R, D is the radon diffusion constant and A the radon decay rate.

3 For fluid-saturated rocks, ¢/r amounts to 3.5 m™ for the low RG radon activity of 700
Bq.m™. This value is consistent with the low permeability of the porous network composed of
nellrrow. fractures. Indeed, assuming a porosity ranging between 107 and 107, the fracture
width is comprised between 0.3 and 3 mm [EDF]. The estimated emanation from the rock
surface then amounts to 327 at.m2g" Emanation rate of the same order of magnitude have
been measured from granite samples [Andrews et al., 1986]. Therefore, the amplitude of the
radon background is consistent with the radon diffusion through a fluid saturated porous
network. According to the radon diffusion length in water, which amounts to 2.2 cm the
radon background is provided by the porous rock volume contained in the first 2.2 ;:m arc,>und
the tunnel. However, the relative contribution of the wall surfaces of the tunnel to the radon
background level amounts to 94 % for the aspect ratio of 3.5 m™. Therefore the contribution
of the porous network in the radon activity measured in the tunnel appears to be minor for
saturated porous medium.

. How-ever, the radon activity during the bursts is ranging between 4000 aﬁd 39000
BqAIIn - An increase of the drained rock volume by a factor 5 to 50 is required to produce such
an increase of the radon activity. Three processes can be proposed to explain this
phenomenon: the permeability or connectivity increase of the porous medium, through micro-
fracturation, a saturated-unsaturated transition of the porous medium and a pore pressure

Increase relative to the pressure in the tunnel atmosphere. In the following, we evaluate the
possibility of these three processes.
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Permeability or connectivity increase of the medium can be considered by applying
yariations on the ratio ¢/r. Indeed, we estimate the increase of the ¢/r ratio required to produce
an enhancement of the radon activity in the tunnel of one order of magnitude. As the radon
background Ay is mainly provided by the tunnel wall surfaces, it can be expressed as:

2F,
A== (2,
o=% @

where F; is the emanation rate from the rock surface and R the radius of the tunnel.
During transient radon bursts, the radon activity A; depends on the transient porosity ¢, and

fracture width r;. It is expressed as:

1+.¢_’ '&
_25 AR
R 1 2¢f

A, 3)s

\/D
+_ —_—
RVYA

where D, is the radon diffusion constant in water, which amount to 10°m?s™, and A is
the radon decay rate, which amounts to 2.1 10%™". According to a transient porosity value
smaller than 1072, 142¢4/R (Dy/A)% can be approximated to 1. Therefore the ratio ¢/r, can be

expressed as a function of the ratio A/Ay:

ﬁ_l

L \/I A g
I, D, _, A1
0

Assuming a saturated porous network, the minimum value of the ratio ¢/r; which is
required for an enhancement of the radon activity by a factor 10 amounts to about 400 m".
Such a variation of the porous geometry is difficult to envisage. Therefore, the radon bursts
are likely to be produced only by the microfracturing of the gneiss rocks.

An other solution is the variation of the water content of the porous medium. We
assume that an air phase appears in the porous medium, which so becomes éuddenly
unsaturated. The radon diffusion length is then decreased by two order of magnitudes and the
radon contained in the 2.2 m around the tunnel is drained through diffusion in the tunnel. The
radon activity in the tunnel resulting from a wet to dry transition, which is estimated by
changing the diffusion coefficient in equation (3), ranges between 5800 and 6000 Bq.m™ for a
aspect ratio of 3.5 rp'l and porosity values of 10 and 10~ respectively. Therefore, a wet to dry
transition of the porous network may account for the radon activity increase by a factor 8.

Moreover, the wet to dry transition could explain the transient modulation of the radon
activity during the radon bursts by the barometric pressure. Assuming that the radon is also
drained in the porous network through advective transport, the sensitivity of the radon activity

in the tunnel to the barometric pressure variations is inversely proportional to the dynamic
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viscosity of the transporting phase. The dynamic viscosity amounts to 10~ and 10> Pag f

water and air transporting phase. Therefore, a wet to dry transition would induce an inc.re 1
of the sensitivity of the radon activity to the barometric pressure by two orders of magnituzse
Assuming the existence of such a transition, the sensitivity, which amounts to about 202
Bq.m™.mbar"! during the radon bursts, would decrease to about 2 Bq.m.mbar’! during lo

radon level. Therefore, pressure variations typically of the order of 20 mbar over several da .
would produce radon activity variations of the order of 20 Bq.m™ during normal perio?j’s,
which are lower than the sensitivity of the radon probe used in the experiment. ]

That a continuous air phase suddenly appears in the porous medium could therefore
faxplains an increase of the radon activity in the tunnel by a factor 8. It may also induce an
Increase of the sensitivity of the radon activity in the tunnel to the barometric pressure by two
orders of magnitude.

The third phenomenon allowing an increase of the radon activity in the tunnel is the
presence of pore pressure increase inside the porous network, with the respect to the pressure
of the tunnel atmosphere. According to the pressure modulation of the radon activity durin
the radon burst, which amounts to about 200 Bq.m‘3.mbar'l, a first order estimate of the pori
pressure required to produce radon activity ranging between 4 10° and 4 10* Bq.m™ magnitude
ranges between 0.02 and 0.2 bar.

However, the hypothesis of pore pressure increase can not explain that the amplitude
of the barometric pumping of the radon in fractures appears to be proportional to the
amplitude of the radon bursts (Figure 13). Moreover, the variations of the amplitude of the
radon bursts are controlled by the Roselend lake level (Figure 9). An increase of the aspect
ratio can be proposed to explain an increase of the radon activity in the tunnel as well as an
enlilancement of the radon barometric pumping. Using equation (3), an increase of the aspect
ratio by a factor 8 is required to produce an increase of the radon activity in the tunnel from 6
10° to about 4 10* Bg.m™ in dry conditions in relation with the Roselend lake level. The
variation of the radon background for a saturated porous medium induced by such an increase
of the aspect ratio would amount to 100 Bq.m”. However, such an increase of the radon
background can not be detected over the lake level cycle. The contribution of an increase of
Fhe aspect ratio on the permeability is also difficult to estimate, since the permeability is
increasing with the porosity and the fracture width.

The porosity as well as the width of the fractures of the porous medium are proposed
to decrease with the compressive strain induced by the increasing Roselend lake level.
However, the stress variations applied on the porous network by the Roselend lake loading
can not exceed 1.5 MPa over the level cycle of the largest amplitude. Assuming a Young’s
Modulus of 10° Pa and an initial aspect ratio of 3.5 m”, the expected variation of the aspect

ratio is estimated to be of the order of 0.1 % [Gueguen and Palciauskas, 1992; Gueguen et al.,
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1996]. Therefore, the closure of the fractures by the strain induced by the loading of the
Roselend lake level can not account for the expected variations of the aspect ratio.

The expected increase of the aspect ratio with the Roselend lake level is interpreted as
an enhancement of the connectivity of the porous medium during the radon bursts. The
transient variations of the water conductivity and temperature measured in the F1 borehole
simultaneously with the radon bursts 20 and 21 tend to confirm this hypothesis. Indeed, the
conductivity decrease and the temperature increase of the water can be interpreted as the
mixing of water with different geochemical properties.

Consequently, the transient increase of the radon activity appears to be mainly
produced by the transition from a saturated to an unsaturated phase of the porous medium.
The variations of the amplitude of the radon bursts with lake level as well as the amplitude of
the barometric pumping are proposed to be related to changes of the connectivity of the

medium, which are related to the Roselend lake level.

4.2 Mechanical behavior sensitive to the loading rate
We observe that the radon bursts [Trigue et al., 1999]correlate well with the discrete

second derivative applied on the Roselend lake level with time period of 14 days. The time
period of 14 days was found to fit best the radon bursts. Moreover, it suggests that the
observed transient phenomena are controlled by the frequency of the loading regime. Indeed,
the M2 tidal strain, which exhibits an accelerated strain of the order of 10° u,rad.s'z, is two
orders of magnitude larger than the accelerated strain induced by the lake level variations
recorded in the tunnel, which amounts to about 10" urad.s'z. Therefore the triggering of the
transient phenomena does not depend only on the amplitude of the accelerated loading, since
no transient effect on the radon activity or the clinometric strain has been measured at the M2
tidal frequency. Therefore the role of the frequency of the accelerated straining appears to be
relevant, and the transient phenomena appear to be highly sensitive to periods of the order of

14 days. The M2 tidal frequency thus appear to be an upper bound frequency for transient

phenomena.
Since the transient phenomena are not produced by a threshold effect reached by the

mechanical stress state, the mechanical stress state is not crucial for the triggering of the
transient phenomena. Furthermore, the sensitivity of the phenomena to the period of the
accelerated straining suggests that the pore fluids in the bedrock play a role. Furthermore, we
proposed that the electrical signals were generated by pore fluid flow in the bedrock through
the electrokinetic effect [Trique et al., 1999]. The conductivity, temperature and well level
anomalies reported simultaneously to the major radon burst also suggests that transient fluid
flow appears in the porous network in response to the accelerated loading rate.

In the next paragraph, we investigate the poroelastic behavior of rocks in order to

explain the observations.
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4.3 Pore pressure response of the medium

The poroelastic theory takes into account the role of pore fluids in the deformation
regime of rocks [Rice and Cleary, 1976]. During constant loading rate, the bedrock reaches a
dynamical equilibrium of pore fluid flow produced by the constant deformation rate. We may
estimate the pore pressure increase in a porous medium in response to the application of plain

strain rate £. Therefore, the poroelastic diffusion equation relating strain to pore pressure can
be expressed as :

0’ 3 (I-v,) ) 3 (-
DL |+ p|=2er2_0-0)
8x4j 2GBG+DQP} BJ%+2GBU+UJPJ )

where p is the pore pressure, G is the shear modulus, B is the Skempton coefficient, v,
is the undrained Poisson ratio and D is the poroelastic diffusion constant, which is defined as:

ng{zG(an B? (1+v,)? (1-2v) ©),
nt 1-2v 31-v,) (v, -v)

where k is the permeability, v the Poisson ratio and 1 is the viscosity of the transported

phase. Once the dynamical equilibrium is reached, the pore pressure in the medium remains

constant under constant strain rate. If we assume that the deformation rate ¢ is constant over
a limited area, Eq. (5) can be simplified as :

3D (1-v,) d’p .

2GB(1+v,) x>

(N,

We may assume that the pore fluids in the cracks are connected through percolation
channels of length L to a large scale fluid reservoir. The variation Ap of the pore pressure
difference between the pore pressure in cracks and the pore pressure in the fluid reservoir in
response to an increase of the strain rate A& can be estimated as:

_2GBL (I+DU)A.
3D (I-v,)

Ap (8)
According to the expression of the poroelastic diffusion constant (equation 6), the
equation 8 becomes:

_nl*  3(v,-v)

Ap
k B(1-v) (I+v,)

©)

A first order approximation of the pore pressure increase can be given, according to
the physical parameters of the medium [EDF, 1952]. The Poisson ratio amounts to 0.25, the
undrained Poisson ratio is supposed to amount to 0.35, the supposed Skempton coefficient
amounts to 1, and the permeability of the rock matrix amounts to 3 10™'° Pa. We estimate the
resulting pore pressure gradient. For example, the strain rate increase, which has been

estimated from the tilt signal of the anomaly 3, amounts to 0.1 prad.day”. Therefore, the

resulting increase of the pore pressure gradient ranges between 1.1 10 and 1.1 10° Pa for
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range values of the percolation length of 1 and 10 m respectively. This upper range value is
similar to the anomalous pore pressure increase recorded in the F1 well during the anomaly 20
and 21, which amounts to 10° Pa. This transient pore pressure increase is supposed to be
produced by the poroelastic response of the medium. To first order, the pore pressure
measured in the F1 well has been showed to be controlled by the strain response of the high
permeability matrix to the Roselend lake loading. Local pore pressure gradients are then
produced inside the low permeability matrix through a poroelastic response by the increase of
the loading rate.

The poroelastic diffusion constant can be roughly expressed as the ratio of the square
of the mean percolation channel length L to the time T required for the pore pressure to

diffuse along the percolation channel:
LZ

D o= (10)

The shear modulus of the low permeability rocks matrix is assumed to be of the order
of 5 10'° Pa, which is the high range value of the shear modulus measured in situ. In this case,
the time T is estimated to range between 0.18 and 18 days for percolation length of 1 to 10 m
respectively. This upper range value is similar to the time period of 14 days used in
calculation of the discrete second derivative. This tends to attest that poroelastic diffusion
processes tend to govern the time period of the radon bursts.

The M2 tidal strain exhibit periods of accelerated straining, which lasts over one half
of the period, i.e. 6.21 hours. Transient effects on the radon activity have not been observed in
relation to the tidal strain. Therefore half of the M2 period provides the lower bound of the
period at which the accelerated straining trigger transient effects. The period of 14 days, which
has been found to fit best the radon bursts, can be considered the time required for the
percolation system to recover a dynamical equilibrium.

Therefore, variations of the pore fluid flow in the matrix can occur in response due the
large pressure gradient produced by the accelerated strain rate. Indeed, the loading rate
variations can produce local pore pressure gradient from the low permeability porous network
to the high permeability rocks. The period of increasing pore pressure gradient marks the
transition between two dynamical equilibrium regimes. Consequently, the influence of the
accelerated loading on the fluid flow inside the low permeability matrix is minor for periods

lesser than the characteristic diffusion time, since the rock matrix behaves as undrained.

4.4 Hypothesis of piessure induced permeability increase
The relation between the local pore pressure gradients and the connectivity increase of

the medium can be explained assuming a rock permeability controlled by a pressure induced
percolation threshold [Chelidze and Gueguen, 1998]. Indeed, the fractures inside the low

permeability rock matrix may be supposed to be initially in a non percolating state near the
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percolation transition. In this case, the application of a pore pressure gradient inside the
fracture would achieve the percolation. The transient fluid flow may then occur along new
percolation paths. The stress state of the porous medium is then supposed to control the
geometry of the transient fluid flow. Indeed, the generation of the new percolation paths ig
more important at low stress state. As the increase of the straining rate of rocks will produce
an excess of the pore pressure inside the low permeability matrix, the fluid percolation from
the low to the high permeability matrix would be associated with the loading rate increase.

According to this qualitative scheme, the transient conductivity and temperature
variations observed in the F1 well can be associated with the fluid flow from the low
permeability matrix inside the high permeability rocks connected to the borehole. Moreover,
the transient fluid flow inside the low permeability matrix may locally reduce the effective
pressure along the new percolation paths. The resulting microfracturating could therefore
account for the observed transient tilt deformation.

Since electrokinetic effects have been associated with fluid flow in the Sur-Frétes
experiment (companion paper), the transient fluid flow produced by the loading rate increase
could generate electric potential variations. A shallow high conductivity zone with a thickness
of 30 m has been evidenced through a very low frequency electromagnetic sounding and a
deeper conductive medium has been imaged from an audio magnetotelluric sounding [Hautot,
1999]. The RH point is located at about 100 m eastwards from this zone, whereas the other
electrical measurement points of the Sur-Frétes ridge are located at a distance greater than 200
m. This zone may reflect the presence of a perched aquifer. The non percolating to percolating
transition may then allow the fluid flow from the aquifer. According to the sensitivity of the
electric potential to the pressure of the order of 10 mV/bar measured on the site (see
companion paper), the piezometric difference of the order of 10 m can be estimated to be
associated with the observed transient electric potential decrease of the order of 10 mV. This
piezometric difference is compatible with the thickness of the shallow conductive Zone.

Assuming that the new percolation paths contains an air phase, the fluid flow along
these paths allow air bubbles to be transported to the high permeability matrix. Their
displacement inside the high permeability matrix may account for the decreasing saturation of
the porous network in the vicinity of the tunnel, producing the enhancement of the radon
activity as well as the barometric pumping of the radon. The presented observations thus show

that the percolation properties inside porous media are sensitive to the increase of the straining
rate.

5. Discussion and conclusion

In this paper, it is shown that a rock mass submitted to changes of the loading rate
produces transient deformations associated with clear radon emanation signals in a non

ventilated tunnel and electric potential signals at one point of a large electrical array.
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Hydrological measurements in boreholes indicate that the fluid play a major role in the

generation of the observed transient processes. This set of results suggests a sensitivity of the

large scale connectivity to strain rate changes. | |
The role of the loading rate on the rock fracturing patterns has also been evidenced in

the case of a gas reservoir depletion [Lahaie and Grasso, 1999]. The variations of .I:he induced
seismicity have been related to the loading rate variations of reser.voir ‘lakes [Simpson and
Negmatullaev, 1981; Gupta, 1983]. Therefore, the results reported in this paper may have a
general application on geophysical systems submitted to strain rate changes. ;
In particular, these results are relevant for the study of earthquake pr'ecursors. Indeed,
the reported geophysical signals have the same nature as the most often mentioned precursors.
The observed precursory signals in general are non reproducible and may be .due tlo the
different patterns of preseismic strain changes. Furthermore, the reported electrical mgna?s
reveal an heterogeneous sensitivity of the electric potential to the strain rate changes. This
suggests that the geophysical response of rocks to the strain rate is controlled I-Dy the ]0(:1
heterogeneous geological or hydrological structure. This fact could exl?lam that the
observations of earthquake precursors are unique. Moreover, assuming tha.t strain rate cl.langes
may precede some earthquakes, the borehole, radon and electrical monitoring I.l’l.a)f provide th(:ci
geophysical evidence of the preseismic phase. The enhanced pre.ssure sensmwt)'/ o-bserved
during the radon bursts in the Sur-Frétes experiment may be a signature of strain induce

phenomena, that may help distinguish earthquake precursory phenomena from other sources.
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Table 1 : The following table is listing the lack of correlation or the correlation between the

rainfall or snow melting periods and the negative electric transient signals (amplitude > Sm_\sf)
or between the rainfall and snow events and the radon anomalies (amplitude > 2000 Bg.m™).
If a correlation is observed, the time delay between the meteorologic‘al event and the
geophysical anomaly is also indicated. We note that only the snow fall periods are not taken

into account for electric potential variations, since they do not provide directly water in the

subsurface.

Meteorological events Electrical transient signals Radon signals
Date Type duration Time Time | duration Time time | Dura on
(day) | correlation | delay (day) | correlation | delay (day)
(day) (day)

16/11/95 Snow fall 2 X - - yes (1) 0 16
21/11/95 | Snow melting 6 No - - No -

16/12/95 Rainfall 3 Yes (2) 11 8 No )
22/12/95 Snow fall 10 No - - yes (2) 4 22
09/01/96 | Snow melting 15 No - - No - ]
06/02/96 Snow fall 8 No - - No -
21/02/96 Snow fall 1 No - - No - -
25/02/96 | Snow melting 22 Yes (3) 26 24 No - B
21/03/96 Snow fall 1 No - - yes (3) 3 77 B
03/04/96 Snow fall 1 No - - No N
05/04/96 | Snow melting 23 No - No - -
27/04/96 Rainfall 7 No - No -

07/05/96 Rainfall 6 No - - No ]
15/05/96 Rainfall 2 No - No = |
18/05/96 Rainfall 4 No No - -
23/05/96 Rainfall 6 No - - No

31/05/96 Rainfall 3 No - - No

07/06/96 Rainfall 5 No No - -
19/06/96 Rainfall 8 No - No - -
30/06/96 Rainfall 9 Yes (4) 6 5 yes (4) 6 12
22/07/96 Rainfall 3 No - - No - -
26/07/96 Rainfall 5 No - - No - - |
31/07/96 Rainfall 3 X - - No - -
04/08/96 Rainfall 4 X - - yes (5) 2 30
09/08/96 Rainfall 5 X No - -
18/08/96 Rainfall 10 X No - -
17/09/96 Rainfall 7 X - - No

30/09/96 Rainfall 2 Yes (6) 19 33 No - -
15/10/96 Snow fall 2 No yes (6) 5 35 .
20/10/96 | Snow melting 2 No - - No - - |
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25/06/98 Rainfall 3 No - - No - -
28/06/98 Rainfall 6 No - - No - -
06/07/98 Rainfall 2 No - - No = z
12/07/98 Rainfall 3 No - - No - -
26/07/98 Rainfall 2 No - - No - -
11/08/98 Rainfall 2 No - - No = «
16/08/98 Rainfall 3 No - - No - -
20/08/98 Rainfall 5 Yes (16) 1 36 Yes (16) 4 31
2/09/98 Rainfall 8 No - - No - -
25/09/98 Rainfall 19 No - - No - -
16/10/98 Rainfall 5 No - - No - -
22/10/98 Rainfall 19° Yes (17) 3 30 Yes (17) 2 32
5/12/98 Snow fall 5 X - - No - -
11/12/98 | Snow melting 9 X - - Yes (18) =] 9
23/12/98 Snow fall 1 X - - No - -
24/12/98 | Snow melting 17 X - - No - -
11/01/99 Snow fall 3 X - - No - -
14/01/99 | Snow melting 12 X = - No - -
26/01/99 Snow fall 3 X - - No - -
29/01/99 | Snow melting 4 X - - No - -
05/02/99 Snow fall 5 X - - No - -
10/02/99 | Snow melting 7 X - - No - -
17/02/99 Snow fall 1 X - - No - -
18/02/99 | Snow melting 12 X - - No - -
4/03/99 Snow fall 3 X - - Yes (19) 0 7
7/03/99 | Snow melting 35 X - - Yes (20) 8 38
12/04/99 Snow fall 4 X - - No - -
16/04/99 | Snow melting 5 X - - No - -

N.B. : the symbol X signifies the lack of measurement, and the number (x) designates the number of the anomaly

reported in the figures of the present paper.

Table 2: the following table is listing the correlation or the lack of correlation between the
positive second derivative applied on the lake level with a time period of 14 days and the
negative electric transient signals (amplitude > 5mV) or the radon anomalies (amplitude >
2000 Bq.m™). If a correlation is observed, the time delay between the periods of accelerated

straining and the geophysical anomaly is also indicated.

27/10/96 Irainfall 3 No - - No - -
17/11/96 Snow fall 13 no - - No - -
04/12/96 | Snow melting 7 no - - No - -
13/12/96 Snow fall 1 no % - yes (7) 5 15
11/02/97 Snow fall 5 no - - No - -
27/02/97 &now fall 1 no - - No - -
01/03/97 | Snw melting 18 Yes (8) 4 17 yes (8) 0 30
10/03/97 “now fall 2 no - - No - -
26/03/97 ! St 'w melting 30 yes 23 2 No - -
26/04/97  now fall 1 no , . No : -
02/05/97 3 'wmelting | 2 no - - yes (9) 0 9
06/05/97 | now fall no - - No - -
10/05/97 | Snow melting [ 12 no - - No - «
17/05/97 | Rainfall 10 no - . No - -
31/05/97 | Rainfall no i - No : :
07/06/07 Rainfall no - - No - -
10/06/97 | Rainfall 7 no - - No - -
18/06/97 | Rainfall 18 Yes (10) 2 15 yes (10) 1 23
13/07/97 Rainfall 2 yes 1 3 No 5 -
16/07/97 {  Rainfall 5 no - - No - -
23/07/97 Rainfall 4 no = - No - -
04/08/97 Rainfall 4 no - - No - -
15/08/97 Rainfall 8 no - - No - -
24/08/97 Rainfall 7 no - - No - -
01/09/97 Rainfall 2 no = - No - -
05/10/97 | Rainfall 3 no - - X - .
09/10/9° |~ Rainfall 5 Yes (11) 4 13 | Yes(11) | X [atleast 10
02/11/9° |  Rainfall 14 yes 8 5 No - -
18/11/97 Rainfall 6 no - - No - -
26/11/97 Rainfall 3 Yes (12) 14 X No - =
yes 45 7
01/12/97 Snow fall 1 no - - No - -
10/12/97 Snow fall 3 no - - yes (12) 4 38
18/01/98 Snow fall 3 no - - No - -
29/01/98 | Snow melting 16 Yes (13) 19 12 yes (13) 22 44
04/03/98 ' Snow fall 5 no - - No - :
15/02/98  Snow melting 4 no - - No - -
27/05/98 | Snow melting 8 No - - No - -
4/04/8  Snow fall 8 No 8 2 No - =
19/04/98  Snow melting 24 Yes (14) 3 33 Yes (14) 6 30
19/05/98 | Rainfall 3 No - : No - :
23/05/98 Rainfall 16 Yes (15) 7 16 Yes (15) 14 16
09/06/98 Rainfall 8 No - - No - -
30

Positive second derivative of the Electrical transient signals Radon signals
lake level with T=14 days
Date Duration (day) Time Time | Duration Time time Duration
correlation | delay (day) | correlation | delay (day)
(day) (day)
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Burst 20

1.00+£0.10

Burst 21 1.01 £0.15
Low activity 1.68 £0.90
Burst 18 1.56 £ 0.60
Inner room Burst 19 1.49 +0.49 1.15
Burst 20 1.39£0.30
Burst 21 1.21 £0.24

Table 4: The radon activity is proportional to the ratio of the emitt.ing surface to the
confinement volume. In the tunnel atmosphere, we make the assumption that the r.aﬁon
transport is diffusive. Therefore, the maximal length for the rad(':)n transport from the err.ut 11‘1g
surface to the measurement location can not exceeds the diffusive length of the radon in air,

which is expressed as L= (D / 7L)0‘5 , amounts to about 2.18 m. Therefore, the ratio of the

. ; n
emitting surface to the confinement volume can be estimated for the locations of the rado

18/11/95 13 X - yes (1) -2 16
22/12/95 24 Yes (2) 5 8 yes (2) 4 22
10/03/96 94 Yes (3) 10 23 Yes (3) 12 77
10/07/96 13 Yes (4) -3 5 Yes (4) -3 12
10/08/96 20 X - - Yes (5) 1 30
13/10/96 51 Yes (6) 6 33 Yes (6) 7 35
19/12/96 10 No - - Yes (7) -1 15
13/01/97 16 No - No -

15/02/97 13 No - - No - -
04/03/97 18 Yes (8) 0 17 Yes (8) -4 30
06/04/97 20 Yes 2 5 No - -
03/05/97 33 No - yes (9) -1 9
22/09/97 9 No - No - -
21/10/97 5 Yes (11) -8 13 Yes X at least 10
13/11/97 13 Yes -1 3 No - -
18/12/97 30 Yes (12) -8 X yes (12) -4 38
15/02/98 36 Yes (13) 14 yes (13) 5 44
27/04/98 29 Yes (14) 30 Yes (14) -2 30
10/06/98 10 Yes (15) -4 17 Yes(15) -4 15
04/07/98 13 X - - Yes | 16
24/08/98 29 Yes(16) -2 9 Yes(16) 0 24
26/10/98 18 Yes (17) -1 15 Yes (17) -2 37
14/12/98 30 X - Yes (18)

26/02/99 12 X - Yes (19)

16/03/99 21 X - - Yes (20) -1 36
26/04/99 28 X - Yes (21) -2 30

Table 3: estimation of the ratio of the radon activity measured in different locations of the

tunnel to the radon activity measured near the granite area in the tunnel. The ratio of the

emitting surface to the confinement volume has also been estimated.

Location Period [Rn]/[Rngranit] (Surf./Vol.)/(Surf./V Ol )granit
Low activity 1.26 £ 0.60
Burst 18 1.24+£0.33
End of the tunnel Burst 19 1.24 £0.34 1.25
Burst 20 1.17+0.13
Burst 21 1.21 1020
Low activity 0.85+0.50
Burst 18 0.94+0.29
Middle of the tunnel |Burst 19 0.98 +0.27 0.90
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probes in the tunnel. The estimations are summarized in the following table:

Location emitting surface S confinement S/\-/'1
(mz) volume V (m™)
(m’)
Granite area 4TRL= 25.1 2LHR*=126 |2/R=2
End of the tunnel |1 R*+ 2nRL= 15.7 LnR*=63 1/L+2/R=2.5
Middle of the tunnel | 54 24 1.8
Inner room 42 18 2.3
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APPENDIX A

We present an analytical model to estimate the NS elastic clinometric deformation
induced the Roselend lake loading. For that purpose, we consider the water volume of the lake
applied on the surface of an homogeneous semi-infinite elastic medium (Figure A1l). The
distribution h (x, y) of the load applied on the medium is deduced from the topography of the
Roselend lake basin (Figure A2), where the x-axis represents the west-east direction and the y-
axis represents the south-north direction. The vertical displacement u on the surface at the

position of the tunnel (x,, y;) can then be calculated using the relation given by Jaeger & Cook
[1969]:

u(xe y) = A +2G)/ 4G A+ G) If pu g hixy) / (xx ot (5-9)9°° dx dy,

where A and G are the Lamé parameters of the medium, Pw is the volumic mass of the
water and g is the gravity. Seismic soundings performed by EDF [1952] on the western bank
of the Roselend lake provides values of the compressive and shear wave velocities o and B,
which amounts to about 5600 and 3700 m.s™ respectively. The Lamé parameters are related to
0. and P by the following relation [Jaeger & Cook, 1969]:

A= p. (02- 2 B2)

G= Pe Bz,

where p. is the volumic mass of the crystalline basement which amounts to 2700 kg.m’
3. The values of the Lamé parameters A and G are estimated to 3.7 10'° Pa and 1.1 10'° Pa.

The NS clinometric deformation is then deduced from the first derivative of the
vertical displacement along the corresponding direction.

Figure Al: Semi-infinite half space. The shaded area represents the surface where the
loading of the lake is applied. The point on the surface represents the location of the tunnel.

Figure A2: Distribution of the water height on the surface corresponding to the lake
loading.

APPENDIX B

In this section, we give an analytical approach to estimate the radon activity in the tunnel
atmosphere due to the radon diffusion in the porous medium. This method is based on the
measurement in laboratory of the radon emanation of one dry gneiss sample originating from
the wall of the tunnel. The gneiss sample, which has a volume Vsample Of 6 10° m® and an
external surface Ssample Of 6 10°® mz, was set inside a measuring chamber having a free volume
Vi 0f 9 10 m™. The measured radon activity at the equilibrium (A;) amounts to 155 Bq.m'3.

The emanation rate from the rock surface, which depends on the internal ratio S, of the porous

surface per volume unit of rock, can be expressed as:
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Ame
+S V ’

sample p ' sample

(1) E, =S

Assuming a porous medium of the gneiss rocks composed of fractures, S, is expressed as

2
@ s, :T¢’

where r is the fracture width.

The radon activity in the tunnel can then be estimated using the one dimensional mode! o/ the
tunnel presented in Figure. We consider fractures with infinite length connected to the tuunel
atmosphere.

At the equilibrium, the radon activity in on one fracture of the porous medium is constant.
Therefore, the net flux of radon atoms inside an infinitesimal unit volume of one fracture

equals zero. It is expressed as:
2

(3) Fo—lnr—i-Da—I;:O,

Jx
where F is the radon emanation from the surface, A the radon decay rate, which amounts to
2.1 10° s'l, D the radon diffusion constant, and n is the radon concentration in the fracture.
The first term of the equation refers to the radon production rate from the rock surface, the
second term represents the radon decay and the third term represents the income of radon

through the diffusion process.
One solution of the radon concentration in the fracture is given by:

_E ., A _F _‘/Z
4) n(x) rh+(k rx)eXp( Dx),

where Ay is the radon activity in the tunnel (x=0). The radon activity at infinite fracture leng;th
(x= o<) is only provided by the emanation rate from the rock surface. The radon activity in the
tunnel is controlled by the radon emanation rate from the walls of the tunnel surface as well as
by the diffusion from the radon contained in the porous network. The net flux of radon at the

equilibrium amounts to zero. It is expressed as:

on
ox

where V, is the confinement volume of one section unit of the tunnel, S; is the surface of o

(5) -A,V,+D

.:=0¢Sr +F0S1 =0’

v

ot

section unit of the tunnel, and ¢ is the porosity. The product ¢ S, represents the appaie
surface of the poraus medium on the surface of the tunnel wall. Therefore, the radon activi:v

in the tunnel atmosphere is expressed as:
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1+9P
6 A =2F_—TVA

0 0 D 3
R+29,|2
7

R is the radius of the tunnel. The radon activity in the tunnel atmosphere can then be

caict lated as a function of the porosity, the fracture width and the diffusion constant of the
mead am.

wher:z
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fractyres

Tunnel atmosphere
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Tunnel atmosphere

i E radon diffusion
L 9 through air or

water
te, :
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Figure : model of the porous network used for the estimation of the radon
activity in the tunnel atmosphere
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Figurfa 18: Map of the western part of the electric potential array of the Sur-Frétes ridge. The
leile(:trlca.l measurement points are indicated grey circles and the dipoles are represented by grey
ines.

150_:_--||.|| ----------- | SN B e B S e =

100 v

potential difference (mV)
o
o

|
|
|
I
I

-50 1
|

R S (N T | oy o by o 4

(.

| I |

[ !

[ I |

11 | |

I N IS I TR S I L
J [JIAIS|ONID|J [FIMIAMIJ |J |AIS|0INID|J F MM 1 ]a OINID}J [Fmla [MJ 17 [Aslo[N[D]
1995 1996 1997 1998

|||||

I I T

(O T £

Figure 19: Temporal variations of the electric potential VRH-VEO, VRH-VRB and VRH-VEE

from November 1995 to November 1998. The electric potential data are low pass filtered above -

two days. The shaded lines indicate the start of the anomalies.

10000 —~
i 20 &
7 o
- E E
i 10 o
8000 ;
wn
m
O J 10 &
£ N/ -
=2 | i 1=
a 6000_ i ‘I*.! ‘ Wi -10
- I M \N71°8 =
1 &
Q
S 4000 J-8 o
N a
- - @
= )
I ‘ | —1-10&
L | . ] =
2000 — X gL ‘ e =
’{! o ¥ [ .- : J Wiﬂ I‘iwu JM 1 | ] g
. Ii i ) kAl i I i i il -+
%ﬁwﬂwﬁl 1 I 1 1 L 1 !%ﬁ%& ] I ) IfI ‘ ‘ II ‘ i IlI L] Iﬂwgy Vll _14 g
7 14 |21 [28 4 [11 J18 25 |2 l9 [16 |23 |30 |6 |
QOctober fNovember |December January
1996 1997

Figure 20: Temporal variations of the electric potential Vry-VEo (black), the barometric pres-
sure (dark grey) and the radon activity (light grey) measured in the tunnel during a four months

period encompassing the anomaly 6.




Conductivity (mS.cm™)

temperature (°C)

Conductivity (mS.cm™)

temperature (°C)

=1
[9.]

~!
o

01=25.82 h

(=3
(9]

well level (m)

(=]
o
module (m)

M2=12.42 h

III]JIIlIlHIIIIHI'IIHIIIIJ[IIIIHIII]\rlllllFIlIllM L | 1L L} |Ll L[ | 1111 I 1

p—
-
N
(=

||||||||

Roselend lake well level (m)

18l [Tl 11 Bl

1.5e-05 2.0e-05
frequency (Hz)

©
o

well level (m)

(=]
3]

module (m)

- —|v—|||II|lIIIIIIII|I!l!lléllllllllllllll]ll'

ll]ilIIIIJHIIIHIIlIJJ’[IIH\|l|IHIl[IlHIIIIHIlIIHll | I ) I Y ] | I T LR |

—
i
N
o

||||||||

Roselend lake well level (m)

sl 11 17

M2=12.42 h

0.236 — \

0.234—

0.232 —

i I

T 10—

7.08 = i I
Rlo[ T { I [T lal 1]
NovembefDecembenlanuary
1998 1999
r T T T T T T T

0.20 —

0.18 —

0.16 —

T4

7.2
YR WO Y WA O TN YU ST Y 5 TN ST S
Rlol [ [ Tel [T fal []
Novembelecembenlanuary
1998 1999

Figure 21: Temporal variations of the Roselend lake level (light blue), the level (dark blue), the
temperature (red) and the conductivity (green) of the water in the well F1 (a) and F2 (b)

1.5e-05 2.0e=05
frequency (Hz)
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Fi_gure 25: Temporal variations of the anomalous F1 well level (black)
thickness measured at the Aréches meteorological station (Météo-France) located at about 20
km southwest of the Sur-Frétes site at an elevation of 1200 m. The anomalous F1 well level is

defined by th.e deviation of the well level from the parabolic sensitivity function to the Roselend
lake level estimated for decreasing lake level (Figure 23).
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radon activity (grey line) and the Roselend lake level (black line). The events are counted only
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Figure A2: Distribution of the water height on the surface corresponding to the lake loading.

Complément : analyse du bruit de fond

microsismique

Nous avons montré dans I’article précédent I’absence de relation directe entre les signaux
géophysiques transitoires et le taux de sismicité local. Le bruit de fond microsismique a également
é6té analysé dans la gamme de fréquence comprise entre 1 et 35 Hz.

Pour cela, des spectres de Fourier sont calculés sur chaque segment d’une durée de 5 s.
Ensuite, la moyenne de 1200 spectres de Fourier correspondant & la période de nuit comprise en
92300 et 0100 LT est réalisée. L’amplitude moyenne du bruit de fond microsismique pour chaque
période de nuit est alors fournie par le module du spectre de Fourier moyen.

Les variations du bruit de fond microsismique des trois composantes de la station SUGF, ainsi
que celles des stations LPGF et ORIF du réseau national LDG sont représentées sur la figure 6.1.
Une augmentation brutale du bruit de fond microsismique dans la bande de fréquence comprise
entre 2 et 25 Hz intervient le 16 mars 98 sur les trois composantes de la station SUGF. La
station SUBF est trop bruitée et 'acquisition trop discontinue pour permettre la méme analyse.
L’augmentation du bruit de fond microsismique est locale puisqu’elle n’est pas observée aux
stations LPLF et ORIF. Elle est simultanée avec la remise en charge du réservoir de Roselend.
Le débit dans la canalisation La Gittaz-Roselend calculé (voir paragraphe 3.3.1) est corrélé aux
variations du bruit de fond microsismique enregistrées dans le tunnel (figure 6.2). Celles-ci
peuvent donc &tre produites par la vibration de la conduite en réponse & la circulation d’eau, ou
bien directement par I’écoulement de I’eau sur la berge du lac. Ainsi, il n’apparait pas de relation
directe entre le bruit de fond microsismique, et plus généralement l’activité sismique locale, et
la période transitoire correspondant & la recharge du réservoir de Roselend pendant la vidange

décennale, qui est caractérisée par une anomalie radon d’amplitude exceptionnelle.
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Conclusions de ’expérience de

Sur-Frétes

L’expérience de Sur-Frétes a montré deux résultats principaux. Tout d’abord, I’observation

tentiel électrique associées aux variations annuelles de niveau des

de variations temporelles de po
électrofiltration actifs

lacs de Roselend et La Gittaz ont montré la présence de phénomeénes d’
Ce résultat confirme le rdle des circulations de fluides dans la génération
rnit donc un

a D’échelle naturelle.
de potentiels électriques en milien naturel . La mesure du potentiel électrique fou
détecter les circulations de fluide actives dans les couches superficielles de la crofite.

outil pour
r de contraindre la relation

Ces travaux montrent I'importance des études menées pour tente

entre les phénoménes d’électrofiltration a léchelle du laboratoire (Jouniaux & Pozzi, 1995a;

Jouniaux & Pozzi, 1995b; Lorne et al., 1999a; Lorne et al., 1999b; Revil et al., 1999) et les

effets électrocinétiques en milieu naturel (Morat et al., 1989; Morat & Le Mouél, 1992; Revil

& Pezard, 1998 ; Morat et al., 1999; Revil et al., 1999).

ns également montré qu’un milieu naturel soumis & un régime de contrainte variable
augmentations du taux de chargement.
ion produits par

Nous avo
montre un comportement géophysique transitoire lors d’
Nous avons interprété ces observations par l’existence de gradients de press

’accélération du taux de chargement. Ces surpressions peuvent conduire & des augmentations

de la connectivité du réseau poreux et produire des circulations de fluides transitoires. Ces

résultats montrent la sensibilité des propriétés de circulation de fluide aux variations du taux de

déformation.
Cles observations confirment que les parameétres hydrologiques, électriques et géochimiques
séismes peuvent mesurer un changement de régime

utilisés dans la mesure des précurseurs de
x de

dynamique de la crofite. 5i la phase présismique se caractérise pas un changement du tau

déformation de la croite, I'observation de signaux précurseurs est donc envisageable.
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CONCLUSIONS DE L’EXPERIENCE DE SUR-FRETES

Chapitre 7

L’approche en site tectonique actif:
exemple de ’Himalaya Central du
Népal |

‘ Dans ce chapitre, nous étudions I'implication de ces résultats pour la mesure d’une éventuelle |
phase présismique d’un séisme important. Nous choisissons le site tectonique actif de 'Himalaya,

Central du Népal. Et ceci, pour deux raisons. Premiérement, le cycle sismique de cette zone de

I’'Himalaya a été caractérisé par de nombreuses études sismotectoniques, géomorphologiques et i
géophysiques. Deuxiemement, I’Himalaya Central du Népal présente une zone de lacune sismique,
située a l'ouest de Kathmandu, oi un séisme de magnitude supérieure & 8 est attendu dans
les prochaines décennies. Ainsi, ’Himalaya Central du Népal est une région particuliérement
favorable a 1’étude des précurseurs de séismes. Dans ce chapitre, nous présentons tout d’abord
le contexte géologique et tectonique de la région de ’'Himalaya Central du Népal. Ensuite, nous
estimons, 4 partir des résultats de 'expérience de Sur-Frétes, les anomalies géophysiques que
lon peut attendre durant la phase présismique d’un séisme de forte magnitude dans cette région.

Enfin, nous présentons des prospections de potentiel électrique, réalisées dans cette région, afin de

‘ ‘ caractériser la variabilité du potentiel électrique au voisinage de contacts tectoniques. L’ensemble I
‘ 0 . , i
de ces réflexions nous permettra de proposer un concept de station de mesure pour 1’étude des

précurseurs, et d’établir un bilan des problémes qui restent a aborder.

‘ 7.1 Cycle sismique en Himalaya Central du Népal |

! ‘ 7.1.1 Cadre géologique et tectonique ‘

| La chaine de I’Himalaya résulte de la collision intercontinentale entre la plaque asiatique et |
la plaque indienne (Avouac & Tapponnier, 1993: Mattauer, 1998). Leur taux de convergence
, ; est estimé 4 50 mm.an~' (Molnar & Qidong, 1984), dont environ 2 cm.an~! sont absorbés au
' ' niveau de la chaine Himalayenne (Bilham et al., 1997 Lavé & Avounac, 1999a; Lavé & Avouac,
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7.1 Cycle sismique en Himalaya Central du Népal

Chapitre 7. L’approche en site tectonique actif: exemple de I’Himalaya Central du Népal

. 1999b). La chaine de 'Himalaya s’étend sur 2500 km d’est en ouest et se divise du nord au sud
\'ﬁ-uj en cing grands domaines géographiques et géologiques (figures 7.1 et 7.2) (Laveé, 1997):

e La zone de suture de I'Indus-Zangbo située entre 3000 et 5000 m d’altitude représente
l’ancienne zone de contact entre les deux plaques 3 I’époque de la subduction primitive

du début de la collision. Elle se compose de séries ophiolitiques et de molasses tertiaires

issues de 1’érosion des reliefs adjacents.

e La zone sud-tibétaine ou théthysienne est une zone de plateaux élevés d’altitude supérieure
3 5000 m, qui s'étend jusqu’aux escarpements nord des haut reliefs himalayens. Elle est

caractérisée par de nombreuses séries sédimentaires pouvant dépasser 10 km d’épaisseur.

e La Haute Chaine ou Haut Himalaya est constituée des hauts reliefs de la chaine od cul-
minent les hauts sommets (Everest, Annapurnas, ...). Elle est principalement constituée

de séries d’orthogneiss intensément foliées et métamorphisées, contenant des intrusions de

leucogranites.

e Le Moyen Pays ou Bas Himalaya se situe entre 2000 et 3000 m d’altitude. Ces reliefs plus

atténués se composent de sédiments métamorphisés et de nappes de charriage de matériaux

provenant du Haut Himalaya.

e Le Sub-Himalaya ou Chaine des Siwaliks représente les plissements frontaux de la zomne
de déformation active. Ces plis, d’altitude comprise entre 0 et 1000 m, correspondent a la

G
X
& tectonique de couverture qui reprend les sédiments issus de 1’érosion de la Haute Chaine
B et déposés dans la plaine du Gange.
2 e
53z
bl w0
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i Iil,lr-e ; I C:;rte géologique simplifiée du Népal avec les principales unités pétro-structurales. Le segment
mdique la position de la coupe de | 3 : .
pe de la figure 7.2 (Vergne, 1998). Les trois zones de prospection de Figure 7.2: Coupe géologique de direction NI0°E & travers I'Himalaya Central du Népal. La trace de la

potentiel électrique, réalisées en mai 98, sont également indiquées. ¢ Drénets I £ 71
s coupe est présentée sur la figure 7.1.
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C e s
es grandes zones sont délimitées par des contacts tectoniques majeurs (figures 7.1 et 7.2)

qui témoignent de la migration de la zone de déformation active du nord vers le sud. La premis
zone chevauchante correspond 4 la suture de I'Indus-Zangpo. Puis, la déformation s;est plemle]'?e
viars le sud & travers le grand chevauchement central (MCT: B;Iajn Central Th:rust)pml?aﬂgee
mvea.m du chevauchement bordier (MBT : Main Boundary Thrust) pour se localiser a,ctu,ell)lzlrfle:cl
:;1 Iltlvesz; d;l :il:z:;:hement f'ronta.l (MFT: Main Frontal Thrust). Le chevauchement frontal
ment actif actuellement. L’analyse des isoséistes de M > 8 indique une
grande zone de décollement (MHT : Main Himalayan Thrust), qui s’étend du I\?[FT jusque sous

la Haute Chaine et forme une ram i
pe mi-crustale 4 I'aplomb de la Haut i
Molnar, 1985; Pandey et al., 1999). B i

7.1.2 Himalaya Central du Népal: une zone de lacune sismique

30°N

Yariyng Zangsy
AL

26°N ;
L
; L . L I ul L | 268°N

Fi 7.3: ] i ’Hi
lgiz;rel 9;5 Carte szsmotfectc-)mque de PHimalaya Central. Les zones probables de rupture des séismes de
| et 1934 sont indiquées par des zones grisées. D’aprés Pandey et al. (1995).

) Durant le der'n_ier siécle, environ la moitié de I’arc Himalayen a rompu, produisant quatre
:z;s:;:: (;ij,;::iinlli; ;roIl;nfe de 78.5 (ﬁlxgtue 7.3). De plus, l’analyse des données historiques
. aJeu.r n.a, a.c'tlve la portion centrale de ’arc Himalayen depuis 1800

(' .ra ar & Pandey, 1986). Ainsi, ’'Himalaya Central du N épal constitue une zone de lac
sismique, .oﬁ un séisme de forte magnitude est attendu pour accommoder la déformati 1 Illalie
de I'arc himalayen. e
y Sst;? zone constitue donc un contexte favorable pour tenter de mesurer la phase présis-
q un grand tremblement de terre. Afin de caractériser le cycle sismique de cette zone,

nous présenton i inémati
p s maintenant le comportement cinématique du chevauchement himalayen et son
comportement mécanique durant la phase intersismique.
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7.1 Cycle sismique en Himalaya Central du Népal

7.1.3 Cinématique du chevauchement
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Figure 7.4: Vecteurs vitesse (fléches blanches) dans I’Himalaya par rapport & Bangalore, déduits des
mesures GPS réalisées entre 1991 et 1995 par Bilham et al. (1997). Les fleches rouges montrent les
directions de glissement des séismes de magnitude moyenne depuis 1960. Il apparait clairement que la

déformation horizontale s’accumule sur le front de la Haute Chaine.

La vitesse de convergence de I'arc Himalayen a été estimée par différentes méthodes, qui

couvrent des échelles de temps variées. Les résultats sont assez proches :

o L'étude de la migration des sédiments dans le bassin gangétique indique une vitesse de

raccourcissement horizontal de 10 & 15 mm.an~! sur les derniers 10 & 20 Ma (Lyon-Caen

& Molnar, 1985).

o Les déformations associées aux grands tremblements de terre survenus en Himalaya im-

plique une vitesse de convergence supérieure a 10 mm.an~! (Molnar & Qidong, 1984).

e L’étude du soulévement des terrasses d’abrasion fuviale de I'holocéne au niveau du MFT

montre que le MFT absorbe 21 & 2 mm.an—! de raccourcissement horizontal (Laveé, 1997 ;

Lavé & Avouac, 1999a; Lavé & Avouac, 1999b).

o Les mesures GPS durant la période intersismique montrent une déformation concentrée
sous le front de la Haute Chaine avec un taux de raccourcissement maximal de 17.7 & 2
mm.an~! (figure 7.4) entre la Haute Chaine et les Siwaliks (Bilham et al., 1997).

Ainsi, la déformation de ’arc Himalayen apparait constante dans le temps et absorbe environ

40 % de la convergence entre la plaque indienne et la plaque asiatique. De plus, la cohérence
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Chapitre 7. L’approche en site tectonique actif: exemple de I’'Himalaya Central du Népal

7.1 Cycle sismique en Himalaya Central du Népal

entre les valeurs de vitesse de convergence mesurée sur le MFT (Lavé & Avouac, 1999a) et
celles mesurées au niveau de la Haute Chaine (Bilham et al., 1997) indique que les déformations
accumulées pendant le cycle intersismique au niveau de la rampe doivent étre i long terme
transférées vers la partie frontale du systéme himalayen (MFT). Ainsi, les grands séismes de

magnitude M > 8, qui surviennent réguliérement le long de ’arc Himalayen, doivent permettre
de conduire ce transfert (Lavé, 1997).

7.1.4 Déformation intersismique

8000 % Seismic stations installed in 1985
5000 : @ Selsmic stations installed in 1994
3000m ~  1985-1992 microseismicily
1000m ° Quarrry blasts

— Leveling line

B N e o 20 O3 b i e~y gt 3 B ampr e et

Vof

Figure 7.5: Carte de microsismicité de | ‘Himalaya Central du Népal entre 1985 et 1993. AA’ indigue la
trace de la coupe présentée dans la figure 7.6. D’aprés Pandey et al. (1995).

L’activité microsismique dans I’Himalaya Central du N épal, mesurée depuis 1985, est pré-
sentée sur les figures 7.5 et 7.6. Les failles actives de la Chaine des Siwaliks montrent une trés
faible activité microsismique. L’activité microsismique et les séismes de magnitude moyenne mj,
< 4 se concentrent dans le Bas Himalaya (figure 7.5), sous le front topographique de la Haute
Chaine (figure 7.6) (Pandey et al, 1995). De plus, le soulévement localisé de cette zone a &té
mis en évidence par des mesures de nivellement (figure 7.6) (Jackson et al., 1992; Jackson
& Bilham, 1994). Ces deux observations indiquent que la déformation s’accumule en période
intersismique sur une rampe mi-crustale, qui connecte le décollement de faible inclinaison pré-
sent sous le moyen pays et la Chaine des Siwaliks avec un niveau de décollement situé sous le
Haut Himalaya (Pandey et al., 1995). Cette rampe mi-crustale agit ainsi comme une aspérité

géométrique, qui accumule les déformations et les contraintes durant la période intersismique.
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apitre 7. L’approche en site tectonique actif: exemple de I’Himalaya Central du Népal

7.2 Estimation des anomalies électriques et radon en phase présismique

Pandey et al. (1995) suggérent que la rampe mi-crustale peut &tre la zone de nucléation des

grands tremblements de terre qui transferent la déformation accumulée sous la Haute Chaine
vers la partie frontale du systéme Himalayen.

7.1.5 Présence de fluides au niveau de la rampe mi-crustale ?

275
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85.0 ' 85.5
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300 %00 2200 3-&1]!]>34h(l

I’gure: 7.7: Localisation des stations de mesure magnétotelluriques en travers de la chaine Himalayenne
D’aprés (Lemonnier et al., 1999). ‘

Un profil magnéto-tellurique large bande, constitué de 12 points de mesures, a été réalisé
dans ’'Himalaya Central perpendiculairement & la chaine (figure 7.7) (Lemonnier’ et al., 1999).
Il met en évidence l'existence d’une zone de forte conductivité électrique située & 20 km ,de pro-
fondeur e:ntre le Bas et le Haut Himalaya (figure 7.8). Cette zone conductrice coincide avec la
rampe mi-crustale et se situe & c6té de I’essaim de sismicité observé sous le front topographique
du Haut Himalaya (figure 7.8) (Pandey et al., 1995). La présence de fluides contenus dans des

pores connectés au niveau de la r i
am - é i i
pe mi-crustale est avancée pour expliquer l'existence de la
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Figure 7.8: Profil de résistivité inversé & partir des mesures magnétotelluriques réalisées perpendiculaire-

ment 4 la chaine (fleches). D’aprés Lemonnier et al. (1999).

zone conductrice. En effet, la rampe mi-crustale accumule les contraintes et les déformations,
favorisant localement la microsismicité. La fracturation résultante de cette zone peut permettre
une connexion importante des pores contenant des fluides métamorphiques, entrainant une aug-
mentation de la conductivité du milieu.

Ainsi, les études géologiques, géomorphologiques et géophysiques suggerent que le prochain
grand tremblement de terre, de magnitude M> 8, va s’initier au niveau de la rampe mi-crustale et
activer tout le niveau de décollement entre la rampe mi-crustale sous le front du Haut Himalaya
et le front himalayen au niveau des Siwaliks. De plus, la présence de fluide au niveau de la
rampe mi-crustale indique que les fluides peuvent jouer un réle dans l'initiation de la rupture
d’un tremblement de terre majeur dans cette zone.

Ce contexte tectonique semble donc particuliérement intéressant pour tenter de mesurer la
phase présismique d’un grand tremblement de terre dans cette région. Nous présentons main-
tenant une estimation des anomalies géophysiques qui pourraient é&tre associées a ’occurrence

d’un séisme de forte magnitude dans cette zone.

7.2 Estimation des anomalies électriques et radon en phase preé-

sismique

Dans cette partie, nous estimons les déformations présismiques qui peuvent intervenir avant
un séisme de forte magnitude en Himalaya Central. Nous estimons ensuite l’ordre de grandeur
des anomalies géophysiques électriques ou radon qui peuvent étre associées a ces déformations
présismiques, en particulier en se basant sur les résultats de l’expérience de Sur-Frétes. Nous
évaluons également la possibilité de mesurer des anomalies de potentiel électrique, produites par

des circulations de fluides ou des variations de résistivité au pied de la rampe mi-crustale.
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7.2 Estimation des anomalies électriques et radon en phase présismique

7.2.1 Estimation de ’augmentation présismique du taux de déformation est
des anomalies électrique et radon associées.

Nous avons vu dans l’expérience de Sur-Frétes, que 'augmentation du taux de déformation
est le facteur dominant dans la génération des phénoménes géophysiques transitoires (chapitre
6). La possibilité de mesurer la phase présismique d’un tremblement de terre repose donc sur
I'hypothése de I’existence d’un changement du régime dynamique de déformation de la crofte.
Cette hypothése est discutée par Dieterich (1978). Les déformations mesurées en phase présis-

mique (paragraphe 1.3) fournissent un ordre de grandeur de l’augmentation présismique du taux
de déformation de la crofite.

Ainsi, 'anomalie présismique rapportée par De Martini & Valensine (1999) est de I'ordre de
30 % de la déformation cosismique, et la durée relative de la phase présismique par rapport a
la période du cycle sismique est comprise entre 4 0.6 et 6 %. Dans ce cas, la phase présismique
présente une augmentation du taux de déformation d’un facteur 5 & 50.

Le signal géodésique discuté par Johnston et al. (1990) et Gladwin et al. (1991) présente
une augmentation du taux de déformation d’un facteur 10 (de 'ordre de 5 10~1° jour~!) 8 mois
avant le séisme de Loma Prieta (paragraphe 1.3).

Les anomalies de déformations rapportées par Raleigh et al. (1977) et Dal Moro & Zadro
(1999) sont des déviations de la polarisation du signal inclinométrique. Dans les deux cas, on
évalue la vitesse de déformation durant la phase présismique dans la direction perpendiculai;e a
la polarisation du cycle annuel et la vitesse maximale dans cette méme direction durant le cycle
annuel. Le rapport des deux vitesses fournit I’accélération relative durant la phase présismique
perpendiculairement 4 la direction de polarisation du cycle annuel. L’augmentation relative du
taux de déformation en phase présismique est de I'ordre de 3.5 avant I’anomalie reportée par
Dla.l l'\doro & Zadro (1999) et de 'ordre de 15 avant le séisme de Haicheng (Raleigh et al., 1977).
Ainsi, ces exemples indiquent une augmentation du taux de déformation mesurée pendant la
phase présismique d’un facteur 3.5 a 50.

Dans le cadre de 'Himalaya Central du Népal, le taux de déformation intersismique est
foTlrni par les mesures GPS et les mesures de nivellement. Il peut étre modélisé par le glissement
asismique d’environ 20 mm.an™! sur un chevauchement d’une pente de 4°, dont le toit est
localisé & 20 km sous le haut Himalaya (Vergne, 1998), au moyen de la méthode analytique
de Okada (1985). Cette représentation est discutable, puisque la déformation en profondeur se
fait par fluage plutét que par un glissement effectif (Bollinger, 1999). La rampe mi-crustale
(paragraphe 7.1.4), o s’accumulent les déformations et les contraintes, constitue la barriére i la
propagation du glissement asismique. On peut donc supposer que le tremblement de terre qui
\.fa, permettre le transfert de la contrainte et de la déformation du bas de la rampe m.i—cru;tale
jusqu’au chevauchement frontal, va s’initier au niveau de la rampe mi-crustale. Nous allons donc
estimer la variation du taux de déformation en surface associée au glissement asismique de la

rampe mi-crustale, qui constitue la phase présismique de tremblement de terre.

La vitesse de glissement choisie est comprise entre 1 et 20 fois la vitesse de glissement
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asismique sur le chevauchement principal, proposée pour expliquer le taux de déformation en
surface mesuré pendant la phase intersismique (Vergne, 1998). Nous choisissons une rampe mi-
crustale d’une pente de 20° et d’une longueur de 20 km. Le calcul des déplacements en surface
a partir d’une dislocation en profondeur est réalisé & partir du modéle analytique de dislocation
d’Okada (Okada, 1985).

La figure 7.9 montre les déplacements horizontaux et verticaux calculés en surface pour un
taux de glissement de 20 mm.an~' du chevauchement principal et de la rampe mi-crustale. Les
taux de déplacement vertical et horizontal associé au glissement principal sont cohérents avec
ceux mesurés pendant la période intersismique par Jackson et al. (1992), Jackson & Bilham
(1994) et Bilham et al. (1997), comme ’a montré Vergne (1998). Le taux de déplacement associé
au glissement de la rampe mi-crustale fournit la variation du taux de déplacement attendue en
phase présismique. Les variations présismiques du taux de déplacement vertical et horizontal sont
maximum 3 ’aplomb du toit de la rampe mi-crustale. Pour une vitesse de glissement présismique
sur la rampe mi-crustale comprise entre 20 et 400 mm.an~?, Pamplitude maximale du taux de
déplacement vertical est comprise entre 5.1 et 120 mm.an~! et celle du taux de déplacement
horizontal entre 2.7 et 54 mm.an~'. Le taux de déformation maximal associé est estimé & partir
de la pente maximale des taux de déplacement vertical et horizontal. Le taux de déformation
volumique maximal, qui se situe 4 la cote 135 km, est compris entre 1.4 1077 et 2.8 10~%.an~!
et le taux de déformation clinométrique maximal, qui se situe a la cote 105 km, entre 2.8 1077

et 5.6 10~ %.an"!, pour une vitesse de glissement sur la rampe mi-crustale comprise entre 20 et

400 mm.an~1.

En appliquant une échelle linéaire entre l'expérience de Sur-Frétes et 1’échelle active de
I’Himalaya Central du Népal, on peut estimer l’amplitude des anomalies électriques et radon
associées a l'accélération présismique de la déformation. Dans lexpérience de Sur-Frétes, la
variation du taux de déformation clinométrique mesurée en galerie, de l'ordre de 5 1078 jour 1,
est associée 4 une augmentation de I’activité radon de 20000 Bq.m ™ et des variations de potentiel
électrique de l'ordre de 20 mV. Ainsi, 'augmentation du taux de déformation clinométrique
associée au glissement présismique sur la rampe mi-crustale avec une vitesse de 20 4400 mm.an~!
correspond 3 une augmentation de la concentration de gaz radon d’amplitude comprise entre
300 et 6000 Bq.m™2, et une anomalie ¢lectrique d’amplitude comprise entre 0.3 et 6 mV. Les
amplitudes maximales estimées de ces anomalies sont du méme ordre que celles mesurées dans
lexpérience de Sur-Frétes. Dans le cas d’un glissement présismique sur la rampe mi-crustale &
une vitesse de I’ordre de 400 mm.an~", des anomalies électriques et radon peuvent étre identifiées
en surface, & une distance d’environ 20 km au Nord de Kathmandu.

Dans lexpérience de Sur-Frétes, les anomalies radon associées 4 la déformation transitoire
du milieu ont &té mesurées uniquement dans l’air de la galerie de Roselend, et non dans air
du sol oi les variations météorologiques contrdlent 'activité radon. Pour tenter de détecter des
précurseurs sismiques, la mesure de lactivité radon doit donc étre réalisée dans un environnement
ot les perturbations météorologiques ne controlent pas ’activité radon. Une galerie peu ventilée

pourrait par exemple &tre instrumentée. On peut également envisager de creuser des forages
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Figure 7.9: a) Modéle de dislocation. Le segment noir représente la zone de glissement intersismique du
cIlleva.uchement principal, qui s’effectue & une vitesse de 20 mm.an~'. Le segment rouge représente la
dislocation présismique sur la rampe mi-crustale d’une longueur de 20 km. b) Déplacements horizontaux
(courbe pleine) et verticaux (courbe pointillée) calculés en surface pour les deux dislocations & partir du

modéle analytique de Okada (1985). Le calcul est réalisé pour une largeur de dislocation de 200 km et
une longueur de dislocation du chevauchement principal de 10* km.
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7 9 Estimation des anomalies électriques et radon en phase présismique

dans la roche, d’une longueur d’environ 10 m, au fond de chacun desquels une sonde radon
serait installée. En assurant 1’étanchéité du haut du forage, la concentration de gaz radon ne
serait pas directement controlée par la météorologie, et le signal radon de la matrice rocheuse
pourrait alors étre mesurée.

Les signaux électriques transitoires observés & Sur-Frétes sont associés & des circulations de
fluides. Aussi, la mesure du potentiel électrique en zone active doit étre réalisée prés de zones
aquiféres, ot les fluides peuvent étre mobilisés facilement dans le cas de circulations associées &
des variations importantes de connectivité du réseau poreux. De plus, lamplitude de I’anomalie
électrique présismique estimée est faible et nécessite de réaliser des mesures de potentiel élect-
rique stables avec un contrdle de la redondance des mesures pour pouvoir clairement détecter
ces signaux électriques précurseurs.

Ainsi, dans I’hypothése d’un glissement présismique de la rampe mi-crustale & une vitesse
de lordre de 400 mm.an~!, les anomalies électriques et radon générées en surface sont d’am-
plitude suffisante pour étre mesurées. Ainsi, selon cette hypothése, la phase présismique d'un

tremblement de terre dans cette région de I'Himalaya est envisageable.

7.2.2 Hypothése d’une variation de résistivité présismique

Nous avons vu dans le paragraphe 2.4.2 que la diminution de résistivite maximale mesurée
en laboratoire avant la rupture d’un échantillon saturé de grés de Fontainebleau atteint 50
% (Jouniaux et al., 1992). La présence de fluide supposée au niveau de la rampe mi-crustale
permet d’envisager une telle variation de résistivité de cette zone en phase présismique. Pour
ce faire, nous supposons l'existence d’une source dipolaire de courant d’amplitude constante
et de nature électrocinétique, associée a des écoulements descendants d’eau météorique sous le
front topographique du Haut Himalaya. Lintensité I de cette source peut étre estimée d’aprés

Bernard (1992) par I’expression suivante :
I=wC, | VP | 8, (7.1)

oii o est la conductivité du milieu, C, est le coefficient de couplage é&lectrocinétique, VP est le
gradient de pression dans le milieu et S est la surface de la section de la zone de percolation. Ainsi,
on choisit o= 5 10~3 S.m~! (d’aprés Lemonnier et al., 1999), 5= 100 km?2, soit une dimension
de la zone de percolation de 10 km x 10 km, et VP est le gradient hydrostatique. La valeur du
C, est fixée a 200 mV.bar™?, soit quatre fois la valeur du C, du gneiss de Sur-Frétes extrapolé
aux conditions du milieu naturel locales (paragraphe 4.2.1). L’intensité de la source de courant
correspondante est estimée a 104 A. La source électrocinétique est modélisée par une source de
courant dipolaire (figure 7.10), et la distribution de potentiel électrique en surface est calculée
au moyen du code développé par Spitzer (1995). La variation de potentiel électrique est calculée
en surface pour une variation de résistivité de 50 % de la zone de faible conductivité située au
dessus de la rampe mi-crustale. La structure de résistivité utilisée est donnée par la coupe de
résistivité obtenue par Lemonnier et al. (1999) (voir paragraphe 7.1.4). Elle est présentée sur la
figure 7.10.
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Figure 7.10: a) Modéle de résistivité perpendiculairement a la chaine en Himalaya Central du Népal
(d’aprés Lemonnier et al., 1999, figures 7.7 et 7.8). Le chevauchement himalayen est représenté en pointillé,
et la rampe mi-crustale en trait plein. La localisation de la source dipolaire représentant une source
électrocinétique associée & un écoulement descendant d’eau météorique est indiquée. L’intensité de la
source est fixée a4 10* A. La zone hachurée correspond a une diminution de 50 % de la résistivité, qui

pe'tsse de 20 &4 10 Qm. b) Distribution en surface de la différence de potentiel électrique produite par la
diminution de la résistivité électrique de la zone hachurée de 50 %.
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La distribution de potentiel électrique calculée en surface est représentée sur la figure 7.10.
Le gradient de potentiel électrique en surface peut atteindre 5 mV/km. En utilisant des dip6les
de longueur kilométrique, Pamplitude de la différence de potentiel est de I’ordre des variations
de potentiel électrique qui peuvent étre associées & des phénomeénes électriques localisés aun
voisinage des électrodes (Lachassagne & Aubert, 1989; Perrier et al., 1997; Clerc et al., 1998).
De plus, elle est de Pordre des instabilités électriques mesurées & Sur-Frétes sur quelques mois
(paragraphe 5.3). Aussi, la mesure de la variation de résistivité de 50 % d’une zone située au
niveau de la rampe mi-crustale apparait difficile et nécessiterait des dipdles d’'une longueur d’au

moins une dizaine de km.

7.2.3 Hypothése de circulations de fluides présismiques dans la zone hypo-

centrale

Si des déformations interviennent durant la phase présismique au niveau de la rampe mi-
crustale, elles produiront des gradients locaux de pression de fluide. La variation de potentiel
électrique générée en surface par une circulation de fluide au niveau de la rampe peut &étre es-
timée en utilisant la méme méthode qu’au paragraphe précédent. Si la déformation présismique
intervient sur la rampe mi-crustale avec une vitesse 10 fois supérieure & la vitesse sur le che-
vauchement principal en période intersismique, la déformation sur la rampe, d’une longueur
d’environ 20 km est estimée & 2 10~7 sur un mois, soit une augmentation de la pression en
régime non-drainé de l’ordre de 10° Pa sur un mois. Une circulation de fluide pourrait alors
s’effectuer & partir de la rampe mi-crustale vers des zones de plus faible pression. La surface de
la zone de percolation peut &tre estimée & 100 km? pour une longueur de percolation de 7 km.
La résistivité de la zone est de ordre de 20 Qm (d’aprés Lemonnier et al., 1999, figure T.8).
Dans ce cas, amplitude de la source de courant est estimée & 140 A.

La distribution de potentiel électrique en surface associée & cette source électrocinétique est
présentée sur la figure 7.11. Le gradient de potentiel électrique associé A cette source n’excéde
pas 1 mV/km. Pour les mémes raisons que celle exposées au paragraphe 7.2.2, la détection de
variations de potentiel de cette amplitude ne peut étre envisagée.

Ainsi, ces exemples illustrent que la mesure de la signature électrique en surface d’une phase
présismique n’est pas envisageable dans I’hypothése de phénomenes localisés exclusivement au
niveau de la rampe mi-crustale. Ainsi, ’hypothése d’une signature électrique présismique suppose
un phénomene électrique local (paragraphe 7.2.1), comme ’activation de sources électriques, ou

le changement de la fonction de transfert du milieu.

La caractérisation spatiale du potentiel électrique en Himalaya Central peut permettre
d’identifier des anomalies électriques locales, révélant des sources électriques ou des fonctions de
transfert particuliéres du milieu, qui pourraient &tre sensibles a des variations présismiques de

déformation ou de perméabilité.
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Figure 7.11: a) Modéle de résistivité perpendiculairement & la chaine en Himalaya Central du Népal
El 5 .

(d aprés Lemonnier et al., 1999, figures 7.7 et 7.8). La source dipolaire représente une source électro-

cinétique associée 4 une expulsion de fluide de la rampe mi-crustale en déformation vers ’encaissant.

L’intensité de la source est fixée a 140 A. b) Distribution de potentiel électrique en surface produite par
la source dipolaire.
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7.3 Prospections de potentiel électrique

Des prospection électriques ont été réalisées en trois zones en mai 1998. Ces zones sont
présentées sur la figure 7.1. La zone 1 traverse le MCT. La zone 2 se situe & proximité du MCT,
5 environ 60 km & est de la zone 1. Enfin, les mesures électriques, réalisées au voisinage de la

source intermittente de Dhor Barahi (zone 3) ont été présentées dans le paragraphe 5.4.

Pour réaliser les profils de potentiel électrique des zones 1 et 2, nous avons utilisé la technique
du dipéle mobile d*une longueur de 50 m. La mesure du potentiel intrinséque entre les électrodes
est retranché des mesures. Nous avons estimé une erreur de ’ordre de 30 mV.km~! avec cette

technique.

7.3.1 Zone 1: profil de potentiel électrique de Kodari a Bahrabise

Des mesures de potentiel électrique ont été réalisées dans le village de Tato Pani & 3 km
au sud de Kodari (figure 7.12), o se trouvent des sources chaudes (Tato Pani signifie sources
chaudes en Népali). Aucune anomalie notable de potentiel lectrique n’a été mesurée & proximité

de ces sources.

Un profil de potentiel électrique de 25 km a été réalisé entre Kodari et Bahrabise (figure
7.12). Le profil traverse le MCT & environ 700 m au nord du village de Tato Pani. Les variations
de potentiel électrique mesurées le long de ce profil sont présentées sur la figure 7.13. Le potentiel
électrique diminue de 800 mV entre 0 et 10 km, et reste stable au-dela.

La trace en surface du MCT est située dans une zone d’anomalie négative de potentiel élect-
rique d’environ 2.5 km de large. La zone du MCT peut constituer une zone de perméabilité plus
forte que I’encaissant, et une circulation descendante d’eau météorique & travers la zone du MCT
produirait dans ce cas une anomalie négative de potentiel électrique par effet électrocinétique.
Selon cette hypothése, la zone d’anomalie électrique au niveau du MCT peut constituer une zone
électrique «sensible» & des variations de connectivité du milieu produite par des déformations
présismiques.

Nous observons également, que le potentiel électrique augmente avec la topographie (figure
7.13), contrairement au potentiel électrique mesuré sur le site Sur-Frétes (paragraphe 4.2.1). Un
mécanisme électrocinétique associé aux écoulements de pente ne peut étre proposé ici. Les sources
chaudes du village de Tato Pani révélent peut-8tre des circulations hydrothermales ascendantes
de large échelle. Leur signature électrocinétique positive permettrait alors d’expliquer le potentiel
&lectrique plus élevé de cette zone, comme dans le cas des circulations hydrothermales en domaine
volcanique (Malengreau et al., 1994; Zlotnicki et al., 1994; Lénat et al., 1998; Michel &
Zlotnicki, 1998). L’interprétation de ces données de potentiel spontané sur de grandes distances
reste cependant difficile, car l'erreur sur un tel profil, de 'ordre de 300 mV pour 10 km, est

comparable aux variations spatiales mesurées de potentiel électrique.
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7.3 Prospections de potentiel électrique

Figure 7.12: Localisation du profil de potentiel électrique réalisé entre Kodari et Bahrabise.
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Figure 7.13: Profil de potentiel électrique entre Kodari et Bahrabise. Le point de référence électrique est
choisi & Tato Pani. L’altitude est indiquée par la courbe pointillée.

7.3.2 Zone 2: profil de potentiel électrique Betrawati-Dhunche

Le profil de potentiel électrique de 35 km, réalisé entre Betrawati et Dhunche (figure 7.14) est
présenté sur la figure 7.15. Il a été effectué par deux équipes en plusieurs étapes. Le sens d’avan-
cement est indiqué pour chaque étape. Le potentiel diminue systématiquement avec ’avancement
du profil, d’un facteur variant entre -80 et -160 mV /km.

Un méme profil d’une longueur de 900 m a été mesuré dans deux sens. La différence de
potentiel mesuré entre les deux profils est de 128 mV, soit une dérive de la mesure d’environ
-70 mV /km. Cette valeur est cohérente avec les dérives mesurées sur les différents segments du
profil.

Ce probléme provient vraisemblablement de la forte résistivité du sol. En effet, le sol était
trés sec lors de la réalisation des profils, et 'impédance du voltmeétre n’était alors peut-étre pas
suffisante, comparée i la résistance du sol, pour mesurer la différence de potentiel électrique du
sol.

Cette expérience montre les difficultés qui peuvent é&tre rencontrées lors de mesures de poten-
tiel électrique sur des sols secs et résistants. Pour réaliser des mesures fiables, il faudrait creuser
des trous dans le sol, afin de pouvoir mesurer une différence de potentiel électrique & quelques
dizaines de centimétres de profondeur dans le sol, dans un milieu ot la présence d’eau maintient
une résistivité plus faible. La pratique de cette technique, qui augmenterait de fagon considérable

le temps de réalisation des mesures, est nécessaire pour assurer la fiabilité des mesures.
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Figure 7.15: Profil de potentiel électrique réalisé entre Dhunche et Betrawati.

Ainsi, le contexte pédologique rencontré au Népal est trés différent de celui du site de Sur- ‘

Frotes. Avant d’envisager de réaliser des mesures électriques dans le long-terme, il faut soit

choisir des sols, qui présentent une saturation partielle importante au cours de l’année ou revoir ‘

la méthodologie des mesures électriques dans le sol sec.

| Figure 7.14: Localisation du profil de potentiel électrique réalisé entre Dhunche et Betrawati.
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7.4 Synthése et conclusion

La région de ’'Himalaya Central du Népal est une lacune sismique, ol un tremblement de
terre de magnitude supérieure a 8 est attendu dans les prochaines décennies. La connaissance
actuelle du cycle sismique dans la zone de I'Himalaya Central du Népal, permet de contraindre
spatialement une zone bloquée du chevauchement himalayen, ot s’accumulent les contraintes
et les déformations durant la période intersismique. Nous avons localisé et estimé & partir des
résultats de 'expérience de Sur-Frétes, les anomalies électriques et radon qui seraient associées
au glissement présismique de la zone bloquée. Nous envisageons que la phase présismique du
prochain grand tremblement de terre en Himalaya Central puisse étre identifiée.

Nous proposons donc dans les paragraphes suivants un projet de station de mesure des
précurseurs sismiques en Himalaya Central du Népal.

7.4.1 Localisation du projet Syaule de mesure des précurseurs de séisme en
Himalaya Central.
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INDIA R !

e

Lk : grey limestone and dolomite
Sy : calcarous quartzite
Lakharpata Sub Group | 54 : grey shales

Late Paleozoic T :slates
Gp : carbonaccous slates
Nd : quartzites
Rm : Phyllites
Himal Group [m : Garnet biotite gneiss
Precambrian and augengneiss

Figure 7.16: Localisation et contexte géologique régional du projet Syaule pour la mesure des précurseurs
de séisme en Himalaya Central.

Nous avons estimé que la variation du taux de déformation présismique associée au glissement

présismique de la rampe mi-crustale serait maximale & environ 20 km au nord de Kathmandu.

Aussi, 'emplacement de la station de mesure des précurseurs de séisme est choisi & Syaule (figure

7.16). Cette zone facile d’accés se situe en effet 4 environ 20 km au nord est de Kathmandu. De
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plus, elle est positionnée au niveau du MCT, & la transition entre des terrains calcaires et dolo-
mitiques du Paléozoique appartenant au sous groupe Lakharpata, et des gneiss du Précambrien
appartenant au groupe Himal (figure 7.16). Ce contact tectonique favorise les hétérogénéités de
perméabilité et de comportement mécanique des roches du milieu, qui sont susceptibles d’offrir
une amplification des signaux géophysiques. De plus, la présence de gneiss offre un contexte

géologique similaire 4 celui de Sur-Frétes pour la mesure du radon et de la déformation.

7.4.2 Instrumentation du projet de Syaule

L’instrumentation envisagée pour la station de mesure des précurseurs de Syaule est sem-
blable & celle de Sur-Frétes. Elle comprend un réseau électrique et une cave instrumentée en

radon et inclinométrie (figure 7.17).

7.4.3 Réseau électrique

Le réseaun électrique du projet Syaule est composé de huit points de mesure (figures 7.17
et 7.18). Trois de ces points sont positionnés sur le MCT, qui peut canaliser en surface les
circulations de fluide. La longueur maximale du réseau selon la direction nord-sud est d’environ
10 km, afin de pouvoir mesurer des gradients de potentiel faibles.

Dans Pexpérience de Sur-Frétes, 'absence de résidus de bouclage sur certains points, n’a
pas permis de confirmer facilement les variations de potentiel observées. Pour éviter ce probléme
dans le projet de Syaule, chaque point du réseau électrique est connecté aux autres points. Ainsi,

le résean est composé de 28 dipéles (figure 7.18).

7.4.4 Instrumentation en cave

Pour la mesure de la déformation et de I’activité radon dans le projet Syaule, l'utilisation
d’une cave (& trouver ou & excaver) dans le gneiss est retenue (figure 7.19). Elle est essentielle
pour fournir un environnement stable en température et humidité pour réaliser des mesures
inclinométriques et radon de qualité. En effet, nous avons vu & Sur-Frétes, que seules les sondes
radon placées dans la galerie de Roselend montraient des signaux associés aux variations du
régime de déformation du milieu. I faudra de plus s’assurer de la faible ventilation de la cave
par linstallation de plusieurs portes intermédiaires étanches entre lentrée et lintérieur de la
cave.

Les mesures inclinométriques devront étre doublées pour assurer la redondance des mesures.
Les sondes radon devront comporter au moins deux sondes autonomes et deux sondes télémétrées
afin d’éviter ’absence de données lors de pannes du systéme. Le champ magnétique dans la cave
sera mesuré par un magnétomeétre Bartington. De plus, I'installation d’une station GPS continu
permettra de mesurer le taux de raccourcissement entre Syaule et les autres points du réseau
GPS népalais du LDG.

La station de Syaule sera alimentée par des panneaux solaires. L’acquisition des données

2 L) P . s w . - g L
sera réalisée dans une cabane, et les données seront transmises par liaison satellite jusqu’a
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Figure 7.18: Schéma du réseau électrique du projet Syaule, qui comprend 8 points de mesure et 28 dipéles.
Figure 7.17: Instrumentation de la station de Syaule.
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Figure 7.19: Cave instrumentée et centrale d’acquisition et de transmission des données.

Kathmandu.

Ainsi, les résultats de 'expérience de Sur-Frétes ont permis d’envisager que la phase présis-
mique d’un tremblement de terre puisse étre détectée au moyens de mesures géophysiques. De
plus, ’'Himalaya Central du Népal, qui constitue une zone de lacune sismique, fournit un cadre
tectonique bien contraint. Aussi, le projet Syaule de station de mesure des précurseurs sismiques
réunit tous les éléments favorables & la surveillance géophysique de la phase présismique du
prochain grand tremblement de terre en Himalaya Central. Le projet Syaule au Népal sera, nous

le sounhaitons, installé dans les prochaines années.
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De nombreuses observations de signaux géophysiques ont été reportées avant des tremble-
ments de terre. Nous avons présenté dans le premier chapitre des exemples de ces signaux
précurseurs: variations de la sismicité, déformations, anomalies de niveau de puits, variations
du champ électrique et magnétique, changements de résistivité, anomalies de gaz radon et autres
parameétres géochimiques.

Dans le deuxiéme chapitre, nous avons montré que la relation entre ces signaux géophysiques
et la sismicité n’est pas systématique. De plus, une origine non tectonique de ces signaux, comme
des artefacts instrumentaux, des signaux d’origine météorologique ou industrielle, ne peut &tre
exclue. Nous avons également montré que les fluides présents dans la crofite peuvent jouer un
role dans le cycle sismique et peuvent en particulier contribuer & la génération des tremblements
de terre. Des expériences réalisées en laboratoire ont été présentées pour montrer a D’échelle
d’un échantillon le comportement géophysique de la roche soumis & des déformations, ou des
circulations de fluides.

L’application de ces résultats dans un contexte de zone active n’est pas évidente. Aussi
avons nous étudié la relation entre circulations de fluide, déformations et signaux géophysiques
3 Téchelle naturelle du site de Sur-Frétes, intermédiaire entre le laboratoire et 1’échelle active.
En effet, ce site, décrit dans le troisitme chapitre, est soumis aux variations de contraintes
appliquées par les variations annuelles de niveau des lacs artificiels de Roselend et La Gittaz.
Il est de plus caractérisé par une forte hétérogénéité géologique et hydrologique. Nous avons
également présenté linstrumentation continue et temporaire du site utilisée pour étudier les
relations entre déformations, circulations de fluides et signaux géophysiques.

Dans le quatriéme chapitre, nous avons présenté la caractérisation géophysique du site. Les
mesures d’électrofiltration réalisées en laboratoire sur les roches du site ont montré une variabilité
des propriétés électrocinétiques des roches, d'un facteur 20 entre les différentes unités géologiques
et d'un facteur 3 au sein d’une méme unité géologique. Nous avons également présenté des
sondages magnétotelluriques, qui mettent en évidence une anomalie de conductivité électrique
suggérant la présence de fluide en profondeur. L'existence de circulations d’eau souterraines est
confirmée par les analyses géochimiques.

Dans le cinquiéme chapitre, nous avons mis en évidence des variations de potentiel électrique
associées aux variations annuelles de niveau des lac. La corrélation est positive pour les points de
mesure électrique situés sur les berges des lacs et négative pour les points situés en fond de lac,
avec un facteur linéaire compris entre 0.6 et 4.2 mV/m d’eau. Nous expliquons ces observations

par la signature électrocinétique de circulations de fluide dans la partie superficielle des berges de
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lacs dont le débit est contrdlé par la hauteur d’eau des retenues. Cette interprétation est compa-
tible avec les mesures en laboratoire réalisées sur des échantillons de roche prélevés sur le site de
Sur-Frétes. Ces observations montrent clairement que 1’électrofiltration est un phénomeéne actif
a l’échelle naturelle. Des variations de potentiel électrique associées aux décharges d’une source
intermittente viennent confirmer l'existence du phénoméne d’électrofiltration a cette échelle.

Dans le sixiéme chapitre, nous avons montré que des variations transitoires de potentiel
électrique de 20 mV d’amplitude sont associées a des pics de gaz radon d’une amplitude 5 a 40
fois supérieure au niveau du bruit de fond. Ces événements dont la durée est comprise entre 1
et 10 semaines sont corrélés i des déformations transitoires. Ces phénomeénes sont produits par
I’augmentation du taux de chargement du lac de Roselend. Pendant la vidange décennale en fin
d’expérience, nous avons mis en évidence que 'augmentation de I’activité radon est accompagnée
d’une augmentation transitoire du bruit de fond microsismique entre 3 et 25 Hz. De plus, les
mesures en puits réalisées durant cette période ont montré que ces événements sont également
associés i des surpressions de fluide de 'ordre de 1 bar et des variations transitoires de conduc-
tivité et température de 'eau d’environ 2 107% S.em~! et 6 1072 °C respectivement. Les fluides
jouent donc un role déterminant dans la génération des potentiels électriques et des pics de gaz
radon. Nous interprétons ces observations par la présence de gradients de pression produits par
I'accélération du niveau de lac. Ceux-ci peuvent localement conduire & une augmentation de la
connectivité du réseau poreux et permettre des circulations de fluides transitoires dans la roche.
Ces résultats montrent donc que la connectivité des roches est sensible aux variations du taux
de déformation appliqué.

Dans le septiéme chapitre, nous avons discuté 'implication des résultats de Sur-Frétes a
I’échelle tectonique active, en prenant l'exemple du chevauchement actif en Himalaya Central
du Népal. En effet, cette région est située sur une zone de lacune ol un tremblement de terre de
magnitude supérieure a 8 est attendu dans les prochaines décennies. De plus, le cycle sismique
dans cette région est bien contraint. Dans ce cadre, nous avons évalué, i partir des résultats de
I'expérience de Sur-Frétes, les signaux géophysiques qui peuvent étre associés a 'existence d'un
glissement présismique a 'extrémité de la zone sismogénique bloquée, et dans ce cas nous avons
localisé en surface la zone la plus favorable & ’observation de signaux précurseurs. Ainsi, nous
proposons dans cette zone un projet de station de surveillance des précurseurs.

Nous avons donc montré dans ce travail qu'une relation existe a I'échelle naturelle entre la
sollicitation mécanique et le potentiel électrique, ’activité du gaz radon, qui met en jeu des cir-
culations de fluide transitoires. Ainsi, ces observables géophysiques, qui dans certains cas ont été
interprétés comme des précurseurs sismiques, sont susceptibles de mesurer des changements du
régime dynamique de déformation de la croite. En faisant I’hypothése que la phase présismique
d’un tremblement de terre peut &tre caractérisée par une variation du taux de déformation, nous
suggérons que des précurseurs peuvent étre mesurés. Il reste maintenant a étudier dans quelle
mesure la phase de sismogenése peut étre accompagnée d’'une variation du taux de déformation
de la crofite.
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Comparaison des mesures radon RC et RR

La mesure de lactivité de gaz radon réalisées dans l'air du sol sur la créte de Sur-Frétes
(sonde RC) montrent un cycle annuel marqué (figure .20). L’activité radon d’environ 10* Bq.m™3
pendant le printemps et le début de I’été, augmente a la fin de 1’été pour atteindre en moyenne
2.2 10* Bq.m™3 durant l’automne et I’hiver. Les variations saisonniéres de l'activité radon RC
sont corrélées aux variations de la température mesurées dans le sol de la créte de Sur-Frétes.

La mesure de activité du gaz radon réalisée sur la berge du lac de Roselend (sonde RR)
montre un cycle annuel opposé (figure .20). L’activité radon RR mesurée est maximale au milien
de 1’été, avec une activité moyenne d’environ 5 10* Bq.m™3. Elle diminue a la fin de ’été pour
atteindre un niveau bas d’environ 1.5 10* Bq.m™2 pendant ’automne et I’hiver. La corrélation
entre 'activité radon RR et la température du sol est marquée (figure .20).

L’opposition entre les cycles saisonniers de l'activité RR et RC peut étre expliquée par la
difference d’installation des deux sondes. En effet, la sonde RR est enfoncée directement dans
le sol, et la téte de la sonde se situe & une profondeur supérieure & lm. La sonde RR est
installée dans l’enceinte d'un tube en PVC d’une quinzaine de cm de diametre placé dans le
sol. L'extrémité supérieure du tube PVC est en contact avec I'atmosphére. La température de
’air dans le tube PVC doit donc étre intermédiaire entre la température atmosphérique et la
température du sol.

La diminution de la température du sol implique une diminution du transport convectif de
gaz radon depuis le sol vers 'atmosphére, conduisant & I’augmentation du confinement du radon
dans le sol. Ceci implique une augmentation de l’activité radon RC. Le transport convectif depuis
le sol dans ’enceinte PVC se trouve également ralenti, provoquant la diminution de l’activité
radon RR. Ces mesures confirment le réle majeur du mode d’installation de la sonde pour la
mesure du gaz radon dans le sol (Toutain & Baubron, 1999). Il apparait préférable d’installer la

sonde directement dans le sol.
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Figure .20: Mesure de I’activité radon dans Iair du sol sur la créte de Sur-Frétes (haut), sur la berge du
lac de Roselend (milieu). La courbe du bas présente les variations de température du sol mesurées sur la
créte de Sur-Frétes.
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Mesures de la concentration de gaz méthane et hydrogéne

Les variations de concentration en hydrogéne mesurées dans l’atmosphére de la galerie de
Roselend sont présentées sur la figure .21. La concentration d’hydrogéne moyenne est assez
stable. Les pics de concentration ne sont pas corrélés aux variations d’activité de gaz radon
dans la galerie. Leur origine n’est pas connue, et la possibilité d’artefacts instrumentaux est
vraisemblable.

La mesure de la concentration de gaz méthane dans I’atmospheére du tunnel (figure .21),
présente de nombreux artefacts. De plus, aucune variation de concentration de gaz méthane n’a
été associée aux bouffées de gaz radon d’amplitude inférieure & 12000 Bq.m~2. La bouffée de gaz
radon, qui a eu lieu pendant la vidange décennale du réservoir de Roselend, est de 32000 Bq.m
dans l'alcove et présente un maximum secondaire de 20000 Bq.m™3. Une augmentation de la
concentration de gaz méthane a été mesurée simultanément avec le début des deux anomalies
(figure .22).

Le méthane est une forme réduite de matiéres carbonées. Ainsi, du méthane, produit par les
sources microbiologiques amenées depuis la surface dans le réseau poreux, peut étre présent dans
les pores de la roche. Dans ce cas, l'augmentation de la concentration de gaz méthane suggére
une augmentation des flux de gaz de la matrice rocheuse vers I’atmosphére de la galerie, qui
serait cohérente avec I’augmentation de la concentration de gaz radon. Mais la forte instabilité
de la mesure ne permet pas de s’assurer d'une relation entre les concentrations de gaz radon et
de méthane mesurées pendant la vidange décennale.

Ainsi, la mauvaise qualité des mesures de gaz hydrogéne et méthane réalisées dans ’alcove
de la galerie ne permet pas d’étudier correctement leur relation avec les mesures de gaz radon.

Les variations du débit d’un goutte & goutte mesuré dans I’alcove, de période supérieure a
deux jours, sont présentées sur la figure .21. Des variations importantes sont mesurées pendant
’été 1998, et peuvent provenir du cycle saisonnier des circulations d’eau dans la matrice. Le débit
moyen apparait stable pendant le reste de ’année. Aucune relation n’apparait entre le débit du
goutte & goutte et les bouffées de gaz radon. Ainsi, 'absence de mesure de variations transitoires
de débit montre seulement que celles-ci, si elles existent & cet endroit, sont trop faibles pour étre
observées par cette méthode. Une mesure isolée de goutte & goutte ne donne qu’'un apergu tres
partiel des flux hydriques dans la roche de la galerie de Roselend. La mesure des écoulements
dans la galerie doit &tre réalisée en de multiples endroits, afin d’étudier systématiquement les

variations de débit d’eau en relation avec le cycle saisonnier et les événements radon.
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|
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Résumé : Des anomalies géophysiques ont été observées avant
des tremblements de terre. Ces signaux précurseurs ne sont pas
systématiques et en général leur relation avec la sismicité ne peut
pas étre confirmée. Afin d’étudier si une relation existe entre ces
signaux géophysiques et les contraintes tectoniques au cours du
cycle sismique, nous allons étudier le comportement géophysique
d’un milieu naturel en réponse & des sollicitations mécaniques
connues. Le site choisi est le site de Sur-Frétes en Savoie au
voisinage des lacs artificiels de Roselend et La Gittaz. Les varia-
tions annuelles de niveau des lacs de plus de 50 m d’amplitude
constituent le moteur de déformation cyclique sur le milieu. La
réponse géophysique du site est étudiée principalement en termes
de potentiel électrique, d’émanation de gaz radon, de niveau de
puits et de déformation.

Des variations de potentiel électrique ont été associées aux vari-
ations de niveau des lacs, avec un coefficient de couplage com-
pris entre 0.6 et 4.2 mV/m d’eau. Nous montrons qu’elles sont
produites par un mécanisme d’électrofiltration compatible avec
les mesures en laboratoire réalisées sur des échantillons du site.
Cette observation démontre que le phénoméne d’électrofiltration
est actif a ’échelle naturelle.

De plus, cette expérience a mis en évidence des variations tran-
sitoires de potentiel électrique de 1’ordre de 20 mV associées
4 des pics d’émanation de gaz radon d’amplitude 5 & 40 fois
supérieure au bruit de fond. Ces événements, dont la durée est
comprise entre 1 et 10 semaines, sont corrélés a des déformations
transitoires mesurées par inclinométrie, qui interviennent lors
d’augmentation du taux de chargement du milieu. Des mesures
en puits réalisées en fin d’expérience lors de la vidange décennale
du lac de Roselend montrent que ces événements sont aussi as-
sociés a des surpressions de fluide de ’ordre de 1 bar. Les fluides
jouent donc un réle déterminant dans la génération des poten-
tiels électriques et des pics de gaz radon. Nous proposons que
ces signaux sont liés aux surpressions de fluide qui produisent
localement une augmentation de la connectivité du milieu en-
trainant des circulations de fluide transitoires. Ces observations
montrent la sensibilité des propriétés de transport de la roche
aux variations du taux de déformation.

Nous discutons sur la base de ces mécanismes la possibilité d’ob-
server des précurseurs dans le cas du chevauchement actif Hima-
layen. Nos résultats suggérent qu’une variation présismique du
taux de déformation de la croiite pourrait produire des signaux
géophysiques mesurables & I’aplomb de Pextrémité de la zone
sismogénique bloquée.

Mots Clefs : Déformations, circulations de fluide, potentiel
électrique, gaz radon, connectivité, précurseurs sismiques






