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People live their lives bound by what they see as “right” or “true”.

That’s what they call “reality”.

However, “right” and “true” are nothing but vague terms.
Their reality could turn out to be an illusion.

Everyone is living by their own assumptions.

9
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Reésume

Le CO; est connu comme étant I’un des principaux gaz a effet de serre qui participe activement
au réchauffement du systeéme climatique. Afin de limiter les impacts que ses augmentations
dans I’atmospheére provoquent, différentes méthodes sont proposées telle que la capture et le
stockage géologique du carbone. L’une des principales qualités d’un site ou le stockage est
réalisé est de présenter une probabilité de fuite minimale. Il est donc essentiel de développer
des outils et protocoles de surveillance afin d’évaluer leur importance et de prévoir des actions

correctives.

Ce travail de theése a pour objectif principal d’étudier les processus physicochimiques et les
impacts d’une fuite de CO; sur les hydrosystémes proches surface (zone vadose (ZV) et nappe)
dans un contexte d’un systeme carbonaté réservoir d’age Oligocéne supérieur, situé au sein du

bassin aquitain.

Cette ¢tude a suivi deux approches principales : i) une approche expérimentale sur le site pilote
de Saint-Emilion (Gironde, France) ou une injection de CO; a eu lieu directement dans
I’aquifére a partir d’un puits de forage ; ii) une approche en laboratoire a I’échelle de la carotte
afin d’étudier les interactions du systeme CO;-H>O-CaCOs.

Ce travail apporte également une démarche expérimentale nouvelle en couplant des méthodes

géochimiques et géophysiques sur les deux échelles d’investigation.

La ligne de base, réalisée a travers la ZV I’année précédant I’expérience d’injection de CO>, a
permis de comprendre I’évolution naturelle de ce gaz au cours d’un cycle hydrogéologique. Les
transferts d’eau par diffusivité ainsi que la recharge de I’aquifére ont également été étudiés
grace a des mesures géoélectriques sur le terrain et en laboratoire. Le temps de transfert s’aveére
étre dépendant des propriétés physiques du milieu (porosité, perméabilité effective et saturation
en eau). De plus, sur une année, les concentrations naturelles en éléments majeurs de la ZV
restent constantes et 1’hydrosystéme est a I’équilibre vis-a-vis de la calcite.

Suite a la fuite provoquée de CO> dans la nappe et au regard de nos résultats, certains parametres
physicochimiques (tels que la conductivité électrique, le pH, et les concentrations en Ca®*,
HCOs et CO; (aq)) se sont avérés étre de bons indicateurs, suffisamment sensibles et réactifs,

pouvant étre utilisés sur un site de stockage géologique de CO; afin de suivre toutes



perturbations physicochimiques. Les simulations numériques ont permis de mieux appréhender
les processus de réaction et de transport se déroulant a 1’échelle du site pilote. La dispersion
hydrodynamique s’avére étre le parametre principal contrélant le transport des éléments
majeurs par dispersion mécanique et diffusion moléculaire a travers la zone saturée.

Les expériences a 1’échelle de la carotte ont permis d’observer et de quantifier I’influence des
effets du CO; sur le comportement électrique de la roche carbonatée. Les résultats obtenus
permettent une meilleure compréhension des processus d’écoulement et des paramétres in-situ
(pression capillaire, porosité, etc.) controlant la propagation d’un panache de gaz a travers un
aquifére carbonaté. Les facteurs influencgant la réponse géochimique des eaux souterraines face
a une fuite de CO; sont également étudiés. Ainsi, une meilleure définition de la relation entre
les concentrations en COz, la conductivité électrique et le pH est apportée, permettant de passer

de I’échelle de la carotte a I’échelle du site pilote et vice versa.

L’ensemble des résultats présenté dans ce travail de thése met en avant I’importance de la
caractérisation de I’hétérogénéité pétrophysique du réservoir carbonaté. Il est également
essentiel d’établir une ligne de base de la zone saturée et a travers la ZV, permettant de
distinguer les variations naturelles en COz de celles induites par une fuite.

Le couplage des observations sur le terrain et des démonstrations en laboratoire permet
d’augmenter les chances de détection d’une fuite potentielle de CO> sur un site de stockage

géologique.



A g tract

CO: is known to be one of the main greenhouse gases that actively contributes to global
warming. In order to limit the impacts that its increases in the atmosphere cause, different
methods are proposed such as carbon capture and geological storage. One of the main qualities
of a storage site is that it has a minimum probability of leakage. Therefore, it is essential to
develop monitoring tools and protocols in order to assess their importance and plan corrective

actions.

The main objective of this thesis is to study the physicochemical processes and the impacts of
a CO; leak on near-surface hydrosystems (vadose zone (VZ) and aquifer) in the context of an

Oligocene carbonate reservoir system, located in the Aquitaine basin.

This study followed two main approaches: 1) an experimental approach on the pilot site of Saint-
Emilion (Gironde, France) where a COz injection took place directly into the aquifer through a
borehole; ii) a core-scale laboratory approach to study the interactions of the CO2-H20-CaCOs3
system.

This work also brings a new experimental approach by coupling geochemical and geophysical

methods on the two scales of investigation.

The baseline, carried out through the VZ the year before the CO; injection experiment, provided
an understanding of the natural evolution of this gas during a hydrogeological cycle. Water
transfers by diffusivity as well as aquifer recharge were also studied using geoelectric
measurements in the field and laboratory. The transfer time turns out to be dependent on the
physical properties of the medium (porosity, effective permeability and water saturation). In
addition, over a year, the natural concentrations of major elements of VZ remain constant and
the hydrosystem is in equilibrium with respect to calcite.

Following the leakage caused by CO: in the aquifer and according to our results, certain
physiochemical parameters (such as electrical conductivity, pH and concentrations of Ca?*,
HCOs3™ and CO; (aq)) turned out to be good sufficiently sensitive and reactive indicators that
can be used on a geological CO; storage site in order to monitor any physicochemical
disturbance. Numerical simulations made it possible to better understand the reaction and

transport processes taking place at the scale of the pilot site. Hydrodynamic dispersion turns



out to be the main parameter controlling the transport of major elements by mechanical

dispersion and molecular diffusion through the saturated zone.

Core-scale experiments have observed and quantified the influence of CO; effects on the
electrical behavior of carbonate rock. The results obtained allow a better understanding of flow
processes and in-situ parameters (capillary pressure, porosity, etc.) controlling the propagation
of a gas plume through a carbonate aquifer. The factors influencing the geochemical response
of groundwater to a CO; leak are also studied. Thus, a better definition of the relationship
between CO» concentrations, electrical conductivity and pH is provided, making it possible to

pass from the core scale to the pilot scale and vice versa.

All the results presented in this thesis work highlight the importance of characterizing the
petrophysical heterogeneity of the carbonate reservoir. It is also essential to establish a baseline
of the saturated zone and across the VZ, allowing natural variations in CO; to be distinguished
from those induced by a leak.

Combining field observations and laboratory demonstrations increases the chances of detecting

a potential CO> leak at a geological storage site.
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Chapitre 1 — Introduction

1. Etat de art

Le dioxyde de carbone (CO2) est un gaz naturellement présent dans I’atmospheére terrestre,
comme le méthane (CHs), le protoxyde d’azote (N>0), le dichlorodifluorométhane (CFC-12)
et le trichlorofluorométhane (CFC-13). Ils définissent les cinq principaux gaz a effet de serre
(GES ; Hofmann et al., 2006). Grace a leur capacité d’absorption des rayons infra-rouges
(réfléchis ou émis par la Terre), ces gaz peuvent retenir la chaleur afin de maintenir une

température moyenne du globe de 18 °C (Tremblay et al., 2005).

Depuis plus de 800 000 ans, les concentrations en CO> dans I’atmosphére sont a leur niveau le
plus haut (Fig. 1.1). Grace un indice nommé « Annual Greenhouse Gas Index », les quantités
calculées de CO, émises dans I’atmosphére révelent une hausse des concentrations de 70 %
depuis 1’époque préindustrielle, passant de 280 ppm en 1850 a 400 ppm en 2010 (Hofmann et
al., 2006 ; Pachauri et Reisinger, 2008 ; [PCC, 2014). Depuis la révolution industrielle, les
concentrations mondiales en CO> ne cessent de croitre rapidement, et cette augmentation s’est
particulierement accentuée au cours des derni¢res décennies (Fig. 1.1A). En effet, durant la
décennie 2006-2015, la température moyenne autour du globe a été supérieure de 0,87 °C
environ a la température moyenne pour la période 1850-1900 (IPCC, 2019 ; Fig. 1.1B). Ces
chiffres, en constante augmentation, désignent le CO2 comme 1’un des principaux GES
d’origine anthropique, qui participe activement au réchauffement du systéme climatique. En
effet, la perspective a long terme (Fig. 1.1C) montre que les émissions mondiales de CO; sont
passées de deux milliards de tonnes de CO2 en 1900 a plus de trente-six milliards de tonnes en
2015. D’apres le graphique de la figure 1.1C, les émissions mondiales annuelles se sont a peu
pres stabilisées pour la période 2014-2017, mais une nouvelle augmentation annuelle en 2018
et 2019 de 2,7 % et 0,6 % respectivement a été enregistrée. Cela peut s’opérer via la combustion
de carburants d’origine fossile (pour la production d’électricité notamment), via la fabrication
de certains procédés industriels (comme le ciment et I’hydrogene) et d’extraction, ou encore
via le défrichement des foréts (IPCC, 2005), etc. Les domaines du transport et de production
d’¢électricité et de chaleur sont les deux premiers secteurs émettant du CO» (Fig. 1.1D).

La figure 1.1E illustre les émissions de CO: associées a la production d’énergie et a la
production industrielle suivant différentes sources : production de gaz, de liquide (ie.: de
pétrole), de solide (ie. : biomasse et charbon), de torchage (ie. : briilage de gaz) et de ciment.
La période industrielle a principalement consommé des combustibles solides. A partir de 1700,
I’énergie a charbon a émergé a une échelle industrielle (principalement en Europe et en

Amérique du Nord). A la fin des années 1800, I’augmentation des émissions provient
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essentiellement de la production de gaz et de pétrole. Un siecle plus tard, celles-ci proviennent
du torchage et du ciment. Aujourd’hui, la combustion des combustibles liquides et solides
domine, avec une contribution notable de la production de gaz.

Chaque année, le volume rejeté de CO; li¢ aux activités humaines du fait de la combustion
fossile dépasse les trente milliards de tonnes. Ainsi, le CO: est responsable des deux tiers des
GES (Bachu, 2008). Selon le dernier rapport spécial de I’'IPCC (2019) : « les activités humaines
ont provoqué un réchauffement planétaire d’environ 1°C au-dessus des niveaux préindustriels,

avec une fourchette probable allant de 0,8 °C a 1,2 °C ».
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Figure 1.1 : Augmentation des émissions de CO; : causes et conséquences. Fig. 1.14 : Concentration
atmosphérique moyenne mondiale a long terme de CO; mesurée en parties par million (ppm). Fig. 1.1B :
Anomalie moyenne mondiale de la température terre-mer par rapport a la température moyenne 1961-
1990. Fig. 1.1C : Emissions annuelles totales de CO; par région du Monde. Fig. 1.1D : Emissions de
CO; par secteur en milliards de tonne. Fig. 1.1E : Emissions annuelles de CO; par différents types de
combustibles, mesurées en tonnes par an.

Suite a I’intensification de ces émissions, plusieurs phénomeénes climatiques et météorologiques
ont déja été observés telle qu'une augmentation des précipitations, ou a l’inverse, une
augmentation de la fréquence des périodes de sécheresse dans certaines régions (IPCC, 2019).
Une ¢lévation du niveau marin (de 3,1 mm/an depuis 1993) ainsi qu’une acidification et une
diminution de I’oxygénation des océans ont déja été reportées (Pachauri et Reisinger, 2008). Si
le réchauffement climatique est environ égal a 1,5 °C, I’¢élévation moyen du niveau de la mer
pourrait étre comprise entre 26 et 77 cm d’ici 2100 (par rapport a la période 1986-2005 ; IPCC,

2019). Une fonte massive des neiges et des glaces a été constatée, notamment dans la région de
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I’Arctique, ou le réchauffement climatique est deux a trois fois plus élevé que la moyenne
planétaire. Ces événements sont de plus en plus extrémes et leur intensité ainsi que leur
fréquence ne font qu’augmenter depuis 1950 (IPCC, 2019). Les concentrations en CO>
engendrent bien d’autres effets néfastes et ont un impact sur la biodiversité et les écosystémes
marins ainsi que sur leurs fonctions écologiques. Les risques associés a 1’Homme sont
nombreux et concernent la santé, la sécurité alimentaire et des personnes, 1I’approvisionnement
en eau, la croissance économique, etc. D’autres exemples sont détaillés dans le rapport de 2019
de 'IPCC. Afin de limiter les différents impacts cités précédemment, les émissions de CO»

devraient décroitre d’environ 25 % d’ici 2030 pour que le réchauffement soit inférieur a 2 °C.
pour q

Différents réservoirs qualifiés de « superficiels » et « géologiques » échangent du CO, avec

I’atmosphere et participent au cycle géochimique a court ou a long terme du carbone (Fig. 1.2).
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Figure 1.2 : Représentation schématique du cycle du carbone (IPCC, 2005). Les fleches noires et rouges
représentent respectivement les flux naturels et anthropiques.

C’est le cas des eaux de surface et souterraines (qui absorbent et relarguent du CO»), de la
biospheére terrestre (qui assimile et respire le CO»), des sols (de par le changement d’affectation
des terres) et des sédiments (lors de leur dégradation au cours de 1’enfouissement ; Houghton
et al., 1997 ; IPCC, 2005 ; Ridgwell et Zeebe, 2005 ; Pachauri et Reisinger, 2008 ; Sigg et al,
2014). Ainsi, les concentrations en CO: dans I’atmosphére sont déterminées grace a la

répartition du carbone entre ces différents réservoirs (Ridgwell et Zeebe, 2005).

Si les émissions de GES se poursuivent de la méme marniére qu’actuellement ou s’accentuent
au cours des prochaines années, le systéme climatique s’en retrouverait profondément affecté :
selon plusieurs scénarios d’émissions proposés par I’IPCC, une élévation de température de
0,2°C par décennie aura lieu au cours des vingt prochaines années, soit une augmentation de 25
% a 90 % des émissions mondiales de GES (IPCC, 2000 ; Pachauri et Reisinger, 2008). Avec
un degré de confiance ¢élevé, le dernier rapport de I'IPCC (2019) estime qu’« il est probable que
le réchauffement planétaire atteindra 1,5°C entre 2030 et 2052 ».

Plusieurs méthodes sont capables de réduire les émissions de GES vers 1’atmosphere. Il s’agit
principalement de I’amélioration de ’efficacité énergétique, du passage a des carburants plus
propres (moins carbonés et plus riches en hydrogeéne), de I’utilisation d’énergies renouvelables
(hydroélectricité, vent, etc.), de I’amélioration des sources biologiques, du passage a la

génération d’énergie nucléaire, de la réduction des GES autre que le CO,. Une méthode
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considérée comme 1’une des alternatives les plus prometteuses correspond a la capture et au
stockage géologique du carbone (CSC ; [PCC, 2005 ; Bachu, 2008), également appelée

séquestration géologique du carbone.

2. Production naturelle de CO»

En dépit de ses fortes augmentations de concentrations dans 1’atmosphere, le CO; est avant tout
un gaz naturellement produit dans les sols. Deux types de production permettent sa formation :
1) la production biotique ou biologique, notamment attribuée a la rétention hétérotrophique ainsi
qu’a la respiration autotrophique (dans la zone non saturée, 50 % a 60 % du CO> provient de la
respiration des racines (Russell, 1988)) ; ii) la production abiotique ou non biologique, li¢e a la
minéralisation biologique du carbone organique qui peut représenter jusqu’a 60 % du CO>

produit dans la zone insaturée (Lambers et al., 1996 ; Russell et Voroney, 1998).

2.1 La production biotique

La production biotique est fortement dépendante de deux paramétres qui sont la température et
la saturation en eau. Afin qu’une activité biologique ait lieu, certains auteurs comme Benoit et
al. (1972) et Clein et Schimel (1995) fixent la limite inférieure de température entre 6,5°C et
7,5°C. Une production maximale de CO; est prévue lorsque la saturation en eau avoisine 67%

(Hendry et al., 1999).

La saturation en eau joue un rdle essentiel dans le transport du CO» par diffusion : plus la
saturation en eau des pores augmente, plus la diffusion du CO» sera lente. Celle-ci sera donc
influencée par les parametres climatiques et par la recharge hydrique lors des cycles
hydrologiques (Rhino, 2017). Ainsi, comme les concentrations en CO; tendent a croitre avec la
profondeur (et donc avec 1’augmentation de température), 1’alcalinité du milieu se voit étre
augmentée (Elberling, 2003 ; Holden et Fierer, 2005), permettant de stimuler I’activité

bactérienne.

Selon Baudin et al. (2017), en milieu oxique ou 1’oxygene est présent sous forme dissoute, la
matiere organique (MO) pourra étre dégradée afin de former de I’eau et du CO», permettant par
la suite de produire les ions hydrogeéne et bicarbonate (1) :

(1) CH20 + O, — H20 + CO> — H" + HCO3”
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Selon ces mémes auteurs, lorsque la profondeur continue d’augmenter et que le milieu devient
anoxique, la dégradation de la MO va s’opérer via les processus de dénitrification, réduction
des oxy-hydroxydes de fer et de manganése, mais aussi par la réduction organoclastique des
sulfates :

(2) 2 CH20 + SO4* — H2S + 2 HCO3®
A lieu ensuite 1I’oxydation anaérobique du méthane (AOM) :

(3) CH4 + SO4> — HCO5™ + HS™ + H,0

Si la profondeur continue toujours d’augmenter, la méthanogenése a lieu, permettant de
consommer de la MO et de produire les ions H", HCOs", et CHy suivant la réaction (4) :
(4) 2 CH20 + H,O — H* + HCO3™ + CH4 autrement écrit :
2 CH20 — CO; + CH4

En paralléle, si les conditions du milieu sont favorables, les réactions (2) et (3) se poursuivent
et augmentent davantage 1’alcalinité du milieu, permettant ainsi la précipitation de CaCOj3 par
relarguage d’ions HCO;", mais aussi la production de CO2 et H>O suivant la réaction (5)
(Baudin et al., 2017) :

(5) 2 HCO3™ + Ca** — CaCO; + CO; + H20O

L’ensemble de ces réactions microbiennes est fortement dépendant de certains parametres tels
que la disponibilité en eau, les accepteurs d’¢lectrons, la MO, la présence de nutriments et
d’autres paramétres physicochimiques (le pH et la température par exemple) qui impactent sur
la physiologie des micro-organismes (Hendry et al., 1999 ; Jury et al., 1991). Cependant, il est
admis que 1’un des parametres les plus importants gouvernant les populations microbiennes est
la teneur en carbone organique (Paul et Clark, 1989). L’activité microbienne est également
affectée par la quantité de nutriments, I’accumulation de produits métaboliques toxiques et la

diminution du potentiel en eau (Wood et al., 1993 et références associées).

Par conséquent, une production de CO» par I’activité racinaire sera privilégiée dans les premiers
metres du sol, tandis qu’une activité microbienne sera rencontrée plutot en profondeur (Bacon
et al., 1998 ; Hendry et al., 1999 ; Jassal et al., 2005). Le CO> fournit par le sol possede une
signature isotopique en 8'*C d’environ -23 %, difficilement différenciable entre les activités

racinaires (comprise entre -21 %o et -28 %o) et microbiennes (variant entre -22 %o et -23 %o).
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Les concentrations et flux de CO» sont ensuite variables au niveau quotidien et sont influencés
par les changements diurnes et nocturnes dans le transport (Hirsh et al., 2002). En effet, le
relarguage de CO> par la végétation s’effectue plutot le matin lorsque la vitesse du vent
augmente, et une accumulation de celui-ci a lieu le soir et se réalise au niveau de la surface du
sol, 1a ou la température est la plus élevée (Hirsch et al., 2002). Il existe donc un couplage étroit
entre le comportement du CO» et ses concentrations, qui se verra renforcer en cas de porosité

¢levée du milieu permettant au CO; de diffuser plus rapidement (Hirsch et al., 2002).

L’écosysteme terrestre fournit donc le flux de carbone le plus important, qui, cependant, varie
en fonction d’un certain nombre de facteurs tels que la végétation et le climat (Holden et Fierer,
2005), mais aussi de la profondeur, du type de micro-organismes et de leur répartition, qui sera
fonction des caractéristiques physicochimiques du milieu considéré (saturation, porosité, etc.).
Les concentrations en CO; seront donc trés hétérogénes au sein d’'un méme milieu, comme il
I’a été rencontré dans les travaux de Loisy et al. (2013) et Rhino (2017), ou les concentrations

en CO; sont fortement dépendantes de la distribution spatiale de la biomasse.

2.2 La production abiotique

Le systéme carbonique est dérivé de la dissolution du CO; et de minéraux carbonatés au sein
d’une phase aqueuse (Hamrouni et Dhahbi, 2002). La zone vadose (ou insaturée) est
généralement considérée comme étant un systéme ouvert selon lequel la dissolution des
carbonates peut s’opérer en présence d’un réservoir de gaz carbonique infini (Bacon et Keller,
1998).

Selon Thorstenson et al. (1983), si un milieu est suffisamment saturé en calcite, la pression
partielle du CO peut étre reliée aux principales espéces de carbone inorganique (pour une
gamme de pH pertinente), permettant d’écrire les expressions d’équilibre suivantes :

Piégeage par solubilité (ou dissolution)
CO2 (g) — CO2 (aq)
(8) CO2 (g) + H20 (1) &> H2COs3 (aq) «» HCO3™ (aq) + H'

Vient ensuite le piégeage minéral, qui s’effectue avant ou apres le piégeage par solubilité. Selon

Thorstenson et al. (1983) et Gunter et al. (2004) :
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Piégeage minéral (minéralisation)
(9) CaCO;s (s) + COz (g) + H2O (1) « 2 HCOs™ (aq) + Ca*" (aq)
HCOs (aq) + OH— CO3? (aq) + H,O d’ou
CO3? (aq) + Ca** — CaCO;s (s)

Enfin, selon Thorstenson et al. (1983), si la solution devient davantage acide, un piégeage
ionique est ensuite possible :
Piégeage ionique

(10) HoCO; (aq) + OH" — HCOs (aq) + H20

En (8), pour une mole d’acide carbonique H>CO3 produite, une mole de CO; (g) est
consommeée. Cette réaction correspond a la dissolution du CO> dans I’eau pour former de I’acide
carbonique. Le pH de la solution tend a étre de plus en plus acide a la suite de 1’enrichissement
en protons de la phase aqueuse (Harvey et al., 2013). En (9), pour une mole de bicarbonate
HCOs3" produite, 1/2 mole de CO» (g) est consommée. La solution tend a étre de plus en plus
basique au fur et & mesure que la réaction a lieu. Il y aura ensuite précipitation si le pH devient
supérieur a 10,3. Il est important de noter que cet équilibre se verra déplacer en fonction de la
quantité¢ d’acide carbonique présente. En effet, si la concentration de ce dernier augmente,
I’équilibre se déplace afin de dissoudre le carbonate de calcium : I’eau est « agressive ». De
méme, s’il y a une sous-saturation en H>COs3, alors le carbonate de calcium pourra précipiter :
I’eau est dite « basique » (Hamrouni et Dhahbi, 2003).

La réaction (9) se voit accélérer dans le cas d’une injection de CO; : cela provoque
I’augmentation de la pression partielle en COz, et par conséquent, la dissolution de celui-ci dans
la phase aqueuse. Cela implique une baisse du pH pouvant atteindre des valeurs inférieures a 5
(Kharaka et al., 2006 ; Harvey et al., 2013 et références associées).

Enfin, ’ensemble de ces réactions est dépendant de 1’état de saturation de la phase aqueuse,
mais aussi de 1’activité ionique des espéces chimiques mises en jeu (Sigg et al., 2014 ; Rhino,

2017).

Par conséquent, les parameétres biotiques et abiotiques sont fortement liés, et peuvent jouer dans
le méme sens ou en sens inverse sur la dynamique souterraine du CO;. L’origine biotique ou
abiotique de celui-ci pourra étre distinguée en fonction de la signature isotopique en 8'°C. En
effet, le 3'*Ccoz produit en condition abiotique sera proche de 0 %o, tandis que le '3Cco> formé
sous des conditions biotiques aura une signature isotopique plus légere, comprise entre -10 %o

et -30 %o (Wood et al., 1993). L’efficacité des processus biotiques et abiotiques sera fonction
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des concentrations de CO; dans le sol, qui peuvent les affecter selon la cinétique de dissolution
du sol et de la structure du sol, la minéralogie, les €cosystémes microbiens ou encore les

végétaux du sol (Zhou et al., 2012 et références associées).

2.3 Autres origines de production du CO»

Selon Wycherley et al. (1999 ; et références associées), il existe au total sept sources
« naturelles » distinctes qui produisent et relarguent de maniere significative du CO; vers
I’atmosphére, et qui différent de par leur signature isotopique en 8'3Ccoa. Celles-ci ont pour
origine : le magmatisme et dégazage du manteau, le métamorphisme régional et de contact (des
carbonates et du charbon), les carbonates marins, la désintégration biogénique ainsi que la

décomposition du kérogene de type III.

3. La capture et la séquestration du carbone (CSC)

La CSC (ou capture et séquestration du carbone) est pergue aujourd’hui comme 1’une des
techniques efficaces pour I’atténuation des GES (Bergman et Winter, 1995 ; Bachu 2008 ;
Goodman et al., 2011 ; Benson et Cole, 2008). La CSC consiste en la séparation du CO»
provenant de grandes sources ponctuelles industrielles (comme les centrales électriques par
exemple), suivit du transport de celui-ci vers une formation géologique souterraine ou il sera
injecté a I’état liquide ou supercritique (Oldenburg et Unger, 2003 ; IPCC, 2005 ; Fig. 1.3). La
composition du flux de CO> injecté dépendra des organismes de réglementation responsables

(Harvey et al., 2013).
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Figure 1.3 : Captage, transport et stockage géologique du CO,. Le CO; est capté et séparé des autres
gaz a partir d’une source ponctuelle émettrice pour ensuite étre comprimé et transporté par bateau ou
pipeline jusqu’a un lieu de stockage géologique (aquiféres profonds, gisements de pétrole appauvris ou
actifs, veines de charbon non exploitées ; BRGM, 2013).

Idéalement, au moins quelques milliers d’années sont souhaitables (10 000 ans d’aprés des
simulations réalisées par Credoz et al. (2009)) afin d’avoir un impact positif sur le changement
climatique, mais un captage a court terme (sur quelques centaines d’années) serait envisageable
en cas de pics de concentrations de CO; dans I’atmosphére (Holloway et al., 2007 ; Jeandel et
al., 2010). Aujourd’hui, des études soutiennent 1’idée qu’un stockage puisse se réaliser a
I’échelle des temps géologiques. En effet, des exemples de champs de gaz naturels ont été
découverts, comprenant un mélange de CO; et de gaz hydrocarbures (tel que le Bassin du
Permien a I’Ouest du Texas ; Ballentine et al., 2001). Certains de ces champs existeraient depuis
plusieurs millions d’années, prouvant ainsi que, si les conditions du milieu sont favorables, le

CO; peut étre capté a trés long terme (Baines et Worden, 2004 ; Holloway et al., 2007).

Les sites de stockage sont divers et correspondent a des aquiféres salins profonds non potables
et a des réservoirs de gaz ou de pétrole appauvris ou actifs (Fig. 1.4 ; [PCC, 2005 ; Gaus, 2010).
Un stockage dans des cavités salines (construites par I’Homme) est également envisageable.

Celles-ci sont notamment utiles pour un stockage temporaire (Bachu, 2008).
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Apercu des options de stockage géologique —— Pgtrole ou gaz produit
1. Gisements de pétrole ou de gaz épuisés ’ cereesssenessasss  CO, Injecté

2. Utilisation pour a récupération assistée du pétrole et du gaz B CoO. stocks
3. Formations salines profondes: a) en mer, b) sur la terre ferme

4. Utilisation pour la récupération assistée du méthane

Figure 1.4 : Représentation schématique des possibilités de stockage géologique du carbone (IPCC,
2005).

Le stockage de CO; dans des formations géologiques et réservoirs a lieu généralement a des
profondeurs inférieures a 800 m, 1a ou les parametres de pression et de température sont
supérieurs aux valeurs critiques, permettant au CO; d’étre présent a 1’état liquide ou
supercritique (ie : Tc = 31,1°C et P. = 7,38 MPa ; [PCC, 2005 ; Amin et al., 2014). Stocker le
CO: sous forme de fluide supercritique dense permet de diminuer drastiquement son volume :

de 1000 m? en surface, le gaz passe a 2,7 m?® 4 2 km de profondeur (Fig. 1.5).
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Figure 1.5 : Passage du CO; de [l’état gazeux a [’état
supercritique en fonction de la profondeur (CO,GeoNet,
2008).

Les principaux avantages de ces sites sont leur capacité et leur longévité qui sont suffisamment
importantes pour réduire de manicre significative les flux de CO2 émis vers I’atmosphere
(McGrail et al., 2006). Toutefois, les sites de CSC doivent respecter un certain nombre de
criteres afin d’étre éligibles au stockage de CO,. En effet, I'intégrité du réservoir doit étre
vérifiée (ie : la pression), le taux de fuites potentielles doit étre réduit au minimum (absence de
fracturation naturelle, roche de couverture compacte, puit en bon état, etc.), le confinement du
réservoir doit prévenir des migrations et fuites potentielles du CO», la viabilité du réservoir en
matiere d’injectivité doit étre confirmée et sa sécurité doit étre assurée (Oldenburg et Lewicki,
2006 ; Bachu, 2008 ; Amonette et al., 2010 ; Gaus, 2010). Lorsque ces conditions sont

respectées, la mise en ceuvre de cette technologie peut se faire a grande échelle (Gaus, 2010).

Ainsi, les différents mécanismes de séquestration du CO> dans les aquiferes correspondent : 1)
au piégeage géologique ou stratigraphique ou structurel en fonction de la configuration
géologique du milieu ; ii) au piégeage résiduel (immobilisation dans les pores) ; iii) au piégeage
par solubilité¢ (dissolution) dans la phase aqueuse (ou I’huile résiduelle) ; iv) au piégeage

minéral (minéralisation ou précipitation) par formation de minéraux carbonatés ; v) au piégeage
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hydrodynamique li¢ a la différence de viscosité entre le panache de CO; et I’eau de formation ;
vi) au piégeage capillaire ou le CO; est maintenu dans la phase aqueuse grace aux forces
capillaires (Bachu, 2008 ; Harvey et al., 2013).

L’accumulation sous la roche couverture (ie. : piégeage structurel) est considérée comme le
mécanisme le plus important car il empéche la remontée du CO> vers la surface. Les autres
(notamment les processus ii) a iv)) permettent d’améliorer de maniére significative la capacité
de stockage du CO, mais aussi d’augmenter définitivement la sécurité d’un site de stockage
(ie : diminution des fuites potentielles, de la migration, etc. ; Bachu, 2008 ; CO>GeoNet, 2008).
Ces mécanismes de séquestration (notamment de dissolution et de précipitation) peuvent
ensuite étre identifiés et quantifiés par différents outils tels que les gaz rares et les isotopes du

carbone (Jeandel et al., 2010 et références associées).

Selon (CO->GeoNet, 2008), le piégeage structurel s’effectue lors de la remontée du CO», lorsque
celui-ci est bloqué par une couche de roche imperméable appelée « couverture ». Cette derniére
agit comme un piege du fait de sa composition (sel ou argile) et force le COz a s’accumuler en-
dessous. Dans ce cas, le CO; est piégé sous forme supercritique.

Le piégeage résiduel a lieu lorsque les pores de la roche réservoir sont si étroits que le CO> est
bloqué lors de sa remontée. Ce type de piégeage a lieu lors de la migration du gaz injecté, et
seul un faible pourcentage est immobilisé (le gaz est piégé sous forme supercritique).

Lors du piégeage par solubilité, le CO; réagit avec les fluides in-situ (de 1’eau salée présente
dans les pores de la roche réservoir) pour ensuite se dissoudre. L’eau contenant du CO> dissous
est alors plus dense et descend vers le bas du réservoir (IPCC, 2005 ; CO>GeoNet, 2008). Ce
processus est extrémement lent. Selon les estimations réalisées sur le projet Sleipner (Norvege),
10 ans sont nécessaires pour que 15 % du CO: injecté soit dissous (CO>GeoNet, 2008).
Lorsque le CO> réagit avec les minéraux de la roche réservoir, la dissolution et/ou la
précipitation de certaines espeéces chimiques peut(vent) étre réalisée(s). Le CO est alors
immobilisé : c’est le piégeage minéral. Comme le piégeage par solubilité, il s’agit d’un
mécanisme tres lent : apres 10 000 ans, seulement 5 % du CO; injecté devrait étre minéralisé et
95 % devrait étre dissous (d’apres les estimations réalisées sur le projet Sleipner, CO>GeoNet,
2008).

Comme le montrent les études menées sur le projet Sleipner, en fonction du mécanisme de

piégeage, 1’évolution du CO; au cours du temps est variable (CO>GeoNet, 2008 ; Fig. 1.6).
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Figure 1.6 : Evolution du CO; sous ses différentes formes d’aprés
des simulations d’écoulement réalisées sur le site Sleipner
(CO2GeoNet, 2008)

Le stockage géologique serait donc 1'une des solutions pour atténuer les changements
climatiques et ainsi réduire et stabiliser les émissions de CO; vers I’atmosphere. A terme, des
concentrations en CO> de 550 ppm environ sont espérées, soit un réchauffement de 2 a 4,5°C

(Bachu, 2008).

Enfin, un stockage géologique peut se réaliser en on-shore et en off-shore. 11 s’agit alors du

stockage océanique, se réalisant par carbonatation minérale (IPCC, 2005).

Selon le rapport publié par le Ministére de la Transition écologique et solidaire le 24 Février
2017, un cadre réglementaire a été mis en place afin de favoriser les techniques de séquestration
du COz. Celui-ci s’appuie « a la fois sur la réglementation des installations classées pour en
réglementer I’exploitation, mais également sur les procédures prévues par le code minier pour
I’encadrement des activités d’exploitation et 1’attribution de droits patrimoniaux ». Le site est
ensuite transféré a I’Etat aprés une surveillance de 30 ans.

Jusqu’a présent, les sites de CSC sont soumis aux directives Seveso, aux plans de prévention
des risques technologiques ainsi qu’au code minier (toute formation potentiellement apte a la
capture du CO; doit posséder un titre minier). La directive 2009/31/CE du 23 Avril 2009 est
I’une des directives les plus importantes concernant les sites de CSC, et porte notamment sur la
recherche de formations souterraines aptes au stockage géologique de COz, la réglementation
de ces sites (autorisation d’exploitation, surveillance, etc.), I’'impact environnemental et les

dangers associés au stockage géologique, les garanties financiéres, etc. Ainsi, différents textes
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mis en place dans les années 2000 par les autorités politiques et judiciaires réglementent les
sites de CSC. Ces textes portent notamment sur la lutte contre le changement climatique, le
maintien a long terme du CO; dans le milieu géologique adéquat, I’autorisation d’exploitation
d’un site au titre de la 1égislation ICPE, 1’obligation de I’exploitant et sa responsabilité vis-a-
vis du site, la maitrise des risques et sécurité du site de stockage pour la protection de I’homme
et de ’environnement, la protection et la disponibilité des ressources souterraines (notamment

celle de I’cau).

4. Exemples de sites de captage et de capture du CO2 dans le
Monde

Aujourd’hui, trente-quatre sites de captage et de capture du CO> (ou CCUS en anglais : Carbon,
Capture, Utilization and Storage) a travers le Monde sont actifs, dont onze ont été mis en
exploitation en 2020 (Fig. 1.7 et Tab. 1.1). Ces sites peuvent étre installés sur des centrales
¢lectriques (a charbon ou a gaz), des raffineries, des cimenteries, des aciéries, ou encore des
incinérateurs de déchets, etc. Le CO; peut étre soit capté soit capturé (injection). Il est utilisé
dans différents domaines tels que ’EOR (Enhanced Oil Recovery), la chimie et 1’agriculture.
Selon I’AIE (Agence Internationale de 1’Energie), bien que cette technologie soit considérée
comme le troisiéme levier le plus efficace pour limiter le réchauffement climatique (apres
I’efficacité énergétique et le développement des énergies renouvelables), le défi majeur reste le
rythme de développement des sites de CCUS qui doit étre considérablement accéléré. Plus

d’informations concernant le déploiement de cette technologie sont fournies sur le site du

Global CCS Institute.
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Figure 1.7 : Répartition des sites de CCUS a travers le Monde (International Association of Oil
and Gas Producers, 2020).



A.PETIT - 2020

Tableau 1.1 : Répartition des sites de capture et de stockage du CO; de taille industrielle a travers le Monde (d'aprés le site
usinenouvelle.com).

Nom du projet Date de mise en service Type Usage Capacité/Volume stocké (Mt/an) Adresse
Boundary Dam Power Plant 2014 Centrale ¢lectrique a charbon EOR 1 Mt/an Estevan
Quest 2015 Hydrogéne Injection 1 Mt/an Squamish
Alberta Carbon Trunk Line with NWR Sturgeon Refiner; 2019 Raffinerie EOR 1,24 1,4 Mt/an Alberta Canada
Alberta Carbon Trunk Line wuth Agrium 2019 Engrais EOR 0,3 20,6 Mt/an Alberta
CO2Ment Project 2021 Cimenterie LagfargeHolcim 1t Richmond
Air Products SMR 2013 Hydrogéne EOR 1 Mt/an Texas
Great Plains Synfuels Plant 2000 Gaz synthétique EOR 3 Mt/an Dakota du Nord
Century Plant 2010 Gaz naturel EOR 8,4 Mt/an Texas
Coffeyvill Gasification Plant 2013 Engrais EOR 1 Mt/an Kansas
Lost Cabin 2013 Gaz EOR 0,9 Mt/an Lysite
Illinois Industrial 2017 Ethanol Injection 1 Mt/an Montgomery
Petra Nova Carbon Capture 2017 Centrale électrique EOR 1,4 Mt/an Texas
Shute Creek 2017 Gaz naturel EOR 7 Mt/an Wyoming
Enid Fertilizer 1982 Engrais EOR 0,7 Mt/an St-Enid
Terrell 1972 Gaz naturel EOR 0,4 20,5 Mt/an Texas Etats-Unis
Lake Charles Methanol 2022 Syngz Chimie 4 Mt/an Houston
Dry Fork Integrated Commercial CCS 2025 Centrale électrique a charbon EOR 3 Mt/an Wyoming
Integrated Midcontinent Stacked Carbon Storage 2025-2035 Divers Injection
Project Tundra 2025-2026 Centrale électrique Injection 3,143,6 Mt/an Dakota du Nord
Supercritical CO2 Pilot Plant 2020 Centrale électrique Chimie Texas
CarbonSafe Illinois 2025 Divers industrie Injection 10 Mt/an 1llinois
‘Wabash CO2 Sequestration 2022 Engrais Injection 1,54 1,75 Mt/an Indiana
Oxy and White Energy Ethanol EOR Facility 2021 Chimie EOR 0,6 40,7 Mt/an
Early CO2 Storage Complex in Kemper County 2026 Mississippi
Net Zero Teesside 2020 Divers industrie Injection 0,5 a 10 Mt/an Teesside
Northern Gas Networks H21 2026-2028 Hydrogéne
HynNet North West 2020 Hydrogéne Injection Angleterre
Clean Gas project 2025 Centrale électrique 4 gaz Injection Teeside
Acorn Scalable CCS 2020 Raffinerie Injection 0,8 410 Mt/an St-Fergus
Caledonia Clean Energy 2024 Centrale électrique a gaz Injection 3 Mt/an Ecosse
Ervia Cork CCUS 2028 Divers industrie Injection République d'Irelande
Petrobras Santos 2013 Gaz naturel EOR 7 Mt/an Sao-Paulo Brésil
Sleipner CO2 Storage 1996 Gaz naturel Injection 0,85 Mt/an
Snohvit CO2 Storage 1996 Gaz naturel Injection 0,7 Mt/an Melkoya Norvege
Northern Lights Norway Full Chain CCS 2023-2024 Cimenterie et déchets Injection 0,8 a4 Mt/an Oslo
Hydrogen 2 magnum 2024 Hydrogéne Groningen Pays-Bas
Porthos 2021 Divers industrie 2 Mt/an Rotterdam
Port Jérome - Air liquide 2015 Hydrogéne Chimie et agriculture 0,1 Mt/an Port Jérome sur Seine France
DMX Demonstration in Dunkirk 2021 Aciérie 1 Mt/an Dunkerque
ArcelorMittal Steelanol Ghent 2020 Aciérie Chimie Gent Belgique
Uthmaniyah 2015 Gaz naturel EOR 0,8 Mt/an Uthmaniyah Arabie Saoudite
Abu Dhabi CCS 2 2025 Gaz EOR 1,9 42,3 Mt/an Abu Dhabi . .
- — n Emirat Arabes Unis
Abu Dhabi CCS 2016 Aciérie EOR 0,8 Mt/an Abu Dhabi
Sinopec Eastern China CCS 2021 Engrais 0,5 Mt/an Jiangsu
Sinopec Shengli Power Plant CCS 2020 Electricité 1 Mt/an Shandong
Chian Resources Power Haifeng 2020 Electricité 1 Mt/an Guangdong
Huaneng GreenGen IGCC 2020 Electricité 2 Mt/an Beijing Chine
Shenhua Ningxia CTL 2020 Chimie 2 Mt/an Ningxia
CNPC Jilin Oil Field 2018 Gaz naturel 2 Mt/an Jilin
Sinopec Qilu Petrochemical CCS 2021 Chimie EOR 0,4 Mt/an Shandong
Yanchang Integrated CCS 2002-2021 Chimie du charbon EOR 0,4 Mt/an Shaanxi
Korea-CCS 1 &2 2020 Electricité 1 Mt/an Dagjeon Corée du Sud
South West Hub 2025 Engrais et électricité 2,5 Mt/an
Gorgon 2019 Gaz Injection 3.444 Mt/an Ile de Barrow Australie
CarbonNet 2020 Divers industrie Injection 1a5Mtan Bass Strait
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4.1 Les projets de taille industrielle

Lorsque 800 000 tonnes de CO> par an sont retenues, un site de CCUS est considéré comme

ayant une taille industrielle.

En 1996, le site gazier de Sleipner (Norveége) est le premier a réaliser le captage de CO> dans
une nappe aquifére sous la mer du Nord. La faible part du CO> contenue dans le gaz naturel
extrait peut étre génante dans le processus de liquéfaction ou de commercialisation. Celle-ci est
donc séparée du gaz naturel et réinjectée dans le sous-sol. Selon I’AIE, 17 millions de tonnes
ont été réinjectées depuis sa mise en fonctionnement.

En 2014, le site de la centrale électrique a charbon de Boundary Dam (Canada) est le premier
a capter le CO», qui est réinjecté¢ dans les puits de pétrole pour en augmenter le potentiel de
production. Chaque année, une mégatonne y est stockée.

L’année suivante, I’ Arabie Saoudite a mis en place un site de CCUS ou le CO> est utilisé pour
I’EOR dans des unités de traitement du gaz naturel liquéfié.

En 2016, Abu Dhabi (Emirat Arabes Unis) a réalis¢ un projet de CCUS permettant de capter
800 000 tonnes de CO; par an provenant du processus de la fabrication de 1’acier. Ce dernier
est comprimé et envoy¢ vers un champ pétrolier a 50 km.

Un an plus tard, le site de Montgomery aux Etats-Unis s’inspire de cette technique et I’applique
dans le domaine de la bioénergie sur une usine de transformation de mais en éthanol.

C’est en 2017 que la plus grande installation appliquée a une centrale thermique a charbon a
été mise en exploitation au Texas, ou le projet « Petra Nova Carbon Capture » injecte plus de

1,4 Mt de CO; par an. Le gaz chemine dans les puits de pétrole proches du gisement.

De maniére générale, I’Amérique du Nord est en téte du déploiement des sites de CCUS,
notamment grace a ’EOR qui permet de rentabiliser les opérations. L’Europe a été en téte dans
le secteur de la recherche mais ne progresse plus. Aujourd’hui, ce sont les pays du Golfe qui

développent le plus leurs projets.

4.2. Les sites pilotes

Les sites pilotes industriels ont une taille plus petite que les sites décrits précédemment, et

captent moins de 50 000 tonnes de COx par an.

En France, le site gazier de Lacq (pres de Pau) a été opérationnel en 2010. Pendant trois ans, le

COya été séparé du gaz. En 2013, plus de 51 000 tonnes de CO; ont ét¢ injectées dans un ancien



A.PETIT - 2020

réservoir de gaz en fin d’exploitation, a Rousse. De 2013 a 2016, ’intégrité du réservoir a été
surveillée afin de vérifier I’absence d’impact a long terme sur I’environnement.
En Avril 2016, le projet pilote « Tomakomai » a débuté au Japon et étudie la faisabilité d’un

sous stockage sous la mer.

5. Comportement du COz a travers un milieu naturel : migration et
fuites

Pour qu’un stockage géologique soit réussi, les sites de CSC doivent étre soumis a un processus
réglementaire avant chaque injection (CO>GeoNet, 2008) : sélection et caractérisation du site
de stockage, évaluation des risques, exploitation suivant des régles strictes, plan de surveillance
appropri¢, plan d’intervention en cas d’urgence. Ainsi, le cadre géologique et les
caractéristiques hydrogéologiques doivent étre caractérisés pour le site de stockage et la zone
environnante, afin notamment de vérifier 1’étanchéité de la roche (couverture sus-jacente), le
volume et la perméabilit¢ suffisamment importants de la formation de stockage, et les
caractéristiques des puits (abandonnés ou actifs) qui pourraient entraver 1’intégrité du filon
(Cawley et al., 2015 ; IPCC, 2005). De méme, des modélisations et des simulations sur le
devenir a long terme du CO: et I’évaluation des risques basés sur la caractérisation du site
doivent étre réalisées (Cawley et al., 2015).

Cependant, il est important de noter que des sites géologiques qui semblent étre imperméables
sur une courte échelle de temps peuvent provoquer des fuites a I’échelle des temps géologiques
(Bachu, 2008). En effet, le risque le plus important pour le site de CSC, et qui correspond a un
obstacle non négligeable pour son déploiement a grande échelle, correspond aux fuites de CO>
(IPCC, 2005 ; Harvey et al., 2013). Cependant, d’une maniere générale, les risques rencontrés
pour un site de CSC sont comparables a ceux retrouvés pour le stockage de gaz naturel, ’EOR

et I’évacuation souterraine profonde des gaz acides (Jordan et Benson, 2009).

Selon CO->GeoNet (2008) et Gaurina-Medimurec et Novak Mavar (2019), le CO, peut migrer
depuis la formation de stockage vers la surface via i) des fractures présentes dans la roche

couverture, i) le long de zone de faille, et iii) des puits actifs ou abandonnés mal cimentés (Fig.

1.8).
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Figure 1.8 : Voies de fuite potentielles du CO; injecté (CO,GeoNet, 2008).

5.1 Fuites et risques associés

Bien que le but d’un site de CSC soit de piéger le CO; dans le sous-sol et de I’empécher d’agir
comme GES vers I’atmosphére, il existe un risque que le gaz injecté s’¢loigne de la formation
cible principale (Holloway, 1997). Lorsqu’une fuite a lieu, celle-ci permet au CO> de migrer et
de rejoindre la surface, tout en modifiant les parameétres pétrophysiques des roches
(perméabilité, tortuosité, etc.) lui permettant de s’écouler plus facilement. Cela provoque alors
des problémes environnementaux et de santé publique (Holloway, 1997).

Ainsi, les fuites peuvent provoquer des risques globaux ou locaux. Les risques a 1’échelle
globale concernent les arrivées massives de CO> vers 1’atmosphére et qui peuvent contribuer
significativement au changement climatique (IPCC, 2005 ; Bachu, 2008). Pour les risques a
I’échelle locale, deux types de scénarios sont possibles en fonction de la libération de CO; dans
la roche (IPCC, 2005 ; Amin et al., 2014) : 1) une libération soudaine et de courte durée de CO>
ou la fuite est qualifiée de « brutale » : rapide et « catastrophique », celle-ci peut étre causée
par une défaillance du puits d’injection ou d’un puits abandonné, ou par endommagement du
tubage (ie : corrosion des tuyaux). Généralement, ce type de scénario est plutdt rare (de 1’ordre
de 1 tous les 10° puits année! ; Jordan et Benson, 2009), et affecte principalement les
travailleurs a proximité de la libération de CO2, ou ceux qui sont appelés a la contrdler ; ii) une
libération diffuse et graduelle, ou le CO> migre via des fractures, des failles non détectées, ou
des puits qui fuient. Dans ce cas, les aquiféres et les écosystémes d’eau potable sont les
premigeres cibles en danger (le CO; s’accumulant dans la zone entre la surface et le sommet de

la nappe phréatique). Dans un second temps, les nappes phréatiques peuvent étre affectées par
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cette fuite : soit directement par le CO2 qui fuit dans un aquifére, soit indirectement, par le
déplacement du CO» causé par I’injection qui force les saumures a pénétrer dans 1’aquifere. De
telles fuites peuvent ne pas étre détectées pendant de longues périodes de temps si aucune
surveillance n’est effectuée, et ont le plus grand potentiel de causer des impacts

environnementaux a grande échelle (IPCC, 2005 ; Harvey et al., 2013).

Selon ces mémes auteurs, d’autres types de fuite existent : i) les fuites a long terme, controlées
par D’efficacité de 1’étanchéité capillaire (ie : la roche de captage devient plus poreuse et

perméable) ; ii) la perte par diffusion du CO> dissous a travers 1’espace poreux saturé en eau.

Ainsi, Wells et al. (2007) propose une équation permettant d’estimer le taux de fuite de COz en
connaissant la quantité de traceur et de CO> injecté ainsi que les surfaces d’échantillonnage et
de panache : CO; = taux de fuite moyen de traceur X (superficie du panache / superficie de

I’échantillon) x (quantité de CO> injecté / quantité de traceur injecté).

Une injection est définie par la création d’une surpression correspondant a la différence entre
la pression initiale des pores et la pression finale (Le Guénan et Rohmer, 2011). Les risques
associés a I’injection de CO» lors d’un stockage géologique peuvent avoir lieu avant ou apres
la phase opérationnelle (Bachu, 2008). En effet, au cours de 1’injection, les effets géochimiques
peuvent causer, en fonction de la pression d’injection, 1’ouverture de fractures préexistantes,
’activation de failles, voire méme la création de petits événements sismiques (IPCC, 2005 ;
Bachu, 2008). Une fois la phase opérationnelle terminée, la pression d’injection décroit au cours
du temps, ce qui permet également de diminuer les risques géochimiques et d’augmenter la
sécurité du site de stockage (Bachu, 2008).

De méme, les fuites de CO; peuvent s’effectuer pendant et apres ’injection. En effet, au cours
du temps, les forces de flottabilité pousse le gaz vers le haut : il pourra alors potentiellement se
propager a travers une voie de migration (Bachu, 2008). Selon ces mémes auteurs, il est donc
¢vident que la plus grande probabilité de fuite de CO; a lieu au cours de la période d’injection,

lorsque la pression est la plus ¢levée et que le CO; est libre et sous forme mobile.

5.1.1 Les risques pour ’environnement

Les risques liés au piégeage de CO> par des processus de dissolution, d’adsorption ou par des
processus ioniques deviennent préoccupants des lors que les conditions de pression et de

température in-situ changent. En effet, la variation de ces paramétres provoque I’absorption ou
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la désorption du COz, auquel cas il pourra retrouver sa mobilité et migrer a travers le milieu

(Bachu, 2008).

Les fuites de CO: peuvent également provoquer la contamination des nappes d’eau
souterraines. En effet, un acide carbonique est produit lorsque le CO2 est présent sous forme
dissoute, modifiant le pH du milieu et mobilisant potentiellement des métaux lourds toxiques
(sulfate, chlorure, etc. ; Bachu, 2008). Par ailleurs, I’introduction de CO; dans un aquifére d’eau
douce pourrait réduire la concentration aqueuse de certains contaminants (As, Cr, U, V par
exemple) comme il I’a été démontré dans les études de Smith et Ehrenberg (1989) et Lu et al.
(2012).

La dégradation de la qualité de 1’eau suite a une fuite de CO; vers les environnements proches
surface est également I’une des préoccupations la plus importante. En effet, une migration de
CO» vers la surface du sol peut causer une augmentation de la mobilisation des contaminants
(H" et HCOs par exemple) liée a une dissolution et/ou désorption accrues des surfaces du sol
et des minéraux aquiféres (Harvey et al., 2012) ; mais aussi des modifications des autres
parametres de qualité de 1’eau tels que ’alcalinité, la salinité, ou les solides totaux dissous mis

en avant dans les études de Kharaka et al. (2010).

En ce qui concerne les écosystemes, des concentrations ¢levées en COz dans les sols suite a une
fuite provoquent la mort de la flore. En effet, la chimie des nutriments, la sensibilité¢ des
¢léments redox et les ¢léments traces se verront impactés face aux variations négatives de pH

(Bachu, 2008).

5.1.2 Les risques pour la santé

Les risques pour la santé concernent notamment les fuites a 1’échelle locale qui posent un
danger accru pour la vie telle que I’asphyxie. White et al. (2003) suggerent qu’un taux de fuite
inférieur a 1% de CO» tous les 100 ans est nécessaire pour stabiliser ses concentrations a long
terme. En effet, les propriétés physiques du CO> (physiologiquement actif, inodore, incolore,
et non inflammable) le rendent non détectable de manicre directe. Le CO; devient donc
dangereux dés lors que ses concentrations sont comprises entre 0,5 et 1,5% (Bachu, 2008). Une
concentration en CO; supérieure a 7 % voire 10 % dans I’air entrainent des dangers immédiats
pour la vie et la santé humaine pouvant étre mortelles (National Institute of Occupational Safety
and Health, 1976 ; IPCC, 2005), avec des effets provoquant des pertes auditives, des déficiences

visuelles, ou encore des confusions mentales (Bachu, 2008).
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5.2 La sécurité des sites de CSC

Avant la phase d’exploitation, la sécurité d’un site de stockage doit étre démontrée. Apres
injection, celle-ci augmente au fur et 2 mesure que la pression d’injection décroit, mais aussi
grace aux mécanismes secondaires (comme le piégeage minéral par exemple) qui permettent
d’immobilier le CO; en subsurface (Bachu, 2008).

Différentes techniques permettent d’identifier les voies de fuite associées a la caractérisation
des réservoirs. Une fois la compréhension des voies de migration des fuites acquise, une
stratégie de surveillance et d’assainissement peut étre adaptée pour y remédier en cas de
comportement anormal (IPCC, 2005 ; Le Guénan et Rohmer, 2011). Ainsi, un ensemble
complet de mesures préventives, de mesures correctives et de mesures capables d’atténuer toute

irrégularité significative pourra étre déploy¢ (Le Guénan et Rohmer, 2011).

Afin de prévenir des risques de fuites, de nombreux progres ont été réalisés dans la conception
des puits, dans I’amélioration de I’efficacité du piégeage, ou encore dans la gestion de la
surpression (Le Guénan et Rohmer, 2011 et références associées). En effet, afin de réduire la
propagation du CO> via des chemins de migration préférentiels (favorisés par les conditions de
perméabilité du milieu), 'une des stratégies mise en place correspond a la diminution de la
pression du fluide interstitiel dans le réservoir de stockage en supprimant I’eau ou le CO». A
I’inverse, si le CO; fuit déja au sein de ce réservoir, la pression du fluide interstitiel doit étre
augmentée (Hepple et Benson, 2005). Par conséquent, pour sécuriser au maximum les sites de
stockage et minimiser le risque de fuites potentielles, plusieurs paramétres doivent étre
controlés voire améliorés, tels que la pression d’injection dans le réservoir ou encore
I’amélioration des phénomenes de dissolution (Le Guénan et Rohmer, 2011 et références
associés). De plus, la présence d’une zone de confinement (comme un aquifére confiné) serait
appréciée en cas de fuite, car celle-ci permettrait de confiner physiquement le gaz et de
poursuivre les réactions de dissolution du CO» dans les eaux souterraines (Harvey et al., 2013).
En effet, en 1’absence de cette zone, le CO, diffusé¢ pourrait retourner directement vers
I’atmosphere (Oldenburg et Unger, 2003 ; Harvey et al., 2013), comme c’est le cas pour le site
de récupération valorisée du pétrole de Rangely au Canada, ou 170 tonnes de CO» sont perdues

chaque année en raison des fuites (Klusman, 2003).

Depuis 2008, il est admis que la réelle barriére de déploiement pour le stockage géologique de
COs: est I’absence de programme et de politique complet, de Iégislation et de régulation pour la

mise en ceuvre d’un tel projet (Bachu, 2008).
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6. Détection d’une fuite potentielle au moyen de traceurs
(géochimiques et géophysiques)

6.1 Les traceurs géochimiques

Grace a I’utilisation de traceurs géochimiques, les migrations et/ou les interactions des gaz, des
liquides et des solides ont pu étre étudiés dans un large éventail de domaines comme la
biochimie et la géochimie (Myers et al., 2013). Ces derniers permettent de comprendre le
transport et la dispersion de matériaux ou substances a travers un systéme, ou peuvent étre
utilisés pour caractériser les propriétés physicochimiques de celui-ci (Myers et al., 2013). Selon
ces mémes auteurs, leurs principaux avantages sont leur utilisation dans des régions difficiles
d’acces et/ou sur une grande échelle de longueur. De méme, les traceurs géochimiques se
trouvent en concentrations relativement faibles dans le milieu naturel, ce qui permet de les
distinguer directement des traceurs d’origine anthropique lorsque des concentrations
enregistrées sont anormalement accrues. Ainsi, afin de détecter les voies de migration du CO>
d’un réservoir d’injection vers les environnements proches surface, des traceurs indigénes ou
ajoutés peuvent étre utilisés : il s’agit de gaz inertes, dont le plus couramment utilisé est I’hélium
(Klusman, 2015). En effet, la masse moléculaire et I’encombrement sphérique de cette espece
lui conférent une vitesse de diffusion beaucoup plus rapide que le CHs4, Kr et COa, il est donc
plus mobile (Rhino, 2017 ; Fig. 1.9). Ce temps peut cependant varier en fonction du
comportement d’absorption ou de désorption du traceur a la surface des sédiments (Myers et

al., 2013).

He CH, Kr CoO,

|| >

>

Figure 1.9 : Temps d’arrivée relatif du CO,, Kr, CHy et He
(Rhino, 2017).

Le CO> lui-méme est rarement utilisé en tant que traceur de fuites (bien qu’il soit introduit en
quantité importante) en raison de sa solubilité dans 1’eau et de sa réactivité (Klusman, 2015).

Associés au CO; injecté, les traceurs permettent donc d’indiquer une fuite ou le déplacement
d’un panache de gaz si une trace est détectée (Wells et al., 2007) ; voire d’anticiper une percée
potentielle d’une phase gazeuse dangereuse (Bachu et Bennion, 2009) : le mouvement et le
mélange de gaz injecté peuvent donc étre suivis lorsque la composition isotopique des gaz rares
dans le CO; injecté est significativement différente de celle du gaz du réservoir in-situ (Nimz

et Hudson, 2005).
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Selon Bachu et Bennion (2009), les traceurs ont donc la possibilité d’évaluer la migration du
panache de CO;, de déterminer I’hétérogénéité du réservoir et de connaitre I’effet de
compartimentation entre les champs, en développant des stratégies d’injection de CO> et en
déterminant si de nouveaux puits doivent étre forés. Ainsi, la technique de chromatographie en
phase gazeuse est employée et permet d’analyser et de distinguer les différents traceurs injectés
en fonction de leur temps de rétention (ou vitesse). En effet, tous les traceurs ont des coefficients
de diffusion qui varient en fonction de la masse molaire de I’espéce. Cela est présenté par la
figure 1.10 qui met en évidence les différences de signature chromatographique pour le CHa,
H>S, N2, NO et NO; (gaz qui peuvent se trouver dans un flux d’injection de CO> ; Bachu et
Bennion, 2009).
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Figure 1.10 : Signature chromatographique du CO; et de différents gaz potentiellement présents dans
un flux d’injection de CO;. Les lignes de base sont différentes entre le graphique a et le graphique b
en raison de l’utilisation de différentes colonnes de chromatographie en phase gazeuse (Bachu et
Bennion, 2009).

Il est donc important d’établir le « bruit de fond » du milieu étudié (ie : caractériser son
« comportement naturel », sans perturbation), afin de percevoir plus facilement les temps de
rétention des traceurs (Myers et al., 2013). Par conséquent, la détection de traceurs associée a
une injection de CO2 permet d’agir : 1) soit en tentant de remédier a une fuite ou en y mettant

un terme ; ii) soit en prenant des mesures d’atténuation comme I’évacuation d’une zone

menacée (Bachu et Bennion, 2009).

Néanmoins, il existe quelques inconvénients a I’utilisation de ces outils géochimiques. En effet,
au cours de I’injection, ceux-ci vont se retrouver disperser chromatographiquement dans un
large volume les rendant difficilement quantifiables avec précision. Pour évaluer le taux de fuite
de COz, un facteur de dilution est utilisé et peut étre inexacte, ce qui peut mener a des erreurs

significatives. Ces différentes erreurs sont davantage prononcées dans le cas ou les champs
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présentent des hétérogénéités (ie : présence de chemins de migration préférentiels) car cela peut
mener a une sous- ou surestimation de la fuite globale (Myers et al., 2013). De plus, il faut tenir
compte de la capacité de sorption des sédiments sus-jacents. En effet, il est possible qu’une
fuite ne soit pas détectée ou que le taux de celle-ci soit sous-estimé en cas de sorption élevée
du traceur (comme c’est le cas avec les argiles ; Myers et al., 2013). Pour remédier a ces effets,
une injection en continue serait préférable, et une caractérisation précise de 1’environnement de
stockage doit étre définie (type de roche, composition minérale, porosité, etc. ; Myers et al.,

2013).

6.2 Les traceurs géophysiques

Malgré toutes les précautions prises pour sélectionner un site géologique de stockage de CO»
(intégrit¢ et taux de fuite dans le réservoir, sécurité, etc.), il existe inévitablement des
discontinuités structurelles défavorables et/ou des perturbations géomécaniques au sein du
réservoir qui vont entraver ’efficacité de la séquestration (Zhou et al., 2012 et références
associées). Lorsqu’une fuite a lieu, celle-ci peut conduire a I’accumulation locale d’une grande
quantité¢ de CO», modifiant ainsi les différentes propriétés du sol (cinétique de dissolution du
sol et de la structure du sol, minéralogie, etc.). L’ensemble des modifications des parameétres
biotiques et abiotiques vont eux-mémes participer aux changements des propriétés

géophysiques du sol, notamment de la conductivité électrique (Zhou et al., 2012).

Le caractére conducteur d’un sol sera donc fonction de différents parametres, tels que les
constituants solides (ie : forme, taille et distribution des particules solides), la distribution des
vides (ie : porosité, distribution des pores, tortuosité et connectivité), le degré de saturation en
eau, la conductivité électrique du fluide (ie : concentration du soluté), et la température
(Samougélian et al., 2005). De méme, la conductivité électrique (ou sa réciproque, la résistivité
¢lectrique) de la solution aqueuse du sol va dépendre de la concentration ionique, et celle des
particules solides du sol est liée a la densité des charges é€lectriques superficielles retrouvée a

la surface des constituants (Zhou et al., 2012).

Samouélian et al. (2005) ont compilé des données provenant de plusieurs travaux et utilisant
différents types de sol ; ceux-ci ont montré une baisse systématique de la résistivité électrique
avec la teneur volumétrique en eau (Fig. 1.11). De méme, pour une teneur en eau inférieure a

15 %, la résistivité électrique décroit davantage avec I’augmentation de la teneur en eau.
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Figure 1.11 : Relation entre teneur volumétrique en eau et résistivité électrique
pour différents types de sol (Samouélian et al., 2005).

Ainsi, toute variation de la conductivité électrique du sol sera un indicateur de la variabilité des
propriétés géophysiques et de la composition chimique du sol (Banton et al., 1997). C’est le cas
par exemple des études menées par Le Roux et al. (2013), pour lesquelles une décroissance
significative de la variation de la résistivité électrique relative est mesurée lorsque les
concentrations en CO> augmentent (Fig. 1.12). Ces variations ont é¢galement permis de mettre

en évidence des zones de dissolution préférentielles du COx.
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Figure 1.12 : Corrélation entre les concentrations en CO; (Ccoz) et la
variation relative de résistivité électrique (dp) (Le Roux et al., 2013).

D’aprés les expériences de fuites de CO; peu profondes réalisées par Zhou et al. en 2009 (Zhou
et al., 2012), I’augmentation des conditions de pression-température créée une diminution de la
conductivité¢ électrique du sol au cours et aprés l’injection de CO,. Cette observation
s’accompagne d’une diminution proportionnelle de la solubilité du gaz avec la pression partielle
en CO; lorsque la température augmente. Selon ces mémes auteurs, lorsque le CO2 se dissous
dans I’eau a faible température, celui-ci forme des liaisons chimiques plus fortes, lui permettant
de se dissoudre davantage (d’ou un pH de plus en plus acide). Cette dissolution du CO> va
améliorer la quantité de solvants utilisés pour les solutés et est fourni par I’humidité du sol : la
conductivité électrique du sol va donc étre proportionnelle a la teneur en eau de celui-ci (Zhou
et al., 2012). A I’inverse, la conductivité électrique va diminuer lorsque la température du sol
va augmenter et que la solubilité du CO> et des solutés dans I’eau liquide du sol va diminuer.
Comme la dissolution du CO; favorise une diminution du pH, les différents minéraux du sol
tels que les minéraux carbonatés, les oxyhydroxydes de fer, etc. (West et al., 2009 ; Kharaka et
al., 2010) sont soumis aux processus de dissolution et/ou désorption (Wang et Jaffe, 2004 ;

Zheng et al., 2009), entrainant des concentrations ioniques élevées (Zhou et al., 2012).

Selon Samouélian et al. (2005), la conductivité électrique d’un sol se fait par voie électrolytique,

principalement basée sur le déplacement des ions dans 1’eau interstitielle qui augmente de facon
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proportionnelle avec la quantité de sels dissous. Par conséquent, celle-ci croit lorsque les
concentrations en CO» dissous dans le sol et I’humidité sont élevées. La conductivité électrique
est donc proportionnelle a la concentration en CO; dans le sol ainsi qu’a I’humidité. Ainsi, selon
Liu et al. (2006), la conductivité électrique d’un sol est fonction de la teneur en argile de celui-
ci, de I’humidité, de la salinité totale, de la composition en sels, de la mobilité électrophorétique
ainsi que de la température. D’une manicre générale, la teneur en eau semble étre le parametre
le plus important gouvernant la conductivité électrique (Rhoades et al., 1999). Cela a également
été prouvé dans les travaux de Kalinski et Kelly (1993) pour lesquels la conductivité électrique
du sol a augmenté pour n’importe quelle teneur en eau donnée.

L’échange libre et diffusif de CO> entre la couche arable du sol et I’atmosphére pourrait donc
étre limité grace a I’humidité du sol fournit par les précipitations, qui jouerait le réle de barricre
physique. Cependant, pour que cela soit efficace, les précipitations doivent étre suffisamment

abondantes pour que I’humidité du sol soit supérieure a 21% (Zhou et al., 2012).

La conductivité ¢lectrique semble étre un outil géophysique intéressant pour la surveillance des
fuites de COz. En 1912, Schlumberger a émis I’hypothése que la résistivité électrique peut étre
utile afin d’imager les corps rocheux de subsurface : les compagnies pétrolicres en étaient donc
les premiéres utilisatrices pour la recherche de réservoirs pétroliers (Samouélian et al., 2005).
Le caractere non destructif (ie. : qui ne nécessite pas la réalisation de puits de forage) et la
précision de I’image du sol fournie (concernant la description de ses propriétés physiques telles
que son étendue, son épaisseur et sa profondeur) sont les principaux avantages de cette
technique (Samouélian et al., 2005). Cet outil électrique permet d’apporter de précieuses
informations dans les domaines géologiques et hydrologiques de surface, permettant de mieux
choisir un site de stockage (Strazisar et al., 2009). La résistivité électrique permet donc
d’obtenir des profils de résistivité électrique sur lesquels un panache de CO, peut étre suivi.
Ainsi, des voies de migration préférentielles peuvent étre mises en évidence alors qu’elles
n’étaient pas supposées exister au départ avant 1’injection (Strazisar et al., 2009). C’est le cas,
par exemple pour le projet ZERT, pour lequel des zones de conductivité élevées (donc des
zones de faible résistivité électrique) ont pu étre détectées, lices a la dissolution du CO> dans
les eaux souterraines : ces zones sont donc de bons indicateurs de I’ampleur de la migration du

CO; (Strazisar et al., 2009 ; Fig. 1.13).
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Figure 1.13 : Profils de résistivité électrique/profondeur acquis avant et apreés injection de CO;.
La zone rendue plus conductrice (moins résistive) par [’injection est représentée par la ligne
rouge en pointillées (Strazisar et al., 2009).

Pour conclure, la sécurité d’un site de stockage ainsi que la détection d’une fuite potentielle de
gaz peuvent étre surveillées par des outils géochimiques et géophysiques. Leur couplage permet
¢galement d’affiner ces observations, en quantifiant a la fois spatialement et temporellement un

panache de gaz dans un milieu naturel.

7. Le stockage du CO: dans les nappes souterraines

Comme il I’a précédemment été évoqué, la séquestration géologique du carbone peut étre
réalisée dans les aquiferes. Selon Roberts et al. (2018), cette opération se déroule suivant trois
phases : 1) piégeage des gaz résiduels, ii) piégeage par solubilité, et iii) piégeage par

minéralisation. Le CO» peut également étre injecté dans des aquiferes d’eau douce, qui doivent
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alors étre impérativement protégés contre une fuite potentielle en raison de leur lien direct avec
I’activité humaine (Lee et al., 2016).

La séquestration dans les eaux souterraines peu profondes n’est étudiée que depuis dix ans.
Jusqu’a présent, peu de sites ont mis en ceuvre des programmes de surveillance des aquiferes,
qui permettraient une comparaison a la fois quantitative et qualitative de la qualité de I’eau
avant et apres une fuite de CO> (Lewicki et al., 2007). Myers et al. (2018) ont déterminé en
laboratoire comment les traceurs (CH4 dans ce cas) peuvent étre utilisés afin d’identifier et

quantifier un taux de fuite de CO; dans un environnement aqueux.

Récemment Ju et al. (2020) ont réalisé une expérience d’injection de CO» dans un aquifere peu
profond. Leur schéma conceptuel (Fig. 1.14) permet de mettre en évidence une fuite de CO»
provenant d’un réservoir profond et fuyant dans un aquifére souterrain peu profond. Si la roche
couverture est cassée ou endommagée, le CO> va pouvoir migrer (a travers des failles, des zones
de plus ou moins fortes perméabilités, etc.) grice aux forces de flottabilité. En effet, le
comportement du gaz est principalement controlé par les processus de solubilité (ie. : de
dégazage) en raison de la pression de gaz ¢élevée. Un certain volume de CO» va alors pouvoir
atteindre 1’aquifeére peu profond. Ju et al. (2020) ont ensuite utilisé les gaz nobles comme
traceurs afin de suivre la migration du gaz et déterminé le bilan massique du panache qui a fui

(en particulier avec le krypton qui a le signal le plus élevé).
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Figure 1.14 : Figure conceptuelle démontrant une fuite de CO; depuis un réservoir profond vers un
aquifere peu profond (Ju et al., 2020).

Actuellement, I’un des projets les plus importants étudiant la surveillance d’un site de stockage
géologique de CO est déployé a Bozeman dans le Montana (Etats-Unis). Il s’agit du projet de
recherche multidisciplinaire ZERT (Zero Emission Research and Technology), qui a donné lieu
a de nombreuses publications telles que Ambats et al. (2009), Strazisar et al. (2009), Kharaka
et al. (2010), Oldenburg et al. (2010), Zheng et al. (2012), etc. Pour cela, 300 kg/jour de CO>
de qualité alimentaire ont été injectés dans un tuyau perforé de 70 m placé horizontalement a
0,75 m sous la nappe phréatique (Zheng et al., 2012). Le niveau d’eau fluctue a environ 1 m
sous la surface du sol. Des puits d’observation (nommés A et B dans la figure) ont donc été

placés a 3 m et a 1,5 m respectivement sous le sol (Fig. 1.15).
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Figure 1.15 : Représentation schématique du transport de CO; sur le site du projet ZERT. Les puits A
et B servent de puits d’observation (Zheng et al., 2012).

Ainsi, 1’objectif principal de ce projet est d’évaluer les techniques de surveillance via la
détection, la localisation et la quantification des fuites potentielles de CO2 émanant des sites de
stockage géologique. Différents aspects permettant de comprendre les voies de migration du
gaz ont été appréhendés. Kharaka et al. (2010) ont étudié les changements chimiques liés a
l'injection de CO; sur la qualité des eaux souterraines via la quantification des composés
inorganiques et organiques majeurs, mineurs et traces. Ces derniers ont évalué la détection
d'une fuite de CO> en se basant notamment sur des mesures de pH, d'alcalinité et de conductivité
¢lectrique. Les auteurs ont ainsi montré que le pH est un excellent indicateur de l'intrusion de

CO; dans l'aquifere.

D'autres sites ont également étudié 1'impact physicochimique d’une injection de CO;. Sur le
site pilote de Frio par exemple (exploité par le Bureau of Economic Geology de I'Université du
Texas), un petit volume de CO2 (1600 t) a été injecté a 1500 m dans une saumure contenant du
grés (Hovorka et al., 2006). Ainsi, les changements de pH et d'alcalinité¢ observés ont été
attribués a la dissolution des carbonates (Kharaka et al., 2006).

Le champ pétrolifere de Weyburn (Saskatchewan, Canada) correspond au premier grand projet
d'injection de CO2-EOR ou Encana Corporation introduit 5000 t/jour de CO; depuis 2000
(Gaus, 2010). Ce projet étudie les variations de pH et de concentrations en bicarbonates
associées a la dissolution du carbonate.

Le site d'injection de CO a Nagaoka (Japon) exploité par le Research Institute of Innovative
Technology for the Earth, montre qu'un an apres l'arrét de l'injection, des niveaux élevés de

bicarbonate et de calcium étaient encore enregistrés (Gaus, 2010).
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Sur le site de Sleipner (Mer du Nord, Norvege, exploité par Statoil), 1 Mt de CO; par an est
injectée dans un aquifére profond depuis 1996 (Holloway et al., 2007). Selon ces mémes
auteurs, les ¢tudes sismiques utilisant la méthode en time-lapse montrent qu'aucune fuite ne
s'est produite depuis le réservoir de stockage. Lindeberg et Bergmo (2003) expliquent que cela
est li¢ a la dissolution du CO; dans les eaux interstitielles environnantes, qui devient de plus en

plus importante au cours du temps.

Les résultats présentés pour chacune des études citées ci-dessus serviront a comprendre la
migration d’un panache de CO> a travers un aquifére d’eau douce et les impacts
physicochimiques associés. Cependant, il faut garder a I’esprit que les résultats obtenus seront
quelques peu différents en fonction du site étudié. En effet, selon Keating et al. (2013), la
réponse réelle d'un aquifére dépendra a la fois des processus hydrologiques (écoulement en
milieu hétérogene) et géochimiques (interactions COz-eau-roche), variables dans le temps et
dans l'espace. Les changements physicochimiques de I’eau de formation sont le principal
probléme du stockage du CO; dans les aquiféres peu profonds, car une faible quantité de CO>
est suffisante pour avoir un impact significatif (Gaus, 2010). De plus, l'intrusion de CO>
entrainera des déséquilibres chimiques et déclenchera diverses réactions chimiques
(Czernichowski-Lauriol et al., 2006). Le développement spatial et temporel d'un panache de
gaz sera fonction de plusieurs processus spontanés tels que la solubilité¢ du COy, le taux de fuite

et 'écoulement des eaux souterraines (Carroll et al., 2009).

Ainsi, il est essentiel de surveiller la géochimie des aquifeéres peu profonds ou le CO; est
séquestré et peut potentiellement migrer. Selon Carroll et al. (2009), un programme de
surveillance réussi comprend 1'échantillonnage avant et apres 1'injection. Pour cela, I'une des
stratégies les plus utilisées consiste a analyser la qualité de 1'eau (alcalinité, température, pH,
etc.) et a collecter des données de minéralogie aupres des aquiféres. Comme 'ont démontré les
travaux de Lee et al (2016), ces différents outils de suivi permettent de suivre la distribution, a
la fois spatiale et temporelle, d'un panache de CO: qui fuit dans un aquifére d'eau douce peu
profond. L'utilisation de gaz nobles peut également étre utile pour surveiller un site comme le
montrent les travaux de Cohen et al. (2013), Rillard et al. (2015) et Rhino et al. (2016, 2018).
Ce dernier a suivi la distribution spatio-temporelle d'un panache de gaz tandis que le CO> était
injecté dans la zone vadose. A la suite d'un test d'injection, Cohen et al. (2013) ont utilisé¢ des
gaz nobles (He, Ne) pour définir le chemin préférentiel de migration du CO; a travers la zone
vadose. Ju et al. (2020) soulignent I'importance de réaliser un suivi continu dans cette zone et

de comparer les résultats obtenus avec les mesures de référence. Ainsi, cela permet d’identifier
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le plus tot possible une fuite de CO», de caractériser la migration « verticale » du panache et
d’évaluer les risques associés. Il est donc essentiel de déterminer la quantit¢ de CO> dégazé
autour d'un point de fuite et de comprendre comment 1'écoulement des eaux souterraines peut

influencer sa propagation (Ju et al., 2020).

8. Conclusions partielles

Ce travail de these fait suite a de précédentes études également menées sur le site pilote de
Saint-Emilion. En 2013, Cohen et al. ont réalisé des expériences de fuites diffuses de CO2 a
partir d’une cavité expérimentale. En utilisant différents gaz traceurs (Ar et He) et en comparant
les résultats issus de ces expériences avec le modele de transport COORES (CO; Reservoir
Environment Simulator), I’hétérogénéité de la formation carbonatée a pu étre mise en évidence
via les voies de migration du CO; (Cohen et al., 2013 ; Garcia et al., 2013). En 2015, une autre
expérience de fuite, cette fois-ci brutale, a été réalisée a partir d’un puits de forage par Rillard
et al. L’utilisation de différents isotopes a permis de caractériser les interactions CO2-H2O-
CaCOs au cours de I’expérience. Rhino et al. (2016) ont réalisé diverses fuites de CO» (diffuse
et ultra-diffuse) en contexte de puits de forage au sein de la zone vadose. Par 'utilisation de
gaz traceurs (He et Kr), ces auteurs ont pu suivre 1’évolution spatio-temporelle du panache de

gaz et caractériser les interactions CO2-H20-CaCOs.

Ce mémoire se situe dans la continuité des travaux décrits ci-dessus. Son principal objectif est
la caractérisation d’une fuite de CO; injecté dans un aquifére d’eau potable peu profond. La
quantification (a la fois spatiale et temporelle) ainsi que la modélisation du transport et des
interactions du panache de COzdans les zones saturée et non saturée carbonatées sont étudiées.
Les travaux présentés dans ce manuscript font partie du projet Aquifer-CO: leak Project lancé
en 2017. Celui-ci vise a : 1) comprendre, quantifier et modéliser I'impact environnemental d'une
fuite de CO» sur la qualité de 1'eau d’un aquifére carbonaté d'eau potable, et ii) comprendre les

interactions CO,-H>O-CaCOs.

Afin de répondre a cette problématique, différents axes de recherche vont étre abordés dans ce
manuscript répartis suivant les chapitres ci-dessous :
1)  le chapitre deux présentera le contexte et la configuration du site expérimental de

Saint-Emilion,



iii)
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le chapitre trois s’intéressera a la détermination de la ligne de base naturelle des
concentrations en CO» au cours d’un cycle hydrogéologique a travers la zone vadose
carbonatée du site pilote,

le chapitre quatre caractérisera ’impact d’une fuite de CO> sur les parametres
physicochimiques de I’eau de la nappe, réalisée a partir d’une injection dans
I’aquifére carbonaté de Saint-Emilion en contexte de puits de forage,

le chapitre cinq définiera I’impact du CO; sur les propriétés électriques des roches
carbonatées via 1’étude de la relation CO»-conductivité électrique-pH,

une conclusion générale sur les résultats obtenus ainsi que les perspectives associées

clotureront ce mémoire dans le dernier chapitre.
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Chapitre 2 — Contexte et configuration du site expérimental

1. Introduction

Ce chapitre présente et décrit le site pilote expérimental de Saint-Emilion. La premiére partie
s’intéresse aux contextes géographique, géologique et hydrogéologique de la zone d’étude. Les
outils de surveillance géophysiques et géochimiques sont décrits et les concepts employés sont
expliqués. La seconde partie permet de faire le lien entre I’échelle de terrain et I’échelle du

laboratoire grace aux différentes méthodes et techniques utilisées.

2. Contexte géographique, géologique et hydrogéologique du site
pilote

2.1 Contexte géographique

Le site pilote naturel pour lequel les travaux de recherche ont lieu se situe dans le Sud-Ouest
de la France en région Nouvelle-Aquitaine, dans le village de Saint-Emilion (Gironde, 33). Ce
vignoble de renom est localisé au Nord-Est de Bordeaux a 5 km environ au Nord de la Dordogne

(Fig. 2.1).

Weather station

France

Entrance to the underground
quarry
100 Km 20m ; £\ Surface of the experimental site)

Figure 2.1 : Localisation géographique du site expérimental. Fig. 2.14 : Localisation de Saint-Emilion
en France. Fig. 2.1B : Localisation du site expérimental dans la ville de Saint-Emilion.

2.2 Contexte géologique

Le site expérimental se situe au sein du bassin aquitain, se composant essentiellement de
terrains sédimentaires mésozoiques et cénozoiques. Selon Klingebiel (1967), le bassin aquitain

forme un triangle relativement bien délimité avec : 1) au Nord : le seuil du Poitou et la Vendée
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; 11) au Nord-Est : le Massif Central, la Montagne Noire et le seuil de Naurouze ; iii) au Sud : le
front Nord-Pyrénéen ; iv) a I’Ouest : le littoral aquitain (Fig. 2.2).

Saint-Emilion

cENTRAL

NMED, rep, e

Alluv»ons en terrasses
6‘ £ Alluvions en nappes

r::/ Pliocéne

Miocéne
Schistes, granite, 5'\- Oligocéne
roches métamorphiques . & Eocéne
Roches du\ Sel, gypse et anhydrite . / “—7 Eocéne-Oligocéne
socle primaire Calcaires . h/ &8 Crétacé supérieun
Roches Argiles et marnes S Crétacé inférieur
du Secondaire \ Grés et sables . S urassique
at du Tertiaire Failles Z- Trias

.;/- Permo-houiller
'- Granites hercyniens

Z- PAISOZI0US / Plio-Quaternaire (Massif central)
48P Roches volcaniques 7/ Permien (Pyrénées)

g Failles

Figure 2.2 : Bloc diagramme du bassin aquitain présentant la distribution en surface et en profondeur
des principaux dépots sédimentaires (Kieken, 1974). En orange : sédiments oligocenes ou se situe le site
expérimental de Saint-Emilion.

D’un point de vu structural, ce bassin est délimité par deux lignes structurales majeures, qui
sont (Kieken, 1974) : 1) la flexure Celte-Aquitaine du Nord au Nord-Est, qui se prolonge par la
faille Toulouse-Villefranche et qui est probablement apparue au cours de 1I’époque hercynienne
; 1) le front Nord-Pyrénéen au Sud. Le plateau aquitain a I’Ouest permet de prolonger le bassin
en domaine marin (Bellec, 2003).

Le plateau aquitain peut ainsi étre défini par trois domaines morphostructuraux (Bellec, 2003)
: 1) la flexure Celte-Aquitaine : alignée selon 1’axe Toulouse-Arcachon, elle marque la limite
Sud de la plaque continentale européenne (Winnock, 1973) ; ii) le domaine septentrional :
recouvert par un ensemble de sédiments d’age secondaire et tertiaire de 1000 m d’épaisseur
(Bois et al., 1997), celui-ci a subi de nombreuses émersions au cours du Cénozoique permettant
le dépot de sédiments néritiques a continentaux ou les facies carbonatés prédominent (Winnock,
1971) ; iii) le domaine méridional : qui correspond a un bassin fortement subsident ou
d’épaisses couches de sédiments gréseux se sont déposées lors du Trias (Brunet, 1983, 1994).

Celui-ci peut étre divisé en trois parties avec : i) le Bassin de Parentis au Nord ou une série
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sédimentaire de 7 000 m a 15 000 m d’épaisseur est présente (Bois et al., 1997) ; ii) un sillon
subsident au Sud ; iii) un « haut fond » ou « seuil des Landes » localisé entre ces deux zones

(Bellec, 2003).

Les galeries souterraines de Saint-Emilion ont été creusées au sein d’une formation carbonatée
d’une épaisseur d’environ 30 metres et datée de 1’Oligocene (33,90 Ma — 23,03 Ma). Celle-ci
affleure principalement sur la rive gauche de la Dordogne et de la Garonne. Le calcaire est
nommé « calcaire a Astéries » ou « Pierre de Bordeaux », et s’est déposé au cours de la
transgression de I’Oligoceéne Supérieur 1b (Cerepi et al., 2000). Celui-ci affleure a I’Est de la
Garonne suivant une bande étroite. L’ensemble de cette formation repose sur les marnes vertes
du Sannoisien et est surmontée par des sols de type cambisol calcaire (IUSS Working Group

WRB, 2007 ; Cohen, 2013 ; Loisy et al., 2013).

L’Oligocene est une période ayant entrainé de profondes modifications paléogéographiques au
niveau du bassin aquitain, en rapport avec des phénomenes d’ordre climatique et tectonique
(Gayet et al., 1986). Cette époque géologique peut étre divisée en deux sous-périodes

importantes :

- la premiere moiti¢ de I’Oligocene : en raison d’un climat de plus en plus chaud et humide,
une sédimentation terrigéne a ¢été initiée et des matériaux détritiques sont arrivés
massivement dans les plaines bordiéres de la région Nord-Aquitaine (Gayet, 1985). Au Sud,
I’environnement devient de plus en plus néritique en raison de la transgression de la mer

(Bellec, 2003).

- la deuxiéme moiti¢ de 1I’Oligocene : cette période débute par une phase transgressive majeure
ou I’extension de la mer est trés importante, suivit par une phase de régression eustatique,
marquant, de fagon globale, la fin de I’Oligocéne (Bellec, 2003). Celle-ci s’accompagne par
d’importants apports terrigénes consécutifs et d’une phase tectonique de surrection des
Pyrénées, entrainant des remontées diapiriques (Gayet, 1985). Le domaine marin est alors
envahi par la progradation des matériaux terrigénes, et les bassins subsidents se comblent

(Bellec, 2003).

Les différents épisodes de sédimentation au cours de 1’Oligocéne ont donc provoqué une
avancée du rivage de plus d’une cinquantaine de kilométres au Sud de la flexure Celte-
Aquitaine (Winnock, 1973) : les rivages n’ont cessé de reculer vers 1’Ouest depuis I’Oligoceéne

Supérieur jusqu’a nos jours, entrainant I’émersion du calcaire a Astéries et son intense
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diagenese météorique (Cerepi et al., 2000). Ce processus physicochimique confére a la roche
d’excellentes propriétés pétrophysiques : la porosité est comprise entre 21 % et 44 % et la
perméabilité varie entre 2,7 D et 18,3 D (Cerepi, 1997).

Le calcaire a Astéries est donc trés hétérogene d’un point de vu lithologique. Selon la
classification de Dunham (1962), les faciés sédimentaires observés sont de type wackestone a
grainstone. Les figures de lames minces (Fig. 2.3) montrent une forte accumulation de
bioclastes (oncolithes, échinodermes, foraminiféres benthiques) et quelques rares grains de
quartz. Ces éléments sont plus ou moins liés ensemble par une boue micritique (faciés
packstone) ou par des ciments microsparitique a sparitique souvent dissouts (faciés grainstone ;
Fig. 2.3B). La figure 2.3C représente un wackestone a foraminiféres benthiques et la figure

2.3D montre un boundstone algaire. Les mesures par calcimétrie indiquent une teneur en CaCOs

de la roche d’environ 98 % (£ 2 %).

Figure 2.3 : Photos de lames minces prises en LPNA (Lumiére Polarisée Non Analysée ; Fig. 2.34)
et LPA (Lumiére Polarisée Analysée ; Fig. 2.3B) au microscope optique. Le carbonate de Saint-
Emilion présente un faciées de type grainstone bioclastique bien trié, essentiellement constitué de
foraminiféres benthiques et d’algues rouges. La figure 2.3B met en évidence une phase de dissolution
d’un ciment microsparitique. La calcite ainsi dissoute laisse une porosité ouverte (correspondant aux
espaces noirs sur la figure 2.3B). Les figures 2.3C et 2.3D représentent respectivement un wackestone
a foraminiferes benthiques et un boundstone algaire.
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Les caractéristiques pétrophysiques des différents faciés sédimentaires sont présentées dans le

tableau suivant (Tab. 2.1) :
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Tableau 2.1 : Propriétés pétrophysiques des faciés grainstone et boundstone.

Air

e . Mercure porosity | Macro-porosity |Macro-porosity B | Meso-porosity | Open porosity Trapped
o,
Depth (m) perrzl;z;;);hty Porosity (%) | Depth (m) (%) A (%) (%) (%) (%) porosity (%)
Boundstone 0,59 102,32 22,05
0,61 20,97 4,10 16,33 0,54 7,16 13,81
Boundstone 0,63 275,33 21,25
Grainstone 1,15 10837,78 30,61
1,175 38,30 22,89 15,32 0,09 6,97 31,33
Grainstone 1,2 26088,65 38,06
Boundstone 1,8 177,40 21,59
1,825 20,43 0,44 19,68 0,32 8,57 11,86
Boundstone 1,85 1118,00 25,12
Boundstone 2,22 1116,38 23,52
2,25 22,15 4,58 17,03 0,53 7,31 14,84
Boundstone 2,27 1575,12 21,06
Grainstone 3,32 11644,61 43,44
Grainstone 4,05 19053,57 36,40




Chapitre 2 — Contexte et configuration du site expérimental

2.3 Contexte hydrogéologique

Depuis la surface du sol jusqu’a la nappe phréatique, le systéme hydrogéologique se compose
: 1) de 0,30 m de sol (de type cambisol calcaire ; [USS Working Group WRB, 2007) ; ii) d’une
zone non saturée constituée de 18 m de calcaires oligocénes non saturés ; iii) d’une zone saturée
d’une épaisseur de 3 m environ (variable en fonction de la recharge de la nappe). L’intégralité

de cette formation recouvre des argiles vertes du Sannoisien (Fig. 2.4).

Figure 2.4 (page suivante) : Coupe transversale de la carriere souterraine. Fig. 2.44 : Coupe
transversale depuis la surface jusqu'a la zone saturée. Le puits de référence P6 est équipé de plusieurs
sondes et capteurs situés a différentes altitudes. Les puits d'injection et d'observation sont localisés a
environ 64 m NGF. Fig. 2.4B : Evolution de la porosité (%) et de la perméabilité (D) depuis la surface
jusqu’a la zone saturée. Fig. 2.4C : Zoom de la figure 2.44 Coupe transversale de la frange capillaire et
de la zone saturée situées au niveau 2 ; log stratigraphique et faciés associés. Fig. 2.4D : Evolution de
la porosité (%) et de la perméabilité (D) obtenues par injection de mercure et mesures de perméabilité a
air respectivement a travers la frange capillaire et la zone saturée.
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La zone non saturée (ou zone vadose) se situe au-dessus de I’aquifére (Fig. 2.5). Celle-ci se
caractérise par sa phase liquide, sa phase gazeuse, les paramétres pétrophysiques de sa phase
solide, et les parametres météorologiques qui varient dans le temps et dans I'espace (Loisy et
al., 2013). Les espaces interstitiels et les fractures sont généralement remplis d’un mélange
d’eau et de gaz du sol (Holloway et al., 2007). Pour le site pilote de Saint-Emilion, 1’eau poreuse
de la zone vadose provient uniquement de la précipitation efficace (Loisy et al., 2013). Ainsi,
les écoulements sont controlés par la gravité et sont donc verticaux descendants en raison d’une
topographie plane. Saisonni¢rement, la saturation en eau de la zone non saturée fluctue entre
15 % et 50 % (Cohen et al., 2013 ; Loisy et al., 2013). Ce phénoméne participe activement a
la recharge de I’aquifére, au travers du réseau matriciel de la roche. En effet, la présence
d’argiles rouges imperméables de décarbonatation comblant les fractures géologiques ne
permet aucune circulation (Cerepi et al., 1998).

Selon Castany (1982), la zone non saturée est divisée en trois sous-zones (Fig. 2.5) :

- la zone d’évapotranspiration : qui correspond a un lieu de transfert hydrique depuis les
environnements de surface jusqu’a la zone non saturée via I’infiltration de I’eau de pluie par
exemple ; mais qui correspond également a un lieu de transfert de I’eau vers I’atmospheére

grace a I’évaporation du sol et la transpiration des plantes ;

- la zone de transition : composante principale de la zone non saturée, I’eau de percolation

transite au sein de cette zone jusqu’a atteindre la zone saturée ;

- la frange capillaire : derni¢re sous-zone constituant la zone non saturée, elle est le lieu de
transfert de I’eau de la zone saturée qui remonte grace aux forces capillaires. A Saint-
Emilion, celle-ci remonte jusqu’a 16 m de profondeur.

La limite inférieure de la frange capillaire marque le début de la zone saturée avec la présence

d’un aquifeére.

La zone saturée correspond aux couches poreuses et perméables se situant sous la nappe
phréatique (Fig. 2.5). De I’eau (ou d’autres fluides interstitiels) comble(nt) les espaces

interstitiels et les fractures (Holloway et al., 2007).

Enfin, ’aquifére se situant entre ces deux zones hydrogéologiques s’écoule du NW vers le SE,
avec un gradient hydraulique variant entre 2 % et 5 % (lorsque le niveau est au plus bas et
inversement). Ainsi, 1’oscillation de la nappe est comprise entre 61 m NGF et 62,4 m NGF

(Figs. 2.4 et 2.5).
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Figure 2.5 : Représentation schématique de la zone non saturée (ou zone
vadose) (modifié d’aprés Cohen, 2013). La zone vadose est située entre la
surface du sol et I’aquifere. Celle-ci est divisée en trois sous-zones : la
zone d’évapo-transpiration (ie. : le sol), la zone de transition et la frange
capillaire. L’évolution de la saturation en eau a travers la zone vadose
évolue en fonction du temps et de la profondeur.

2.4 Les ouvrages d’investigation du site pilote présents au second niveau de la

carriére

Le site expérimental ou les travaux de recherche ont lieu se situe au sein des carriéres de
calcaires abandonnées de Saint-Emilion, exploitées entre le IX® et XIX* si¢cle selon la méthode
« chambres et piliers ». Celles-ci sont construites sur un ensemble de deux niveaux

d’exploitation (2 8 m et 16 m de profondeur) et nous servent de laboratoire souterrain. Les

expériences menées pour ce travail ont lieu au second niveau (Fig. 2.4).

Au second niveau de la carriére, trois puits creusés pour 1’exploitation de I’eau et rejoignant la

surface, nommés P6, P5 et P5SB, sont accessibles (Fig. 2.6).
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Figure 2.6 : Localisation des puits P6, P5et P5B au second niveau de la carriere de Saint-Emilion (a
environ 64 m NGF). Les courbes piézométriques sont représentées en bleu, et la valeur et direction du
gradient hydraulique associé sont matérialisées par les fleches rouges et valeurs associées.

Le niveau piézométrique est relevé dans ces trois puits permettant de recalculer, par
triangulation et extrapolation, le gradient hydraulique et le niveau piézométrique pour une
altitude donnée.

Le puits P6 est équipé de différents instruments telles que les sondes CO; et multiparameétres
immergées dans la nappe, et de douze sondes TDR disposées a plusieurs profondeurs depuis la
surface jusqu’a I’aquifére. Enfin, des échantillons d’eau sont récupérés a différentes altitudes
grace a des sondes de prélevement (14 au total).

La caractérisation physicochimique du puits P6 a permis d’établir la « ligne de base » (ie. : les
variations dites « naturelles », sans perturbation) de la zone vadose 1’année précédant

I’expérience d’injection de COx.

2.5 Configuration expérimentale a 1’échelle du site pilote de Saint-Emilion

A proximité du puits P6, huit puits ont été forés : un puits d'injection nommé F1 et sept puits
d'observation nommés de F2 a F8 (Fig. 2.7). Ainsi, sur sept métres de distance, la surveillance

des parameétres physicochimiques de 1’aquifére a permis de suivre la migration d’un panache
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de gaz (composé de 90% de CO2, 9% d’He et 1% de Kr) a partir d’une fuite provoquée dans le
puits F1.
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Figure 2.7 (page précédente) : Emplacement et équipement des puits. Fig. 2.74 : Plan de localisation

du niveau 2 et position des 8 puits. Les coordonnées sont en Lambert 1. Les lignes bleues en pointillé

indiquent les isopiezes de l'aquifére au 8 juillet 2019. Les carrés noirs correspondent aux piliers de la

carriere. Le fond blanc est la surface du sol. Fig. 2.7B : Photographie du niveau 2. Les puits sont

numérotés de 1 a 8 et sont disposés dans le sens de l'écoulement de |’eau souterraine, F1 étant le puits

le plus en amont ou a eu lieu l'injection de CO,. La photo dans le carré en haut a gauche montre les

sondes multiparamétres et CO, (mesurant les paramétres physicochimiques de l'aquifére), disposées

dans certains puits et immergées dans |’aquifére. La photo dans le carré en bas a droite montre la cuve

contenant 200 L d'eau ou a été mélangé 90% de CO;, 9% d’He et 1% de Kr jusqu'a homogénéisation

avant injection dans le puits FI1. Fig. 2.7C : Représentation schématique de l'équipement des puits a

travers la frange capillaire et la zone saturée. Tous les forages sont équipés de packers permettant de

sceller le puits ainsi que de tubings permettant de récupérer des échantillons d'eau pour les analyses

géochimiques. Le puits F1 posséde un tubbing supplémentaire pour l'injection de gaz. Une sonde

multiparamétres est placée dans les puits F1, F3, F6, F§8. Une sonde CO; est présente dans les puits F1I,

F2, F3 et F8. Ceux-ci sont connectés a un ordinateur permettant la récupération des données. Les puits

F2, F3, F4, F5, F7 et F8 sont équipés de 9 électrodes immergées dans l'aquifere pour mesure de la

tomographie de résistivité électrique.

Les forages mesurent entre 5 et 6 m de longueur avec un diameétre de 8 cm. Selon la figure 2.7,
les puits sont disposés dans le sens de I’écoulement de 1'aquifére. Les distances entre chaque
puits et le puits F1 sont les suivantes : 0,93 m pour F2-F1 ; 2,50 m pour F3-F1 ; 3,57 m pour
F4-F1 ;2,56 m pour F5-F1 ; 3,86 m pour F6-F1 ; 5,30 m pour F7-F1 et 7,10 m pour F8-F1. Les
puits F1, F2, F3, F6, F7 et F8 sont disposés sur le méme axe et les puits F4 et F5 sont latéraux.
Le puits F2 est 1¢gérement décalé vers le NE (Figs. 2.7A et 2.7B).

Les puits F1-F2-F3-F6-F8 sont équipés de deux types de sondes (Fig. 2.7C): i) une sonde
multiparametres (Aqua Troll 600, In-Situ) qui est en permanence immergée dans 1'aquifere et
qui effectue des mesures physicochimiques toutes les trente minutes ; ii) une sonde CO: (InPro
50001, Mettler Toledo), également plongée dans l'aquifére, qui mesure les concentrations en
CO; dissous dans I'eau (= 10% (pCO2 10-900 mbar)) au méme pas de temps. Plus de détails
sont fournis dans la section 2.3.3.

Les puits F2-F4-F5 et F7 sont également équipés de neuf ¢électrodes immergées a différentes
profondeurs dans I’aquifére permettant de réaliser des mesures de tomographie de résistivité
¢lectrique (Fig. 2.7C).

Tous les puits sont équipés de deux tubings permettant le prélévement d’échantillons d'eau a
deux profondeurs différentes : 25 cm (échantillons de la série E1) et 70 cm (échantillons de la
série E2) sous le niveau de la nappe. Les échantillons sont prélevés avec une seringue puis
filtrés (Minisart, 2 pm).

Enfin, un packer (ou bouchon gonflable) est dispos¢ dans chaque puits au-dessus de la nappe,
forcant le panache de gaz a s’écouler a travers la zone saturée et a ne pas se dégazer vers

'atmosphere (Fig. 2.7C).
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2.6 Caractérisation du site pilote par des outils in-situ et en laboratoire

Différents parametres physicochimiques des zones saturée et non saturée vont étre surveillés a
la fois spatialement et temporellement. Le couplage des outils géophysiques et géochimiques
permet de réaliser une caractérisation de I’hydrosystéme en condition naturelle mais aussi dans
le cadre d’une surveillance lors d’une fuite de COx.

L’année précédant I’expérience d’injection de CO2 (pour la période fin 2017-début 2019), des
mesures de résistivité électrique ont été réalisées une fois par mois au second niveau de la
carriére souterraine (a proximité du puits P6), a travers la zone vadose jusqu’a 1’aquifére. A
travers ce méme puits (ie. : depuis la surface du sol jusqu’a la nappe), des mesures toutes les
trente minutes par méthode électromagnétique (utilisation de sondes TDR ; Time Domain
Reflectometry) ont permis de caractériser 1’évolution de la saturation en eau de la zone vadose.
En parallele, des prélévements d’échantillons d’eau effectués une fois par mois sur cette méme
hauteur ont permis de préciser la signature géochimique de la zone non saturée. Enfin,
1’évolution des parameétres physicochimiques de 1’aquifére au niveau du puits P6 a pu étre suivie

grace a des sondes immergées dans la nappe et effectuant des mesures toutes les trente minutes.

Au cours de la période d’injection (Juillet 2019), les paramétres listés ci-dessus ont également
été surveillés, cette fois-ci a travers les huit forages installés au second niveau du site pilote. La
résistivité électrique a été mesurée a la surface du sol et directement a I’intérieur des forages (a
travers les zones non saturée et saturée) une fois par jour. Des prélévements d’échantillons
d’eau ont été réalisés ponctuellement plusieurs fois dans la journée. Les parameétres
physicochimiques de I’aquifére étaient également mesurés toutes les trente minutes. Aucune

sonde TDR n’était installée.

2.6.1 Mesures in-situ des transferts hydrogéochimiques par la tomographie
de résistivité électrique

Mensuellement et pendant un an a compter de Janvier 2018, des mesures ERT ont été réalisées
au second niveau du site expérimental afin de suivre I’évolution de la saturation en eau dans le

temps et I’espace a travers les deux zones hydrologiques.

La tomographie de résistivité €électrique (ERT) est utilisée comme proxy pour avoir un apergu
a la fois spatial et temporel des géomatériaux a partir de mesures de la distribution du potentiel
¢lectrique (Samouélian et al., 2005). La résistivité €lectrique, notée p et exprimée en Om, est

définie comme étant la capacité d’un géomatériau a s’opposer au passage d’un courant
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¢lectrique continu (Abdul Samad, 2017). Le caractére conducteur d’un sol sera donc fonction
de différents parametres tels que les constituants solides (ie : forme, taille et distribution des
particules solides), la distribution des vides (ie : porosité, distribution des pores, tortuosité et
connectivité), le degré de saturation en eau, la conductivité électrique du fluide (ie :
concentration du soluté), et de la température (Samouélian et al., 2005). De méme, la
conductivité électrique de la solution aqueuse du sol va dépendre de la concentration ionique,
et celle des particules solides du sol est liée a la densité des charges électriques superficielles
retrouvée a la surface des constituants (Zhou et al., 2012). Ainsi, toute variation de la
conductivité €lectrique du sol est un indicateur de la variabilité des propriétés géophysiques et

de compositions chimiques du sol.

L’acquisition des données se fait suivant le dispositif Wenner composé de 72 ¢€lectrodes
métalliques espacées de 0,50 m les unes des autres. Ainsi, la longueur totale du profil électrique
est de 35,50 m. Ce dispositif a été choisi en raison de sa faible sensibilité au bruit (Dahlin et
Zhou, 2004), et consiste a injecter un courant électrique (électrodes A et B) et a mesurer une
différence de potentiel électrique (¢lectrodes M et N). Un cable multiconducteur connecte les
¢lectrodes les unes aux autres. La surface du sol n’étant pas tres résistive, le contact entre celui-
ci et les électrodes est trés bon et permet de transmettre un courant minimal de 20 mA a travers
le sol. Les séquences d’acquisition sont gérées par un résistivimetre (Syscal Pro sw, Iris
Instruments) qui réalise chaque mesure en changeant de quadripole. Ainsi, I’espacement entre
les électrodes est de plus en plus élargi, permettant d’augmenter la profondeur d’investigation
au fur et a mesure de la séquence. Cette méthode permet donc d’obtenir une image du sous-sol,
a la fois latéralement et verticalement. Trois mesures ont été empilées pour chaque paire
d’¢lectrodes de courant et de potentiel. Les mesures avec un écart type supérieur a 1 % ont été

¢liminées de la pseudo-section.

Les données de résistivité « apparente » ont ensuite été inversées afin d’obtenir la résistivité
« vraie » a I’aide du logiciel Res2DInv (Loke et Barker, 1996 ; Loke, 1998). La norme L1 a été
sélectionnée afin d’obtenir une image de la distribution de résistivité électrique dans le sol.
Cette méthode d’inversion robuste a été choisis pour imager les limites nettes attendues et pour
minimiser 1’effet des mesures d’erreur (Claerbout et Muir, 1973 ; Loke, 1998). En raison de
I'hétérogénéité et des fortes variations verticales et horizontales de I'ensemble de données, le
facteur d'amortissement initial, le rapport de filtre de planéité vertical/horizontal et le nombre

de nceuds entre les électrodes adjacentes ont été respectivement fixés a 0,1, 1 et 4 (Loke, 1998).
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L'option d'inversion time-lapse a été utilisée pour la série reproduite avec une technique
d'inversion conjointe et une option d'inversion simultanée. Afin de minimiser les distorsions
possibles, le modele de I'ensemble de données initiales a été utilisé pour limiter l'inversion des
ensembles de données temporels ultérieurs (Loke, 1999). Le modele d'inversion de I'ensemble
de données initial a été utilis¢é comme modele de référence dans l'inversion des ensembles de
données temporelles ultérieures. L'inversion du premier ensemble de données ou de référence
(correspondant au profil de janvier 2018) a été suivie a chaque itération par l'inversion des
derniers ensembles de données temporelles (Loke et Barker, 1996). Le processus d'inversion a
été arrété apres cinq itérations. La stabilité et la robustesse de 1'inversion ont été controlées en
modifiant le modele de départ. Les valeurs ABS de résistivité (différence absolue entre la
pseudo-section calculée et mesurée) sont inférieures a 5 %. Les modeles inférés sont donc

cohérents avec les données.

La résistance R (en ) d’un matériau est déterminée par la loi d’Ohm suivant la formule :
(DR=

avec AV la différence de potentiel électrique (en V) et I I’intensité du courant (en A).

Pour un milieu continu, / s’obtient suivant la formule :
)= [1dS

avec S la surface (en m?).

Le champ électrique E est décrit par : E =- gradV;

le champ électrique moyen est donc égal a :
av = N I
B E = —EouE—pl—px 3

avec p la résistivité électrique (en Om).

Pour un point donné, le potentiel V' peut ainsi étre calculé :

d
@)= =pX

0~

d’ou:
1

2mr?

$)dV = —-p x dr.

Par intégration, il est donc possible d’obtenir I’équation suivante (bornes de 0 a o) :

1

nr?

©)V=px ..z T constante
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Comme le potentiel est nul pour une distance infinie a la source, la constante vaut 0. Comme

la surface vaut 2 nir?, la zone d’application est assimilable a une sphére.

La résistivité p, séparé d’un point d’injection, vaut :
P ?

__2mr.V

(N p=—

avec V' le potentiel électrique (en V), I I'intensité du courant électrique (en A) et r le rayon

d’influence de I’¢lectrode (en m).

Comme le potentiel électrique est un parametre additif, le potentiel V crée par deux sources

distinctes A et B sur le point de mesure M s’obtient selon la formule :

BV = Loy Ll () (1o 1)

27Ty 27Ty 27T 71 ly)

Comme il I’a été évoqué auparavant, une différence de potentiel est enregistrée par les

¢lectrodes M et N. Il est donc possible d’écrire les formules suivantes :
— Pl (L _ Pl (L _ L
OVVy =3 % (AM MB )etVN =m (AN NB )
La différence de potentiel (4 V) entre les électrodes M et N vaut donc :
_ _ _ Pl (L _t _ 1,1
(10 AVyN =Vy = VN = 5 % (AM mB an T NB)
La résistivité apparente (p.) est donc égale a :
_ 2mAVmnN (L L L1
(1) pa = I ><(AM MB AN+NB)

d’ou:

avec K le facteur géométrique.

La résistivité apparente va dépendre de I’hétérogénéité du milieu, de I’espacement entre les
¢lectrodes (noté a, qui ici est constant), et de leur position.
Dans ce cas, le facteur géométrique est égal a :
(13) K= 2na
La résistivité apparente est donc égale a :

(14) p, = 2ma =
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2.6.2 Mesures in-situ des transferts d’eau par méthode électromagnétique :
les sondes TDR (Time Domain Reflectometry)

Douze sondes TDR (TRIME®-PICO 64, IMKO, Germany) nommées « TDR 1» a4 « TDR
12 » sont disposées le long du massif carbonaté. Leur configuration et leur méthode
d’acquisition automatisée permet de suivre I’évolution de la teneur en eau (%) spatialement et
temporellement. Leurs altitudes ainsi que leurs profondeurs respectives sont répertoriées dans

le tableau 2.2 ci-dessous :

Tableau 2.2 : Répartition des sondes TDR le long du
massif carbonaté.

Cote NGF (m NGF) Profondeur (m) |Sonde TDR
79,93
79,78 Sol
79,53 0,40 TDR 1
79,13
78,03 1,90 TDR 2
77,13 2,80 TDR 3
75,53 4,40 TDR 4
74,10 5,83 TDR 5
72,63 7,30 TDR 6
71,05 Calcaires 8,88 TDR 7
69,58 10,35 TDR 8
67,93 12,00 TDR 9
66,63 13,24 TDR 10
63,90 16,03 TDR 11
62,45 17,48 TDR 12

Une sonde TDR se compose de deux tiges métalliques de 16 cm de longueur et dont le diamétre
est de 0,6 cm. L’espace entre les tiges est de 4 cm (Laurent, 1998). Basé sur le principe du
radar, chaque sonde calcule une constante dié¢lectrique toutes les trente minutes et en déduit une
valeur de teneur en eau. Le comportement électrique des matériaux poreux peut étre influencé
par différents parametres tels que la texture, la structure, les sels solubles, la teneur en eau, la
température, la densité et la fréquence de mesure (Topp et al., 1980 ; Topp et Davis, 1985).
Comme la température a l'intérieur de la carriere ne varie pas (T = 13°C), ce parametre peut

étre négligé (Cerepi, 2004).

Selon Yanuka et al. (1988), la constante diélectrique d’un matériau est définie par une quantité
complexe qui peut s’écrire sous la forme suivante :
% — ! 3 "
(15 K*=K'—j{K +0dc/wgo}
Avec K* la constante diélectrique complexe, K’ la partie réelle de la constante diélectrique, K’

la partie imaginaire de la constante diélectrique ou la perte électrique, ouc la conductivité basse
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fréquence (S.m™), w la fréquence angulaire (S™), &, la permittivité en espace libre (= (36 n)"! x

10° Fm™); et (-1)"2.

Selon De Clerck (1985), lorsqu'une sonde TDR a deux tiges métalliques, 94 % de 1'énergie des
ondes électromagnétiques est limitée a un cylindre dont le diamétre est deux fois supérieur a la
distance entre les deux tiges (Cerepi et al., 2009). Le volume de mesure de 1'échantillon de
roche est un cylindre d'environ 8 cm de diamétre et 16 cm de longueur.

La mesure de la vitesse d'une onde électromagnétique dans le sol permet de connaitre le temps
nécessaire a l'onde pour parcourir deux fois la distance. Par conséquent, la constante

di¢lectrique K 'peut étre déterminée selon 1'équation :

(16) K’ = (ﬂ)g

21

avec t le temps (ms) et Cp la vitesse de la lumiére (= 3 x 10® ms™).

Pour un milieu poreux, il existe une relation importante entre la constante diélectrique relative
K' et la teneur en eau volumétrique 6. Par exemple, pour l'air, K'= 1, pour la matrice solide, K’
=3 a5, et pour l'eau, K' = 81. Ainsi, la vitesse des ondes ¢électromagnétiques dépendra de la
proportion de ces différentes composantes et de la nature de la matrice (Cerepi, 2004). La teneur
en eau volumique et la constante di¢lectrique apparente peuvent tre connectées grace a une
fonction polynomiale du troisiéme ordre établie par Topp et al. (1980). La fonction relie les
valeurs apparentes (mesurées sur le terrain) aux valeurs réelles de la teneur en eau en milieu
poreux, en fonction des faciés rencontrés dans I'environnement, en utilisant la méthode TDR :
(17) =D + CK'+ BK"” + AK”
avec A =4.3.10°; B=-5.5.10*; C=2.92.10% et D =-5.3.102.

Ainsi, dans le cas d'une roche saturée d'eau, le produit de la porosité @ et de la saturation en

eau S, permet d'obtenir la teneur en eau 8 (6 = @.Sw).

Dans cette étude, le modele de Topp et al. (1980) est utilisé pour relier la teneur en eau et la
constante diélectrique relative K.

L’ensemble des résultats enregistrés par les sondes TDR est ensuite corrélé avec les paramétres
environnementaux enregistrés par la station météorologique située a la surface du site. Cela
permet de relier les données de teneur en eau aux parametres climatiques locaux, notamment

aux précipitations effectives.
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2.6.3 Caractérisation de la dynamique de ’aquifére : Mesures in-situ et en
laboratoire

Afin d’étudier la dynamique de 1’aquifére, il est important de quantifier les entrants du systéme
dans un premier temps. Cela s’effectue par une station météorologique (OTT netDL500) située
a la surface du site expérimental. Celle-ci mesure les précipitations (mm), la pression
barométrique (mbar), la température (°C), I'humidité relative (%), la vitesse du vent (ms™') et
’intensité lumineuse (W.m™ ; Fig. 2.4A). Les données fournies par la station vont notamment
nous permettre de recalculer les précipitations efficaces (mm) afin de les mettre en lien avec

I’évolution des paramétres physicochimiques de la zone vadose puis de la zone saturée.

Echantillonnage de la phase aqueuse de la zone vadose et de la zone saturée : les sondes
de prélevement et |’analyse en chromatographie ionique
Le long du puits P6, depuis la surface du sol jusqu’a I’aquifeére, quatorze sondes permettent le
prélevement d’échantillons d’eau (Tab. 2.3). Des prélévements ont aussi lieu directement dans
I’aquifére.

Tableau 2.3 : Répartition des sondes de prélevement de [’eau le long du
massif carbonaté.

Cote NGF (m NGF) Profondeur (m) Sonde
79,78 L1
79,53 Sol 0,40 L2
79,13 L3
78,03 1,80 L4
77,13 2,65 L5
75,53 4,14 L6

74,1 5,63 L7
72,63 7,12 L8
71,05 Calcaires 8,60 L9
69,58 L10
67,93 11,70 L11
66,63 13,00 L12

63,9 15,80 L13
62,45 17,30 L14

Ces derniers sont ensuite analysés en laboratoire par chromatographie ionique (DIONEX IC-
25, DIONEX SA, France) afin de suivre spatialement et temporellement 1’évolution des
concentrations des ¢léments majeurs (mg/L) a travers la zone vadose. Dans un premier temps,
les échantillons d’eau sont filtrés (Minisart, 2 um) afin d’éviter 1’obstruction des composants

de I’appareil chromatographique (notamment de la colonne), puis placés dans des vials de 5
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mL. L’aiguille du carrousel préleve ce volume d’eau qui est ensuite envoyé vers une colonne
d’échange cationique constituée d’une résine. Cette résine, composée d'ions chargés
négativement, permet de séparer les cations. Plus I’interaction électrostatique est forte entre la
résine et 1’ion considéré, plus la séparation est difficile. Un éluant permet de transporter
I’échantillon d’eau depuis le carrousel vers la colonne, puis vers un suppresseur. Celui-ci
correspond a une seconde colonne, et permet de réduire la conductance de fond de I’éluant et
d’améliorer celle des ions. En sortie, les cations sont détectés par un conductimetre, qui permet
de déterminer leurs concentrations (en fonction de leur capacité a produire de 1’électricité).
L’¢luant transporte ensuite ce méme échantillon jusqu’a une colonne d’échange anionique, un

autre suppresseur et un autre conductimeétre afin de déterminer les concentrations en anions.

La sonde multiparameétres
Les propriétés physicochimiques de la zone saturée sont définies par une sonde nommée
« sonde multiparametres » (Aqua Troll 600, In-Situ). En permanence immergée dans la nappe,
celle-ci acquiert toutes les trente minutes des mesures de conductivité électrique (£ 0,5% de
lecture plus 1,0 uS.cm™), pH (% 0,1 unité pH), potentiel d’oxydo-réduction (ORP, + 5,0 mV),

température (£ 0,1°C), hauteur de la nappe (m).

La conductivité électrique mesure la capacité d’un matériau a transporter un courant électrique.
Les aquiferes souterrains sont de bons conducteurs car ils contiennent des sels et des minéraux.
Ces derniers se dissocient en présence d’eau afin de former des cations et des anions,
fournissant ainsi une voie pour le transport des particules chargées a travers le milieu aqueux.

La conductance (ohms) est I’inverse de la résistance et est déterminée entre deux électrodes
opposées d’un cube de 1 cm a une température spécifique. L’unité¢ 1/ohm a regu le nom de
Siemens (S) pour la conductance. La conductance est multipliée par la constante de cellule pour
donner la conductivité en S/cm. Les constantes de cellule sont déterminées pour chaque capteur

a ’aide d’une solution standard de conductivité connue.

Le pH est défini comme le logarithme négatif de 1’activité des ions hydrogene :

(18) pH=-log [H"] ou [H"] = 10PH
En solution aqueuse, H>O se dissocie en H" et OH". Dans une eau pure a 25°C, ilya 1,0 x 10”7
moles/L d’ions H* et 1,0 x 10”7 moles/L d’ions OH": I’eau est donc neutre. L’équilibre est
modifié lorsque des ions H" ou OH" sont ajoutés : 1’eau est acide ou basique. Ainsi, la valeur de
pH indique la quantité d’ion hydrogeéne présente dans un environnement aqueux. La

concentration en ions hydrogéne donne une indication de ’acidité d’une substance.
y
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Afin de mesurer ’ORP d’une solution, le capteur disposé¢ dans la sonde multiparametres utilise
une méthode potentiométrique grace a une seule jonction et trois électrodes. Ce capteur est
composé d’un verre sensible au pH, dont la tension est proportionnelle a la concentration en
ions hydrogene. En fonction de la solution, 1’¢lectrode ORP sert de donneur ou d’accepteur
d’¢électrons. Un autre capteur (électrode) sert de référence, permettant d’obtenir une sortie stable
constante. Une solution saturée de chlorure de potassium (KCI) permet d’établir un contact
¢lectrique avec la solution. L’équation de Nernst permet de décrire le comportement de
I’¢lectrode :
a9 £, =E,-(F)m{)

avec E, le potentiel de I’¢lectrode ORP ; E, lié¢ au potentiel de I’¢électrode de référence ; R la
constante de gaz parfaits ; F' la constante de Faraday ; 7 la température en Kelvin, n le nombre
d’¢électrons ; [ox/ la concentration d’oxydant en moles/L ; et [red] la concentration de
réducteurs en moles/L.

Une solution standard de potentiel redox connu est utilisée afin d’étalonner 1’électrode ORP.

La réponse est donnée en mV lorsque le capteur est placé dans un échantillon.

La sonde CO>
En complément de la sonde multiparameétres, une sonde déterminant les concentrations en CO>
dissous (£ 10% (pCO2 10-900 mbar)) est également immergée dans 1’aquifere et enregistre les
données avec le méme pas de temps (InPro 50001, Mettler Toledo). La gamme de mesure de
cette sonde varie entre 0 % et 20 %. Au-dela, les valeurs sont dites « saturées » et indiquent une
valeur plafond. Le capteur, basé sur le principe potentiométrique, est congu pour la mesure
exacte de pressions partielles de COx. Il est associé a un capteur de température et équipé d’une
membrane perméable au gaz tendue par-dessus une électrode de pH a membrane de verre plane.
Le CO> du procédé diffuse par la membrane dans 1’¢lectrolyte CO», entre la membrane et
I’¢lectrode de pH, jusqu’a ce que la pression partielle de CO- soit égale des deux cotés. Avec
I’électrolyte, le CO» qui a diffusé réagit et forme des ions HCO3™ et H :
CO,+ H,0 = HCO3 + H*

L’¢lectrode de pH mesure le changement d’activité ionique des ions H+ dans 1’¢lectrolyte. A
partir du pH et de la température (et de fagon simultanée), la pression partielle de CO; peut ainsi

étre calculée.
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3. De I’échelle de terrain a I’échelle du laboratoire

3.1 Calibration de I’outil ERT avec la cellule Hassler

Afin de mieux définir le comportement électrique de la roche, les mesures de résistivité
¢lectrique acquises sur le terrain sont ensuite calibrées en laboratoire par la cellule Hassler
(Vinci Technologies). Auparavant, 1’échantillon de carotte utilisé (provenant du second niveau
de la carriere) doit étre séché pendant 48 h a 45°C. Celui-ci est ensuite placé sous vide dans un
dessiccateur sous vide a une pression égale a 103 mbar et saturé en eau (prélevée dans le puits
P6). La carotte est ensuite placée dans la cellule Hassler (Fig. 2.8), ou la pression de
confinement maximale est de 1,4 Mpa.

Le principe de cette expérience repose sur la méthode «porous-plate» : progressivement,
'échantillon est désaturé a travers un diaphramme capillaire semi-perméable (ie.: une
membrane en céramique), qui permet de mesurer la résistivité électrique. Avec cette technique,
les effets de capillarité¢ sont réduits et la saturation est relativement uniforme le long de
I'échantillon (Cerepi, 2004 ; Revil et Cerepi, 2004). Au cours de I'expérience, plusieurs paliers
de pression sont réalisés : cela permet de tracer avec précision la courbe de résistivité électrique

et de pression capillaire en fonction de la saturation en eau.

L'expérience sur la cellule de Hassler permet de calculer la résistivité de la roche insaturée p;,
en fonction de la résistivité de l'eau p, (Q.m'), de la porosité de l'eau @, du facteur de
cimentation m et de l'exposant de saturation #, et de la saturation en eau S,. Ces parameétres sont
utilisés dans la loi d’Archie (1942) :

(20) pr = pwa® " Sy "

ou a est le facteur géométrique.

Les mesures de résistivité sont effectuées a l'aide de deux ¢lectrodes de potentiel et de courant
situées respectivement aux extrémités de I'échantillon (Fig. 2.8). La mesure est effectuée par
un impédance metre dont la fréquence est égale a 1 kHz. Afin de connaitre I'indice de résistivité
RI a1 kHz, les mesures de résistivité sont effectuées a différentes saturations en eau liées par
I'équation :

21)RI =280
21) p(1)

ou psr (Q.m!) est la résistivité a saturation Sy, S étant 1'indice de saturation (avec S, = 1 lorsque
le milieu est satur¢). De plus, la taille maximale des pores Pb, I'indice de distribution des tailles

de pores 4 et la saturation résiduelle en eau S, sont connus a la fin de l'expérience.
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Par la suite, I’utilisation des équations de Brooks et Corey (1964) permet de déterminer la
saturation en eau S, pour un temps donné (soit une élévation donnée de I’aquifére a un instant

f) par I’équation suivante :

Pb* x(1-Swi)
=2 WY S
@2 Sw = Fgez o1 T 5w

Avec p la densité de 'eau, g l'intensité de la pesanteur (= 9,8 N.Kg!), Z, 1'élévation de la nappe
au moment de référence (Janvier 2018), et Z 1'élévation de la nappe a une date donnée. Grace a
cette méthode, la courbe de pression capillaire en fonction de la saturation en eau peut étre
comparée a la courbe théorique (issue des équations de Brooks et Corey) afin de vérifier la

fiabilité de la mesure.

La combinaison de 1’équation 23 calculant le rapport relatif de résistivité électrique au temps i

(23) pi = pi/ po
avec 1’équation (22) permet d'obtenir la variation relative de saturation au temps i (AS)) en
utilisant la variation relative de résistivité Ap; pour le méme temps (équation 24). Ainsi, les
€quations suivantes sont obtenues, en supposant le parametre a constant (ie. : égal a 1 car la
roche est consolidée).
P = PwtOFSt0™
P = PwtOFSt0™
. .\~
P _ PWti <& )

Pw  Pwt0  \St0
(&)_” _ P PWi0
Sto P PWti

1

@4)S,= %= (ap,x 10 ) "

Pwti
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Figure 2.8: Représentation schématique de la cellule Hassler.

3.2 Détermination d’une droite de calibration reliant les concentrations en COz,
la conductivité électrique et le pH

L’expérience d’injection de Juillet 2019 a mis en évidence plusieurs indicateurs
physicochimiques capables de détecter et de surveiller une fuite de CO> provoquée dans
I’aquifere carbonaté de Saint-Emilion. Les deux paramétres qui semblent étre les plus sensibles
correspondent a la conductivité électrique et au pH. L’expérience de terrain a été reproduite a

I’échelle du laboratoire afin d’acquérir une meilleure compréhension de l’influence des
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concentrations en CO; dissous sur les valeurs de conductivité électrique et de pH en fonction
des parameétres pétrophysiques du milieu (via I'utilisation de granulométries différentes).

Pour cela, différentes expériences en batch ont été réalisées afin de simuler un milieu saturé
soumis a une augmentation des concentrations en COz (Fig. 2.9). Du N a également ét¢é injecté

afin d’obtenir des valeurs de comparaison avec un gaz inerte.

H,0

CaCOj;or SiO,
saturated

pH-meter Conductivity-meter

Figure 2.9 : Représentation schématique d’une expérience en batch.

Dans un premier temps, l'influence de la lithologie sur les paramétres physicochimiques a été

¢tudiée. Les expériences réalisées sont les suivantes :

- 11 expérience : CO2+ H20 (150 ml) ;

- 2ime expérience : CO,+ H2O (40 g) + SiO2 (170 g) ;

- 3iéme expérience : CO,+ HxO (40 g) + CaCOs (120 g) ;

- 4me expérience : N> + HoO (25 g) + CaCOs (125 g).

Pour ces quatre expériences, la taille des grains est inférieure a 1 mm.

Dans un second temps, différentes granulométries de poudre de calcaire ont été étudiées afin
de comprendre l'influence des surfaces spécifiques des grains sur I'évolution des parameétres
physicochimiques. Dans ce cas, seul le CO; a été injecté. Les granulométries utilisées sont les

suivantes :
- 5iéme expérience : 180 um et 500 um pour 44 g d'H>O et 120 g de CaCOs ;
- 61 expérience : 710 um et 1 mm pour 38 g d’H,0 et 120 g de CaCOs ;

- 71me expérience : 2 mm et 2,8 mm pour 39 g d’H>O et 120 g de CaCOs.
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Pour ces trois dernicres expériences, les parameétres physicochimiques ont été mesurés jusqu'a
cinq jours apres l'injection de CO,. Cela permet d'observer si les valeurs de pH et de
conductivité électrique reviennent aux valeurs de pré-injection.

Les proportions d’H>O, SiO> et CaCOs3 ont été calculées pour atteindre une porosité d'environ
35% (soit la porosité du calcaire de Saint-Emilion). La poudre de calcaire correspond aux
roches concassées du second niveau du site expérimental, 'eau provient de 1'aquifére prélevée

dans le puits P6 et la poudre de SiO: correspond a de la silice pure.

Le suivi des paramétres physicochimiques (conductivité électrique (uS.cm™), pH, température
(°C)) a été réalisé¢ avec un conductimetre (Consort, + 1%) et un pH-meétre (Consort, + 0,2%).
Afin d’étudier I'évolution des concentrations en cations et anions (mg/L, = 5%), plusieurs
échantillons d'eau ont été prélevés lors de ces expériences afin d'étre analysés par
chromatographie ionique. Au préalable, les échantillons sont filtrés (Minisart, 2 um) et placés

dans des flacons (5 mL).

4. Conclusions partielles

Ce chapitre a permis de détailler et de comprendre sous différents contextes le site expérimental
de Saint-Emilion. Grace aux différents outils et méthodes, I’hétérogénéité du systeme
hydrologique carbonaté en termes de propriétés pétrophysiques va pouvoir €tre mise en
¢vidence. Par la suite, cette hétérogénéité s’avérera éEtre déterminante vis-a-vis de la
propagation du panache de gaz a travers la zone saturée, et sa caractérisation aidera a la

compréhension des diverses interactions entre les phases solide-liquide-gaz.
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Chapitre 3 — Caractérisation hydrogéologique et hydrogéochimique de la zone vadose

1. Introduction

L’objectif de ce chapitre est de déterminer la ligne de base naturelle des concentrations en CO»
au cours d’un cycle hydrogéologique a travers la zone vadose (ZV) carbonatée du site pilote.
Cette caractérisation hydrogéochimique permet de définir 1’évolution naturelle du gaz, sans
perturbation, et a été réalisée entre Décembre 2017 et Janvier 2019. Des échantillons d’eau ont
été prélevés mensuellement et ponctuellement le long de la ZV, et ont permis la quantification
des ¢éléments majeurs par chromatographie ionique. Les concentrations naturelles en CO; ont

ensuite été obtenues par calculs via une modélisation géochimique inverse.

La ZV est une zone hydrogéologique transitoire qui se caractérise par des transferts d’eau
verticaux et latéraux. Ceux-ci sont dictés : i) par les propriétés physiques intrinséques du milieu
(telles que la porosité, la perméabilité, la minéralogie, la distribution des grains), et/ou ii) par
les conditions climatiques (comme la température et les précipitations ; Zhou et al. (2012) ;
Binley et al. (2001) et Cerepi et al. (2009)). L’ensemble de ces propriétés fluctuent en fonction
du type de sol, de roche, de I’hétérogénéité latérale de la teneur en eau, etc. (Daniels et al.,
2005), et va impacter directement la recharge de 1’aquifere.

Afin de définir les processus de transport et d’écoulement dans ce milieu poreux hétérogene
(Lehikoinen et al., 2009), il est important de surveiller spatialement et temporellement la

saturation en eau le long de la ZV.

Les parametres entrants dans la ZV correspondent aux précipitations efficaces (Pefr) qui ont été
enregistrées par une station météorologique située a la surface du site expérimental.

A travers la ZV, des outils géoélectriques tels que la tomographie de résistivité électrique (ERT)
et les sondes TDR (Time-Domain Reflectometry) ont été€ couplés. Les profils de résistivité
¢lectrique permettent d’apporter une information qualitative (avec une image spatiale et
temporelle) de la relation entre la teneur en eau et la résistivité électrique, tandis que 1’ utilisation
des sondes TDR fournit des informations quantitatives ponctuelles sur 1’évolution de la teneur
en eau dans la ZV au cours du temps (Liu et Yeh, 2004). Des mesures en laboratoire a 1’échelle
de la carotte sur la cellule Hassler permettent de calibrer les résultats ERT et de vérifier la
fiabilité des mesures de terrain.

Les résultats sur 1’étude géoélectrique de la ZV font I’objet d’un article soumis dans Pure and

Applied Geophysics et sont présentés dans la section 2 de ce chapitre.
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La troisieme partie fournit des données et interprétations supplémentaires sur la signature
géochimique naturelle de laZV. Cela a été réalisé par des prélevements mensuels d’échantillons
d’eau a différentes profondeurs au sein de cette zone. Ces derniers ont ensuite été analysés en
laboratoire par chromatographie ionique. Les concentrations ainsi obtenues correspondent aux
parametres entrants du logiciel géochimique PhreeqC afin de : 1) réaliser une modélisation dite

« inverse », et ii) calculer les concentrations en CO; au cours du temps a différentes altitudes.

2. Study of water transfer dynamics in a carbonate vadose zone
from geophysical properties

Cette section du chapitre 3 présente 1’article intitulé « Study of water transfer dynamic in a
carbonate vadose zone from geophysical properties » soumis dans Pure and Applied
Geophysics. L'objectif principal de cette étude est de comprendre la distribution spatiale et
I'évolution temporelle de la teneur en eau de la ZV a I’échelle du site expérimental de Saint-
Emilion. Cela a été réalisé en couplant différents outils hydrogéophysiques qui sont les sondes
TDR et les mesures de tomographie de résistivité électrique.

Ainsi, la caractérisation hydrogéologique du systéme étudi¢ permet d’obtenir une meilleure
compréhension sur le processus de recharge de I'aquifére. Trois exemples a différentes échelles
ont été choisis pour étudier la propagation du front de teneur en eau a travers la formation
carbonatée. Cela permet : i) de définir les transferts d'eau depuis la surface jusqu’a la nappe ;
et i1) de caractériser l'influence des parametres locaux et globaux sur le temps de transfert de la

teneur en eau a travers la ZV.
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Core ideas:

This study presents the dynamics of water mass transfers in a carbonate vadose zone. TDR and
ERT measurements quantify the water flow over time and space. The results have been
calibrated in the laboratory at the core scale and deduced models. The natural aquifer recharge

can be predicted.

Abstract:

This paper reports a study of water dynamics in a carbonate vadose zone (VZ). This study is
performed in the experimental natural site of Saint-Emilion located in an underground quarry
(Gironde, France). For this, two geophysical properties are used: the Time Domain
Reflectometry method (TDR) which provides the volumetric water content and electrical
properties which provides the spatial water distribution. The dephasing and amplitude
attenuation of the water content front were measured and modelled. Physical properties of the
porous medium (porosity, permeability and effective diffusivity) can explain the water transfer
process in VZ. The Electrical Resistivity Tomography (ERT) gives a series of 2D images of
water dynamics in VZ. Variations in water content induce changes in the electrical properties
of the medium such as electrical resistivity. Using the time-lapse method, it is possible to model
the evolution of saturation over time. The reliability of these electrical tools was confirmed by

laboratory measurements.

Keywords: Carbonate vadose zone; Underground quarry; Water content; Time-lapse Electrical

Resistivity Tomography; Time Domain Reflectometry
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1. Introduction

In recent years, the vadose zone (VZ) has received increased attention, particularly in the field
of soil sciences and hydrosciences. Its understanding is essential for hydrogeosciences,
environmental and engineering practices, which require an accurate estimation of soil
properties (e.g. the characterization of the porous media). It is important to define the VZ in
order to: 1) quantify water saturation dynamics in VZ; 2) understand processes and physical
properties which control the dynamics of water flow in VZ; 3) determine its boundary with the
saturated zone.

The VZ has a natural dynamic which is characterized by vertical and lateral water transfers
operating through it. As shown by studies by Zhou et al. (2001), Binley et al. (2001) and Cerepi
et al. (2009), these are dictated by factors that may be intrinsic physical properties such as
porosity, permeability, mineralogy, distribution of grains, chemistry, diffusivity), and/or
extrinsic hydrogeological properties such as precipitation and temperature. The VZ is therefore
a transient zone, where its properties fluctuate depending on the type of soil, rock, lateral

heterogeneity of water content, etc. (Daniels et al., 2005).

Water transfers along the VZ are responsible for deep aquifer recharge. Depending on the
various parameters mentioned above, the transfer time may be longer or shorter and the water
saturation across the VZ is variable. According to Lehikoinen et al. (2009), it is important to
monitor both in time and space the distribution of water saturation in order to characterize the
transport and flow processes in porous media. These transfer fluctuations can be highlighted
through different geophysical tools, such as Electrical Resistivity Tomography (ERT) and Time
Domain Reflectometry (TDR). These tools, non-destructive and effective, will make it possible
to monitor the VZ up to the water table by studying the real-time and continuous variations in
the water content. In fact, according to Friedman (2005) and Samouélian et al. (2005), electrical
resistivity of porous rock is controlled by electrical conductivity and water content. Humidity
and electrical resistivity of the porous rock are linked together by Archie’s law (1942) which is
a power law adapted to medium to coarse-grained soils, saturated or not. This law is only valid
in the absence of clay in the rock. The use of TDR probes gives quantitative information on
water movements in the VZ while the ERT properties provide a qualitative information (with a
spatial and temporal image) of the relationship between water content and electrical resistivity
(Liu and Yeh, 2004). Kean et al. (1987), studies using vertical electrical soundings, have
displayed changes in electrical resistivity due to water content changes within the VZ. Daily et

al. (1992) are the first to use the ERT method to determine the migration of a water tracer
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through the VZ. These latter demonstrated that ERT properties are capable of imaging water
infiltration into unsaturated soils by mapping variations in electrical resistivity over time. One
year later, Ramirez et al. (1993) used ERT to demonstrate that changes in temperature can be
determined by variations in electrical conductivity. Huisman et al. (2001) and Grote et al.
(2003) show that any increase in water content will involve a decrease in electrical resistivity
values. Binley et al. (2002) and Michot et al. (2003) have successfully completed a soil moisture
profile using time-lapse geophysical data in the field. Looms et al. (2008) have shown that the
coupling of ERT and GPR (ground-penetrating radar) properties makes it possible to highlight
water infiltration and to characterize its flow. Other works using the ERT method to monitor
both spatially and temporally the variations in soil water saturation and the VZ can be cited:
Zhou et al. (2001), Yeh et al. (2002), Daily et al. (2004), and Lehikoinen et al. (2009). More
recently, Xu et al. (2017) carried out an ERT monitoring over two years coupled with
hydrological measurements in order to study the underground behavior of the water in the karst
area of the Lascaux cave (France). Watlet et al. (2018) have achieved a long-term continuous
geophysical monitoring (three years) and studied the hydrodynamic_evolution of the karst
underground at high temporal and spatial resolution near the Rochefort site (Belgium). Finally,
Dimech et al. (2019) combined geophysical monitoring with traditional hydrological sensors in
order to study the hydrogeological characteristics of an FCL (Flow Control Layers) placed on
waste rocks coming from an open-pit mines.

The studies of Cerepi (2004) and Cerepi et al. (2009) propose an innovative physical property,
the Time Domain Reflectometry (TDR), in order to study the evolution of water content over
time and space in VZ thanks to dielectric constant measurements. In fact, according to Dahan
et al. (2003), the use of the propagation velocity of a high frequency signal makes it possible to
estimate the volumetric water content of the soil because the dielectric constant of water is
greater than this in general (80 versus 2 to 7 respectively). Topp et al. (1980, 1985) are the first
to relate water content to dielectric properties or permittivity (Binley et al., 2015) and to use the
TDR method to determine the volumetric water content of unsaturated soils (Dalton and Van
Genuchten, 1986). Since then, studies on the use of TDR probes in VZ have continued to grow
due to the repeatability of the measurement, the speed of data acquisition and the high temporal
acquisition (Calamita et al., 2012).

From 1990, the coupling of hydrogeophysical tools allows a better understanding of
hydrological processes based on geophysical observations, “as feedback between geophysics
and hydrology is explicitly defined” (Binley et al., 2015). Previous studies have shown the
importance of coupling different geophysical tools together, in order to obtain a better

understanding of the VZ functions. For example, Binley et al. (2001) show the importance of
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coupling the cross-borehole radar tomography method with the use of TDR to offer both a high
spatial resolution and an estimation of the hydrogeological characteristics. The combination of
these two tools allows a better characterization of the dynamics of water content in the VZ. The
work of Binley and Beven (2003) shows that geophysical tools are able to predict the transport
of pollutants through the VZ. Using the cross-borehole radar technique, changes in humidity
induce variations in electrical resistivity measurements, making it possible to image the
transport of pollutants in the VZ. Hauck and Scheuermann (2005) coupled the TDR
measurements with the ERT method and compared the results. The two tools showed similar
responses to the imitation of an extreme rain event in terms of spatial variability and temporal
evolution. The only difference between the two was noticed for the spatial resolution. By
coupling these same tools, Calamita et al. (2012) estimated soil moisture at different time and

space scales.

The main objective of this study is to understand the spatial distribution and time evolution of
the water content of VZ in an experimental site by coupling hydrogeophysical tools (the TDR
probes and the ERT method). The hydrological characterization of the system studied makes it
possible to understand the recharge of the aquifer. For this, three examples at different scales
were chosen to study the propagation of the water content front through the carbonate
formation. This will make it possible to obtain: 1) a better understanding of water transfers from
the surface to the water table and 2) to understand the influence of local and global parameters

on the time transfer of this one.

2. Geological and hydrogeological context of experimental site:
tools used in this study

The experimental site is located in Saint-Emilion, south-west of France, in the Aquitaine region
(Gironde; Fig. 1.A, B). The experimental site is located in the abandoned limestone quarries,
and dated from the Upper 1b Oligocene (Stampien; 28-30 Ma). This quarry, exploited according
to the “rooms and pillars” method, was previously operated on two levels (to 8 m and 16 m
deep on average) and serve as an underground laboratory (Cohen et al., 2013; Garcia et al.,
2013; Le Roux et al., 2013; Loisy et al., 2013; Rhino et al., 2016). Our experiments are at level
2 (Fig. 2).

At this level, a core well and three wells are present: P6, P5 and P5B (Fig. 1.C). By triangulation
method with P6, P5 and P5B wells and difference in altitude between high water level and low
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water level, these letters allowed, by extrapolation, to determine the piezometric level and the

hydraulic gradient at different location over the entire length of the ERT profile (Fig. 1.C).

According to the Dunham classification (1962), the facies vary from wackestone to grainstone
type (about 30 m) with high values of porosity (ranging from 28.5 to 41.5%) and high values
of permeability (between 4.3 and 11.8 D; Fig. 2). Calcimetry measurements show that the
CaCO; content of the limestones is approximately 98 + 2% and water saturation (given by TDR
probes) ranges from 15 and 50% (Cohen et al., 2013; Loisy et al., 2013).
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Figure 1: Geographical location of the experimental site. Fig. 1.A: Location of Saint-Emilion in France. Fig. 1.B: Location
of the experimental site in the town of Saint-Emilion. Fig. 1.C: Location of the geophysical reference profile PO, the reference
well P6, P5 and P5B wells and the core well in the underground quarry of Saint-Emilion (approximately 64 m NGF). Well P6
is equipped with the following instruments: CO, probe, multi-parameters probe, and TDR probes. The piezometric level is
represented in different places of the electrical profile as well as the associated hydraulic gradient.

Figure 2 (next page): Cross-section of the underground quarry. Fig. 2.A: Cross-section from the surface to the saturated zone.
The reference well P6 is equipped with multiple probes and sensors at different altitudes. The ERT profile and core well are
located at approximately about 64 m NGF. Fig. 2.B: Evolution of porosity (%) and permeability (%) from the surface to the
aquifer. Fig. 2.C: Enhancement of the figure 2.a. Cross-section of the unsaturated zone, where the core was removed, with the
corresponding stratigraphic log and associated facies. Fig. 2.D: Evolution of porosity (%) and permeability (%) by Hg-
injection and variable head air permeameter methods respectively, from 64 m to 58.5 m NGF throughout the unsaturated zone.
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More than 24 m thick of limestones are used in this study and this can be divided into two
hydrogeological zones: the VZ and the freshwater aquifer. The VZ is composed by the
evapotranspiration zone and the transition zone (comprising the capillary fringe). We consider
that it is the lower limit of the capillary fringe which marks the beginning of the freshwater
aquifer.

This hydrogeological system is composed (from the surface to the aquifer) of: 1) 0.7 m of soils
(Cambisol calcaric type; IUSS Working Group WRB, 2007); 2) 20 m of VZ in upper oligocene
carbonate; and 3) the aquifer located in upper oligocene carbonate with a thickness of 5 m. The
overall of this formation covers an impermeable layer of green sannoisian marls.

The water dynamics of the VZ come exclusively from effective precipitation (Pefr). In fact, in
our case, as the topography is flat and horizontal, water flows are only vertically downwards,
controlled by the gravity. According to Castany (1982), precipitation (P) is determined by this
following equation:

(1) P=En+ (I+R+ ARu)

where Et; is the real evapotranspiration, / the infiltration, R the runoff, and ARu variation of the
useful reserve. Parameters R and ARu can be neglected giving Peir = P — E1r because P = Etp
(the potential evapotranspiration) and Ru = R.x (the maximum soil water reserve, Daum et al.,

1996).

Upper oligocene limestones are characterized by a non-active fracture networks filled by
impermeable red clays. The water transfers are only controlled by a matrix pore network
(Cerepi et al., 1998), where the variation in space can be explained by its sedimentary and

diagenetic heterogeneity (Rillard et al., 2015).

The experimental site is equipped with a set of probes and sensors to follow the water evolution
parameters of VZ and freshwater aquifer. A multi-parameters probe (Aqua Troll 600, In-Situ;
installed in November 2017) is immersed continuously in the water table (at a depth of 21 m),
and carries out physicochemical measurements every 30 min: temperature (°C), resistivity
(Q.m), water table elevation (cm), and oxidation reduction potential (ORP, mV). The sensor
that measures the dissolved CO» concentrations (InPro 50001, Mettler Toledo) is also immersed
in the aquifer at the same location, and takes measurements at the same time rate (Fig. 2.A).
The partial pressure of CO; is calculated thanks to the measurement of the pH and the
temperature of the freshwater aquifer.

Spatial measurements were carried out once a month using Electrical Resistivity Tomography

(ERT). Fourteen Time Domain Reflectometry (TDR) probes, located in the carbonate VZ from
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79.53 m for the first TDR to 62.45 m for the last (Fig. 2.A), measure the water content every
30 minutes.

In addition, a weather station (OTT netDL500) located in the surface above the site records
various meteorological parameters such as: barometric pressure (mbar), temperature (°C),

relative humidity (%), sunshine (W.m2) and wind speed (ms™!).

3. Electrical resistivity tomography (ERT) setting in experimental
site and calibration in laboratory

The ERT properties allow a time and spatial representation by measuring on a monthly basis,
an electrical potential difference between two electrodes by injecting an electric current into the
ground. These various tools made it possible to characterize the natural dynamics of the
environment (ie. water transfer, saturation evolution, etc.), at the scale of the annual climatic

cycle and at the scale of an important rain episodes.

Electrical resistivity (p, expressed in Q.m™!) is defined as the ability of a geomaterial to oppose
the passage of a continuous electric current (Abdul Samad, 2017). The conductive character of
the subsurface will be a function of different parameters, such as solid constituents (ie. shape,
size and distribution of solid particles), void distribution (ie. porosity, distribution pores,
tortuosity and connectivity), degree of water saturation, electrical conductivity fluid (ie. solute
concentration), and temperature (Samouélian et al., 2005). Similarly, the electrical conductivity
of the aqueous solution of the subsurface will depend on the ionic concentration, and that of
subsurface solids is related to the density of surface electrical charges found on the surface of
constituents (Zhou et al., 2012). Therefore, any variations in electrical conductivity values of
the subsurface indicate changes in geophysical properties and chemical composition.

This method allows to identify the different zones of the VZ and specify the location of the SZ
according to these different parameters. This enables us to study the water transfer (so the water
recharge) through the limestone, and thus to see their behavior at the scale of the annual climatic
cycle (from January 2016 to January 2017 and from January 2017 to December 2017), and at

the scale of an important rain episodes (from late January 2018 to early March 2018).

On 35.5m long electrical tomography profile was conducted since the level 2 of the
underground carrier (Fig. 1.C). Along electrical profile, 72 electrodes 0.5m apart were used
with a Wenner arrays for their low noise sensitivity (Dahlin and Zhou, 2004). The ground

surface being not very resistive, the contact between soil and electrode were very good,



Chapitre 3 — Caractérisation hydrogéologique et hydrogéochimique de la zone vadose

allowing to transmit a minimal current of 20 mA through the ground. Three measurements were
stacked for each pair of current and potential electrodes. Measurements with a standard
deviation greater than 1% were eliminated of the pseudo-section. Apparent resistivity data were
then inverted using the Res2DInv software (Loke and Barker, 1996; Loke, 1998) with the L1-
norm to get an image of the resistivity distribution in the ground. This robust inversion method
was chosen to image the expected sharp boundaries and to minimize the effect of error
measurements (Claerbout and Muir, 1973; Loke, 1998). Due to the heterogeneity and the sharp
vertical and horizontal variations of the data set, the initial damping factor, the vertical to
horizontal flatness filter ratio and the number of nodes between adjacent electrodes were
respectively fixed to 0.1, 1 and 4 (Loke, 1998). Time-lapse inversion option was used for the
reproduced series with a joint inversion technique and a simultaneous inversion option. In order
to minimize possible distortions, the model from the initial data set was used to constrain the
inversion of the later time data sets (Loke, 1999). The initial data set inversion model was used
as a reference model in the inversion of the later time-lapse data sets. The inversion of the first
or reference data set (profile of January 2018) was followed every iteration by the inversion of
the later time data sets (Loke and Barker, 1996). The inversion process was stopped after 5
iterations. The inversion stability and robustness were controlled by modifying the starting
model. Resistivity ABS (absolute difference between calculated and measured pseudo-section)

values are lower than 5%. The inferred models are therefore consistent with the data.

The relative ratio of resistivity at time i is therefore equal to:

2) pi = pi/ po

where p; and po are the resistivity to measure at time 7 and at January 2018 respectively.

The electrical resistivity measurements are then calibrated in the laboratory with a Hassler cell
(Vinci Technologies). This also makes it possible to verify the reliability of the measurement.
Before using the Hassler cell, the cores must be dried for 48h at 45°C, placed under vacuum in
a vacuum desiccator at a pressure equal to 103 mbar and saturated with water come from of the
water table. The core and pins electrodes are then placed in the cell, where the maximum
confining pressure is 1.4 Mpa.

The principle of this Hassler cell experiment is based on the “porous-plate” method:
progressively, the sample is desaturated through a semipermeable capillary diaphrams (ie.
ceramic membrane), which make it possible to measure the electrical resistivity. With this
technique, the capillarity effects are reduced and the saturation is relatively uniform along the

sample (Cerepi, 2004; Revil and Cerepi, 2004).
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During the experience, several levels of pressure have been realized: this allows to trace the
curve of resistivity and capillary pressure as a function of water saturation with precision.

The experiment on the Hassler cell allows the calculation of the unsaturated rock resistivity p,
as a function of the water resistivity p,, (Q.m™"), the water porosity @, the cementation factor m
and the saturation exponent n, and the water saturation S,. These parameters are used in the
Archie’s law (1942):

3) pr=pwa® Sy

where a is a geometrical factor.

Resistivity measurements are made using two potential and two current electrodes located along
and at the ends of the sample respectively. The measure is done by an impedance meter with a
frequency equal to 1 kHz. In order to know the RI resistivity index at 1 kHz, the resistivity

measurements were made at different water saturations linked by the equation:

Rl ="Un)
@ p(1)

where ps, (Q.m™!) is the resistivity at saturation S,, S, being the saturation index (with S, = 1

when the media is saturated).

In addition, the maximum pore size Pb, the pore size distribution index 4 and the residual water
saturation Sy, are known at the end of the experiment. Using the equations of Brooks and Corey
(1964), it is then possible to determine the water saturation S, for a given time (ie.: a given

elevation of the water table) by this following equation:

)

PR
w= % + Swi

With p the water density, g the intensity of gravity (= 9.8 N.Kg!), Zj the elevation of water
table at the reference time (January 2018), and Z; the elevation of water table at a given date.
Thanks to this method, the capillary pressure curve as a function of water saturation can be
compared with the theoretical one (resulting from the Brooks and Corey equations), to verify

the reliability of the measurement.

So, according to equations 2 and 5, it is possible to obtain the relative variation of saturation at
time 7 (AS;) using the relative variation of resistivity Ap; for the same time (equation 6). Thus,
we obtain the following equations, by supposing the parameter a as a constant (= 1 because the
rock is consolidated).
Py = PwtOFSt0™
P = pwtiFSti™"
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4. Dynamics of water transfers in the carbonate vadose zone from
the Time Domain Reflectonmetry properties (TDR)

By calculating the dielectric constant, the water content S, of the carbonate porous medium is
subsequently calculated. Its evolution can be followed in time and space with good precision
(range 0 to 40%, precision of £1%; range 40 to 70% +2%), and in an automated procedure. In
fact, as shown by the studies of Topp et al. (1980) and Robinson et al. (2003), the water content
greatly impacts rock dielectric constant. For accurate results, the TDR probes must be in a good
contact with the rock, as measurement errors can occur if a slight void is present between the
electrode and the material (Cerepi et al., 2009).

The TDR apparatus used is a TRIME-system (TRIME®-PICO 64, IMKO, Germany), composed
of two-wire probes. According to Laurent (1998), the dimensions are: wire diameters d = 0.6
cm, wire lengths s = 16 cm and wire space is 4 cm. The probes record measurements every 30
min.

According to Yanuka et al. (1988), the dielectric constant of a material is defined by a complex
quantity, which can be written by the following form:

(7) K*=K’—j{K”+adc/w80}

Where K*: the complex dielectric constant; K : the real part of the dielectric constant; K”: the
imaginary part of the dielectric constant or the electric loss; guc: the low frequency conductivity
(S.m™); w: the angular frequency (s!); &: the free-space permittivity (= (36 n)! x 10° Fm™);
and j: (-1)'2.

The electric behavior of porous materials can be influenced by different parameters such as
texture, structure, soluble salts, water content, temperature, density, and measurement
frequency (Topp et al., 1980; Topp and Davis, 1985). In our case, as the temperature within the
quarry does not vary during an annual climatic cycle (T = 13°C) this parameter may be

neglected (Cerepi, 2004).
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According to De Clerck (1985), when a TDR probe has two metal rods, 94% of the energy of
the electromagnetic waves is restricted to a cylinder with a diameter twice of the distance
between the two rods (Cerepi et al., 2009). The rock sample measurement volume is a cylinder
of approximately 8 cm in diameter and 16 cm in length.

From the measurement of the speed of an electromagnetic wave in the ground, the time required
to the wave to travel twice an / distance can be known. Therefore, the dielectric constant K’ can

be determined according to the equation:

® k' = (12

21
With #: the time (ms), and Cj the velocity of light (= 3 x 108 ms™).

For a porous media, there is an important relationship between the relative dielectric constant
K' and the water content §. For example, for air, K’ = 1; for solid matrix, K’ = 3 to 5; and for
water, K' = 81. Thus, the speed of the waves will be dependent on the proportion of these

different components and the nature of the matrix (Cerepi, 2004).

The volume water content () and the apparent dielectric constant (K ) can be connected thanks
to a third-order polynomial function established by Topp et al. (1980). The function relates
apparent values (measured in the field) to actual volume water content values in porous
medium, depending on the facies encountered in the environment, by using the TDR method.
So:

) =D+ CK' +BK"?+AK"?

where 4 =4.3.10%; B=-5.5.10% C=2.92.10?% and D = -5.3.102.

Thus, in the case of a rock saturated with water, the product of the porosity @ and the water

saturation S,, makes it possible to obtain the water content 8 (6 = ©.Sy)).

In this study, the model of Topp et al. (1980) is used to link the water content and the relative
dielectric constant K.

All the results recorded by the TDR are then matched with environmental parameters recorded
by the weather station located on the surface of the site (Fig. 1). Thus, making it possible to

link the water content data with the local climatic parameters, especially with effective rainfall.
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5. Results and discussion

5.1 Physicochemical characterization of the carbonate freshwater aquifer

The figure 3 shows the evolution of the different hydrogeochemical parameters recorded during
a year by the multi-parameters probe, immersed in the aquifer (left axis). The right axis shows
the evolution of dissolved CO» concentrations recorded by another probe (Mettler Toledo probe
(InPro 50001)). The x-axis represents the time period from December 2017 to January 2019.

The functioning of the water table corresponds to an annual cycle with an increase in the level

of the piezometric surface between January and July and a decrease from July to January.
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Figure 3 (previous page): Evolution of the different hydrogeochemical parameters recorded by the multi-
parameters probe (Aqua Troll 600, In-Situ): water table elevation (m NGF), pink curve; temperature
(°C), green curve; water electrical conductivity (ohm.m), purple curve; oxydo-reduction potential (ORP,
mV) of the water, grey curve; and pH, yellow curve. The CO; partial pressure (ppm, orange curve) comes
from the Mettler Toledo probe (InPro 5000i). Note the drop-in concentrations at the beginning of August
2018 linked to the decrease of the water table.

The recharge dynamics of the water table reflects the importance of rain. It is mainly through
the matrix porosity of our carbonated system. Indeed, the presence of decarbonation
impermeable red clays filling the geological fractures does not allow any circulation (Cerepi et
al., 1998). However, the small irregularities observed in the piezometric level of figure 3

highlight the fast circulations of the karstic flows.

The recharge dynamics of the water table helps to understand the evolution of the electrical
conductivity values of the aquifer. Indeed, the measured values in the well P6 changes over
time and it is well correlated with the level of the freshwater aquifer. However, for our study,
the electrical conductivity of the porous water is assumed constant over time. Indeed, this
parameter recorded by the probe is measured directly in the aquifer, while the data provided by
the ERT method shows electrical resistivity values measured through the pore water.

The results presented by the CO; probe cannot be used. In fact, the sudden change in
concentration is related to the placement of the probe itself in the aquifer. Initially, it was
immersed in water. Then, the level of the water table began to decrease and the probe was
emerged. For two months, the CO; concentrations were measured at 10 000 ppm. A few months
later, the concentrations were still at 10 000 ppm.

Finally, during the year, the temperature of the aquifer remained globally constant, oscillating

between 12.3 and 13.4°C.

In general, during a hydrogeological cycle, a maximum rise and fall of the freshwater carbonate
aquifer are recorded. The pH and temperature parameters remain almost constant over the year,
the electrical conductivity is considered to be constant, and the ORP values are variable

(however, no interpretation seems to emerge).
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5.2 Characterization of water transfers dynamics in the carbonate vadose zone by
electrical resistivity tomography (ERT)

The electrical resistivity tomography (ERT) profile of January 2018 as well as the saturation
ratios of each month with respect to this reference profile and the beat of the corresponding

water table are given in figure 4.
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Figure 4: Reference electrical resistivity profile (January 2018) and associated sedimentary log. The
colors make it possible to distinguish the variation in resistive zones: the red is associated with a high
resistivity (until 3200 Q.m) while the blue is associated with a low resistivity (until 0 Q.m). It is possible
to distinguish the unsaturated zone (high resistivity values) from the saturated zone (low resistivity
values) with these data. The crosses on the surface of the profile represent the placement of the 72
electrodes (with a spacing of 0.5 m). The discontinuous line about 64 m NGF corresponds to the lower
limit of the ballast. The water table elevation is represented between 61 and 62 m NGF by the
discontinuous line. The total length of the ERT profile is 35.5 m NGF.

Under this profile, there is a representation of the evolution of saturation ratios over time (from February
2018 to January 2019). The use of the Time-Lapse option on Res2DInv software highlights an increase
in saturation from February 2018 to July 2018 (saturation ratio greater than 1, resulting in low resistivity
values). Then, there is a decrease of saturation until January 2019 (saturation ratio less than I, resulting
in higher resistivity values).
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On the electrical resistivity profile, the different lithologies can be distinguished by their
different electrolytic properties. The rather heterogeneous electrical resistivity values over a
variable thickness of about 50 cm make it possible to locate the ballast (ie. mixture of calcareous
powder and clay; the lower limit is materialized by the discontinuous line about 64 m NGF).
The highly conductive characteristics in certain parts of the profile provides an indication of
the preferential zones for infiltration of surface water (p < 100 Q.m). Just below the unsaturated
limestone (around 62 to 65 m NGF), the conductivity ranges from 400 < p < 6000 Q.m. In this
area, values are higher due to coarser grains (Toney, 1990; Daily et al., 1992). The lateral
differences (both vertical and horizontal) of electrical resistivity highlight the change of facies
and therefore the variations of porosity and permeability. In fact, at about 61.5 m NGF, the
facies changes from boundstone to grainstone, with porosity values increase strongly, from
about 20% to 40%, similar to permeability measurements, where the values vary from about
2D to 4D. Electrical resistivity measurements in the work of Singha et al. (2007) also allowed
to highlight a system with two different porosities studying mass transfer. Underneath the
unsaturated limestones, saturated limestones with low electrical resistivity (50 <p <100 Q.m),
allow to the identification of the saturated zone. Under this last, marls are found, with electrical
resistivity values less than 50 Q.m. In our case, the temperature has no influence on the

electrical measurement as it is constant (~ 12.8°C).

In laboratory, after experience on the Hassler cell and calculations of the Archie and Brooks
and Corey equations (equations 2 and 6), different petrophysical parameters were obtained from
the limestone samples and are presented in the table 1. The parameter » deducted from these

equations made it possible to pass from an electrical resistivity index to a water saturation index.
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Table 1: Hassler cell experimental petrophysical parameters obtained by Archie and Brooks and Corey’s
laws. Archie’s law (1942) provide information on the electrical resistivity of the rock sample p, (2.m), by
calculating the water porosity ©® (%), the cementing m and the saturation n exponents. The water
resistivity py is assumed equal to 15 Q.m. The factor a is equal to 1 as the rock is assumed to be
consolidated. The calculations resulting from the Brooks and Corey equations (1964) are used to
calculate the parameters Pb (the maximum pore size; in Pa), A (the pore size distribution index), and S,
(the residual saturation).

Archie's law (1942) Brooks 3(1116C4(;rey s law
pw (Qm) | 15+0.05 Pb 7500
D (%) 35+ 0.7 A 0.33
m 2+ 0.06 Swi 0.10
n 1.44 + 0.06
a 1

The different figures below the electrical resistivity profile indicate the variations of the
saturation ratios over a year. In fact, according to Liu and Yeh (2004) and Looms et al. (2008),
the ERT properties make it possible to study the evolution of the water content in the VZ
because it is the main factor controlling the electrical resistivity. As Hubbard and Linde (2010)
suggest, others parameters can also influence these results such as temperature, pressure, partial
saturation of the different phases and the electrical conductivity of the interstitial fluid. Thus,
the transport and the flow of the water front can be highlighted by the characterization of the
water saturation (see equation 6). Similar results have been reported in the work of Daily et al.
(1992) who observed variations in electrical resistivity following water infiltration. Archie
(1942) exploits the bulk electrical conductivity to water saturation to monitor water transfers in
the vadose area, validating the use of the ERT method to study changes in saturation and
properties of fluids in underground conditions (Lehikoinen et al., 2009).

More bluish colors indicate higher water contents for the month in relation to the reference
month (January 2018), and conversely for ratios less than 1 (red color areas). Saturation ratios
equal to 0 indicate that there is no change in water content between two dates. From January to
July 2018, the water content in the massif increases sharply, with the bluish area widening
steadily, and saturation ratios increasing (> 1). This is related to the rapid circulation of water
through the porosity, as explained in 4.1.

In contrast, August 2018 to January 2019, the saturation ratios are gradually decreasing (related
to slower water circulation in the matrix porosity) to lower than 1, indicating drier places
compared to January 2018: January 2019 is less humid than January 2018. These observations
are directly related to the effective rainfall shown on the figure 5. Indeed, during the year 2018,

the highest effective precipitation was recorded in January 2018 (about 94 mm) and then
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decreased during the year. Water infiltration and infiltration capacity were therefore strongest
at the start of 2018.

Infiltration was defined by Freeze and Cherry (1979) and corresponds to the “entry of water
into the soil from the ground surface and the associated flow away from the surface within the
unsaturated zone” (Daily et al., 1992). Michot et al. (2003) highlighted water infiltration thanks
to variations in electrical resistivity which decrease when the water content increases.

The effective precipitation in January 2018 was strong enough to cause significant water
infiltration and allowed the migration of the water content through the VZ until the aquifer and
was able to recharge it. As a result of the heavy effective rainfall, the water would initially
propagate very quickly. Then, during its propagation in the VZ, its speed would be gradually
slowed down. This has also been observed in the work of Looms et al. (2008).

Similarly, this is consistent with the level of the water table for each month (shown by the dotted
lines) shows that it increases (until reaching a maximum in July, about 62.26 m NGF) and then
decreases for the same period. The recharge of the aquifer by water infiltration was also
highlighted in the work of Barraud et al. (1979) and Cosentino et al. (1979) using electric
sounding curves.

However, this strong infiltration can provide spatial variability in the distribution of electrical
resistivity and therefore, lead to a bias in the results (Liu and Yeh, 2004). Indeed, according to
these same authors, the initial chemistry of the pore water can be modified by incorporating the

infiltrated water with a different chemical composition.

Figure 5 (next page): Evolution of effective precipitation variations (Pesy, in mm) at Saint-Emilion, from
January 2016 to January 2019 (histogram), and TDR water content measurements at different depths (m
NGF) in the experimental site for the same period. The level of water table is also represented (pink
curve).

Intense rain events are evident from the water content data recorded by the TDR probes represented for
the three hydrological cycles (January 2016 to January 2017, January 2017 to December 2017, December
2017 to December 2018).

The graphic provides a visual representation of the water content front as it transfers vertically through
the porous medium, from the surface to the water table, recorded by five TDR (the TDR 1 being the most
surface probe, the TDR 6 the deepest one). An increase of the water signal is recorded by a TDR probe
at a particular depth when the water content increases. The deeper the probe is, the more delay there
will be in the recording of the signal: the amplitude of the humidity front decreases and the dephasing
increases as it propagates in depth.
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Electrical resistivity can also highlight direction and speed, therefore the water movements, of
the groundwater flow as is the case in the works of White (1994). The results presented here
also show complex water movements through the carbonate formation. According to Daily et
al. (1992), these latter are a function of underground properties (such as hydraulic
heterogeneity) and physicochemical properties (sorption for example). Petrophysical
parameters also play an important role.

According to figure 2, the porosity and permeability values are very variable along the

carbonate formation. In some places, the water movement can be done by gravity flows
(through highly permeable areas where the electrical resistivity is high) or by capillary flows
(low electrical resistivity). This type of results has also been encountered in the work of Daily
et al. (1992). Moreover, as Looms et al. (2008) point out, small structural changes can influence

transport such as the presence of capillary barriers for example.

The electrical resistivity is influenced by 5 main parameters namely the porosity, the surface
conduction, the lithology, the water saturation and the ionic strength of the interstitial fluid
(Hubbard and Linde, 2010). Therefore, according to the same authors, ERT measurement is a

useful tool for monitoring the dynamics of water transfers from the VZ.

To calibrate the results, a sample of limestone core representative of the hydrosystem studied
(the same as previously used to obtain the parameter n) was taken in order to calibrate in the
laboratory the electrical resistivity measurements carried out in the field. This made it possible
to study the influence of water saturation on the electrical resistivity measurements and
therefore on the capillary pressure. A similar work was carried out by Lehikoinen et al. (2009)
who assumed that the variations in electrical conductivity encountered in their study were only
linked to changes in water saturation, thus using the Archie’s law (1942) to link these two
parameters. Thus, Lehikoinen et al. (2009) used the Archie’s law to convert the values of
distribution of saturation into values of electrical conductivity.

Thus, according to the figure 6, the experimental curve of the capillary pressure as a function
of the saturation can be traced (blue dots), as well as the evolution of the resistivity as a function
of the saturation (orange dots). The orange curve represents the theoretical curve, determined

from Brooks and Corey equations.
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Figure 6: Laboratory experiments. Evolution of the capillary pressure (Pa) for limestone core with
nitrogen as a non-wetting phase (blue dots for experience, blue curve for theoretical model of Archie
(1942)), and variation of experimental resistivity (in ohm.m) versus water saturation S, (orange dots).
The theoretical curve corresponding obtained by Brooks and Corey equations (1964) is represented by
the orange curve. After experience, the irreducible saturation S.; obtained is equal to 0.1, and
corresponds to the water (wetting phase) which can no longer be expelled from the sample by the nitrogen.

According to the figure 6, electrical resistivity of the sample decreases with respect to
desaturation, until Swi = 0.1 (ie. the irreducible saturation). Resistivity stabilizes and ceases to
decrease further. Similarly, the experimental curve (in orange dots) follows the theoretical curve
(in orange), showing that the results are correct. Furthermore, on the same figure, the capillary
pressure curve follows the same trend: increasing as the saturation decreases. The theoretical
saturation curve (in blue) shows the reliability of the measurement: the experimental values
follow the theoretical values accordingly. Thus, the parameters obtained thanks to the
experiment on the Hassler cell makes it possible to calibrate the geophysical profiles realized
on the ground. Indeed, the inversion of the reference electrical resistivity profile and the
representations of the different saturation ratios over time were obtained considering the
petrophysical parameters measured in the laboratory. This allows a more accurate

representation and interpretation of the results.

By knowing the different parameters obtained by the Archie’s law and Brooks and Corey

equations, it is possible to graphically represent the evolution of the saturation ratio as a
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function of altitude (m NGF) for a given date, considering the month of January 2018 as a
reference (Fig. 7). It is thus possible to represent the results of the evolution of the saturation
ratio obtained in the field (from the ERT method; blue curve) and in the laboratory (obtained

by measurements of the electrical resistivity measurements on the Hassler cell; yellow curve).

67 A
Experimental curve
66 - % by measurement on Unsaturated zone
Hassler cell
= 64 - —
o) .
Z 63 1 ) B
g« . . - Water table elevation in July 2018
% 62 -
=
% 61 - Water table elevation in January 2018
604 T~
59 - Saturated zone
58 1 1 1 1 ]
1 1.1 1.2 1.3 1.4 1.5

Evolution of saturation ratio of July 2018 (S;) compared
to January 2018 S, (Si/Sy)

Figure 7: Evolution of the saturation ratio of July 2018 (S;) compared to January 2018 (Sy). Comparison
of the results obtained in the field by measurement of electrical resistivity (yellow curve) and in
laboratory by measurement on the Hassler cell (blue curve). The red line indicates the level of the water
table in January 2018 (61.42 m), the green line indicates the level of the water table in July 2018 (62.76
m NGF). The two curves show a maximum saturation reached for the same altitude (about 63.5 m NGF).
Field and laboratory measurements show a good agreement.

For example, the figure 7 shows the evolution of the saturation ratio for the month of July “S;”
(where the level of the water table is at its highest) compared to January “So”. The level of the
water table in January 2018 is represented by the curve in red (Z = 61.42 m), the one in July is
shown by the curve in green (Z = 62.76 m). The two curves show a maximum saturation ratio
reached for the same altitude (= 63.5 m NGF), and follow the same trend. This demonstrate that
the measurement performed in the field is reliable, and follows the theoretical model calculated
from the measurements in the laboratory. Therefore, these results can be interpreted with good
confidence.

Nevertheless, the value of this maximal ratio is not equal. The geophysical measurement

indicates a S»/S1 max equal to 1.20, while the laboratory measurement indicates a maximum
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value of 1.34. This slight difference can be attribute to the model used. The theoretical model
assumes an infinite environment, whereas the experimental site has air above the limestone
column. This difference between the actual test site and the theoretical model provides an
explanation (at least in part) as to why the saturation ratio (obtained by the curve of
measurements in the laboratory) becomes progressively vertical as altitude increases. In
addition, as mentioned above, the natural environment is heterogeneous in terms of facies, and
therefore porosity and permeability. The experimental curve from electrical resistivity
measurements is therefore smoother compared to the curve obtained by the measure on Hassler
cell, because the theoretical model assumes a homogeneous medium, without variation of the
petrophysical parameters. /n fine, this graphical representation allows to define the VZ (when

S2/S1 > 1) and the saturated zone (when S»/S; < 1).

The maximum of the saturation ratio “S2/S1 max”” and the associated altitude “Z” can then be
recorded for each month (always with January 2018 as the reference month), and related to the
evolution of the water table level over time (Fig. 8).

The results evolve in the same way as the evolution of the altitude of the water table. The
laboratory data (from the previously calculated model) and field measurements vary in response
to changes in the aquifer. An increase in the level of the water table causes an increase in the
values of the saturation ratios, and therefore an increase in the associated altitude values (for
the period from January to July 2018). This observation is more valid for the data from the
model, which supposes an infinite medium. The geophysical measurement is a little less
sensitive compared to the modeled data due to the heterogeneity of the rock mass and the air
present in the quarry. In addition, a difference between the results can be linked to the
heterogeneity of the vadose zone in terms of petrophysical properties. The limestone core
studied was sampled at a given location with its own porosity and permeability values.
Therefore, the results obtained from the Brooks and Corey model would be different if a core
with a different location would have been taken.

Finally, the altitude of the saturation ratios S2/S1 max calculated from the field experiments does
not vary may be related to the smoothing of the method, because of the relatively small study

arca.
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Figure 8: Evolution of the maximum saturation ratios Si/So max and associated altitudes Z over time: i)
for the measurements obtained in the field (orange circles and triangles), and ii) derived by model
calculations (blue circles and triangles) compared to January 2018 (the reference month). Comparison
with the evolution of the altitude of the water table over time (green curve).

During a hydrological cycle, the level of the water table tends to increase initially until reaches a
maximum (May), then it is followed by a decrease in level until December. This coincides with the
calculations of saturation ratios for different dates, obtained experimentally from the electrical

resistivity data. The associated altitudes also correspond, thus showing the reliability of the
measurement.

5.3 Characterization of dynamics of water transfers in the carbonate vadose zone
from Time Domain Reflectometry (TDR) properties

Three hydrological cycles (from January 2016 to December 2018) were studied in order to
characterize dynamics of water transfer in carbonate VZ from TDR properties (Fig. 5). An
analysis of volumetric water content measurements and effective rainfall indicated that the rock
saturation at the studied site varied between 24.84% and 96.54% (Tab. 2). Throughout the three
cycles, the saturation never reached 100%. The maximum water saturation was observed during

the sub-cycle of cycle 3 (December 2017 to December 2018; saturation of 96.54%) while the
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minimum water saturation observed is during the cycle 2 with 24.84% (January 2017 to

December 2017).
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Table 2: Water content (£ 2%) and saturation (%) measured for the three hydrological cycles (January 2016 to January 2017, January 2017 to December 2017, December

2017 to December 2018) in the underground quarry at different altitudes (m NGF) and associated porosity values. Az (cm) indicates the difference in depth between the
surface and a given point.

o . nd . 3" hydrological cycle: Dec-17 to Dec-18
17 hydrological cycle: Janv-16 to Janv-17 2" hydrological cycle: Janv-17 to Dec-17
Sub-cycle (30/01/18 to 15/03/18)

Water content (+ 2%) Saturation (%) Water content (+ 2%) Saturation (%) Water content (+ 2%) Saturation (%)
Probes | Cote (m NGF) | Az (m) ¢ Min Max Min Max Min Max Min Max Min Max Min Max
TDR 1 79.53 0.40 0.1 10.36 12.60 7191 87.53 9.45 12.25 65.61 85.08 13.28 13.90 92.22 96.54
TDR 2 78.03 1.90 0.4 10.94 12.59 25.21 29.02 10.78 12.34 24.84 28.42 13.55 14.02 31.22 32.30
TDR 3 77.13 2.80 0.4 - - - - - - - - 10.21 10.71 27.36 28.72
TDR 5 74.10 5.83 0.4 10.92 12.50 25.88 29.62 - - - - 12.54 12.87 29.73 30.49

TDR 6 72.63 7.30 0.3 14.00 14.59 40.45 42.16 - - - - - - - -
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The input parameter corresponds to the effective precipitation. Periods of effective precipitation
take place generally between November and March. Three periods of effective precipitation
(P1 to P3) can be identified: for the 1% hydrological cycle, P1 corresponds to effective
precipitation of January 2016 (196 mm); for the 2" hydrological cycle, P2 is for effective
precipitation of February 2017 (49 mm); for the 3™ hydrological cycle, P3 is awarded for
effective precipitation of December 2017 (117 mm).

The effective precipitation directly influences the water contents (in %) measured at different
altitudes in the VZ, and recorded by the 5 TDR probes distributed from the surface to the water
table. These are located between the 79.5 m NGF depth and the 72.6 m NGF depth (TDR 1, 2,
3, 5and 6).

The output parameter corresponds to the groundwater recharge recorded by the multi-

parameters probe.

During the hydrological cycle 1 (January 2016 to January 2017), the effective precipitation
P1 of January 2016 (Pesr = 196 mm) infiltrates the carbonate rock and is recorded by different
TDR probes (TDR 1, 2, 5 and 6; Fig. 5).

The evolution of water content over time shown in figure 5 presents a sinusoidal shape with an
increasingly dephasing with the depth. Moreover, this sinusoidal amplitude of the water content
decreases. For example, TDR 1 has a very large sinusoidal deformation and a large amplitude,
whereas TDR 6 (which is deeper) shows a much lower amplitude. This allows to indicate that
if the input signal of the system is weak, the recording of the water signal cannot be done at a
great depth. So, there will be a delay in registration or no registration (Tab. 3). This observation

is valid for all hydrological cycles which will be described below.
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Table 3: Comparison between i) the predicted time (t) of hydraulic transfers and measured time (t’) of
hydraulic transfers in days and ii) the predicted attenuation (f) of the moisture front and measured

attenuation (B’°) of water content front obtained from the TDR technique for the three hydrological cycles

(January 2016 to January 2017, January 2017 to December 2017, December 2017 to December 2018).

1*' hydrological cycle: Janv-16 to Jany-17

tx 10%s t (days) t' (days) B'
Probes Min Max Min Max Min Max
TDR 1-TDR 2 0.53 0.67 6 8 1 0.070 0.088 0.309
TDR I-TDR 5 0.88 1.10 10 13 5 0.169 0.211 0.355
TDR 1-TDR 6 0.87 1.00 10 12 8 0.169 0.193 1.338
TDR 2-TDR 5 0.88 1.10 10 13 4 0.145 0.181 0.046
TDR 2-TDR 6 0.87 1.00 10 12 7 0.150 0.172 1.029
TDR 5-TDR 6 0.92 1.00 11 12 3 0.084 0.091 0.983
2" hydrological cycle: Janv-17 to Dec-17
tx 10°s t (days) t' (days) B
Probes Min Max Min Max Min Max
TDR 1-TDR 2 0.39 0.49 5 6 17 0.076 0.094 0.589

3" hydrological cycle: Dec-17 to Dec-18
Sub-cycle (30/01/18 to 15/03/18)

tx10°s t (days) t' (days) B B'
Probes Min Max Min Max Min Max
TDR 1-TDR 2 0.34 0.36 4 4 4 0.060 0.063 0.288
TDR 1-TDR 3 0.49 0.52 6 6 12 0.090 0.096 0.207
TDR 1-TDR 5 0.82 0.86 9 10 44 0.157 0.166 0.653
TDR 2-TDR 5 0.82 0.86 9 10 40 0.135 0.142 0.365
TDR 3-TDR 5 1.08 1.15 13 13 32 0.157 0.167 0.446

For this period, the maximum water content value of VZ at 72.63 m (NGF) is recorded by TDR
6 and concerns the 26/07/2016 where the water content is 14.59% and water saturation is
42.16% (Tab. 2). This maximum water content is related to the maximum -effective
precipitation P1. There is a six-month lag before the signal resulting from the precipitation of
January 2016 was inferred at 7 m depth. Minimum values in water content and water saturation
are recorded by TDR 1 in 10/01/17 and are equal to 10.36% and 71.91% respectively.

This reasoning can also be applied to determine the time (¢°) that the water content front is to
be recorded by the different TDR: from TDR 1 to TDR 2, this takes 1 day (Tab. 3). It takes 5
days for the water content front to move from TDR 1 to TDR 5, 8 days from TDR 1 to TDR 6,
4 and 7 days to move from TDR 2 to TDR 5 and to TDR 6, and 3 days from TDR 5 to TDR 6.
(Tab. 3). Similarly, the 8’ parameter can be determined by plotting the amplitude of the waves
for two depths (Tab. 3).

These results can be compared with those obtained by calculations according to the equations
established by Burger et al. (1985), Perrier and Morat (2000) and Perrier et al. (2001) (see the
section below).

A monthly analysis of water content measurements indicated that the water saturation at the

studied site varied between 25.21% and 87.53% (Tab. 2).
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During the hydrological cycle 2 (January 2017 to December 2017), the effective precipitation
P2 of February 2017 (Petr = 49 mm) infiltrates the carbonate rock and is recorded by TDR 1 and
2 probes only (Fig. 5).

The maximum water content value of VZ at 78.03 m NGF (TDR 2) concerns the 16/04/2017
where the water content is around 12.34% (water saturation = 28.42%; Tab. 2). This maximum
water content is related to the maximum effective precipitation P2. There is a two-month lag
before the signal resulting from the precipitation of February 2017 was inferred at 2 m depth.
Minimum values in water content and water saturation are recorded by TDR 1 in 07/12/17 and
are equal to 9.45% and 65.61% respectively.

This reasoning can also be applied to determine the time (¢”) that the water content is to be
recorded by the different TDR, and it takes 17 days from TDR 1 to TDR 2 (Tab. 3). The 3’
parameter is equal to 0.589 for TDR 1 and 2 (Tab. 3).

A monthly analysis of water content measurements indicated that the water saturation at the

studied site varied between 24.84% and 85.08% (Tab. 2).

During the hydrological cycle 3 (December 2017 to December 2018), the effective
precipitation P3 of December 2017 (Pefr = 117 mm) infiltrates the carbonate formation and is
recorded by different TDR probes (TDR 1, 2, 3 and 5; Fig. 5).

For the sub-cycle of hydrological cycle 3 (from late January to early March), the maximum
water content value of VZ at 78.03 m NGF is recorded by TDR 2 and concerns the 03/02/2018
where the water content is 14.02% and water saturation is 32.30% (Tab. 2). There is a two-
month lag before the signal resulting from the precipitation of December 2017 was inferred at
2 m depth. Minimum values in water content and water saturation are recorded by TDR 3 in
24/02/18 and are equal to 10.21% and 27.36% respectively.

Same remark as before, this reasoning can also be applied to determine the time (¢°) that the
water content front is to be recorded by the different TDR: from TDR 1 to TDR 2, it takes 4
days. It takes 12 days for the water content front to move from TDR 1 to TDR 3, 44 days from
TDR 1 to TDR 5, 8 days to move from TDR 2 to TDR 3, 40 days from TDR 2 to TDR 5 and
32 days from TDR 3 to TDR 5 (Tab. 3). According to the same table, the ’ parameter ranges
from 0.207 to 0.653.

The effective precipitation must be therefore sufficiently long and important for the propagation
of the water content front to be recorded by all TDR, and be felt on the water table.
For example, the accumulation of effective precipitation P2 is less important than the period P3

(49 mm against 117 mm). The piezometric level recorded in March 2017 is lower than that
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recorded in March 2018 (60.25 m NGF against 61.75 m NGF), a difference of 1.5 m.
Groundwater recharge was therefore better in 2018 than in 2017, and the water content front
could be recorded until TDR 5. So, P2 has not been sufficient to obtain a maximum of water
height.

According to figure 5, the strong effective precipitation recorded in December 2017 and the
maximum value of the water table elevation shows that the freshwater aquifer has taken 6

months to recharge.

In conclusion, the stronger the input signal of the system (corresponding to a long and intense
effective precipitation period), the more the propagation of the water front could be followed
by the TDR though the carbonate formation.

Moreover, the propagation of this front though the medium induces a recorded wave having a
sinusoidal deformation, the amplitude of which decreases and the dephasing increases when

the depth increases.

If the input signal of the system is string, the output signal can be recorded, corresponding to
the groundwater level. The more the input signal is important, the better will be the recharge of
the groundwater. This has been studied in the works of Kotchoni et al. (2019) who have clearly
defined a direct relationship between rainfall and aquifer recharge. The more the annual rainfall
is higher than the average rainfall, the better the annual recharge is. Depending on the year, the
recharge of the aquifer will therefore be variable depending on the intensity of precipitation,

but also the infiltration capacity of the soil, the evapotranspiration and the runoff (Sen, 2015).

Furthermore, when the water input is insufficient, the curves recorded by the TDR are smoother

and the fluctuations of the water contents are much slower.

Propagation, attenuation and dephasing of water content in carbonate vadose zone

According to the figure 5, the water content signal has a sinusoidal shape. At depth z = 0,
(effective precipitation) there is a sinusoidal wave with a water period t, thus the water content
at depth z must be again a sinusoidal wave with the same period 1 but dephased and attenuated.
The following equation established by Burger et al. (1985), Perrier and Morat (2000) and Perrier

et al. (2001) allows to calculate the water content at depth z:
(10) T (t,2) = A0).sin (=)
And at the |z| depth, (z = -|z|) by the relationship:
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(11) T (t,z) = A(0). e\/; sin <2m %z)
with D equal to water diffusivity of the porous medium, ¢ transfer time, and A4 is the amplitude
of the incident water content. From this equation, it’s possible to calculate the amplitude of the

water content front at depth |z|, using to the following equation:

(12) A(2) = A0).e ~NP”

The amplitude attenuation of the wave can be written:

A
(13) B=-Inf 5= = 122 — 2

Thus, it’s possible to deduce time ¢ for the water content front to pass from z; to z:

(14) t= |i5- |z2 — z1]

The basic physical properties used in this model are the permeability and porosity obtained
using a head air permeameter on 12 cylindrical samples. Thanks to the measure of its specific
flow capacity, the intrinsic permeability k£ can be known for a given porous rock, and can be
determined only by a flow experiment. The studied system is a heterogeneous sedimentary
limestone. The most interesting direction is perpendicular to the bedding planes. In the case of
linear beds in series, the appropriated average permeability is equal to the harmonic average
permeability such as:

(15) k=L~+ Y {L/ki}

where L, is the thickness of each bed and £; is the measured intrinsic permeability of each bed.

The porosity is defined as the storage capacity of a porous rock. It corresponds to the ratio
between the pore volume and the total volume of a sample obtained from the mercury injection
method. The average porosity @ considers the porosity of all beds. According to Dullien (2012),
in the case of a water-air flow and atmospheric pressure, the hydraulic diffusivity is given by

the following relationship:

— k_eﬁﬁ _ Krwk
(16) D = el = “ruz

where ke (in m/s) is the effective permeability, K., is the relative water permeability, and & (in

m/s) is the intrinsic permeability.
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Using the empirical model established by Brooks and Corey (1964), pressure-saturation curves
can be explained (Dullien, 2012) by calculating the S. parameter (ie.: the normalized

saturation):

(17) Se = Swwi_ (E)_i

1-Swi Pp

where Py is the bubling pressure, 4 is a fit component, S,; is the irreducible water saturation.

The empirical Brooks and Corey model allows to determine the water relative permeability in
the drainage case and for the wetting phase (Assouline and Tartakovsky, 2001):

Sw — Swi
1-Swi

8) Krw (Su) = (S 7

Many authors propose a Corey-type water relative permeability:

o _owi\3+2/2
19 Krw (Sw) = (=)

or

20) Kiw =S

An alternative correlation is the Pirson model:

1) Krw (Sw) = S3y . (%) *?

For this paper, relation given by Adler et al. (1997) was used to calculate the water relative

permeability K (Sw):

(22) Krw(Sw) = (M)

1-Swi

with a = 2, for S > 0.1 and K = 0 for S, < 0.1.

The « porous plate » method is used to obtain the curve of the water-air capillary pressure
versus water saturation (Fig. 9). In our case, the experimental irreducible saturation Swi is equal
to 0.1. However, the curve shows a Si of about 0.4. The value of Swi = 0.1 could not be obtained
experimentally because it requires very high pressure (= 10 bars). In our experimental
conditions, the pressure could not exceed 2 bars. The value 0.1 is therefore an estimated value,

determined from the Brooks and Corey (1964) equations.
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Figure 9: Experimental curve of water-air capillary pressure Pc (in bars) versus water saturation Sw
obtained from Hassler cell experiment. A calcareous core sample and a carrier gas corresponding to
nitrogen as a non-wetting phase are used. The saturation values extracted from table 2 comprise values
between 0.2 and 0.95. Hassler cell experimentation allows the irreducible saturation Swi to be calculated
(equal to 0.1 in our case). Between 0 and 0.1, there is no water flow.

From the equation 22 and using the experimental data given in the figure 5, we obtained the
relationship between the water relative permeability and the water saturation for the three cycles
(Fig. 10). The table 2 give different petrophysical properties at different depth used for the

three cycles of this study during modelling process.

Not all TDR probes are represented due to non-recording of data.
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Figure 10: Water relative permeability K., versus water saturation S, obtained by Corey-type model
after experimentation on the Hassler cell for a calcareous core sample and a carrier gas corresponding
to nitrogen as a non-wetting phase. Black dots represent the first hydrological cycle (January 2016 to
January 2017), yellow dots represent the second hydrological cycle (January 2017 to December 2017),
red dots represent the third hydrological cycle (December 2017 to December 2018). Hassler cell
experimentation allows the irreducible saturation S.; to be calculated (equal to 0.1 in our case). Between
0 and 0.1, there is no water flow.

Finally, by combining equations 13, 14, 16 and 22, we obtain the following relationships for

time t (equation 23) and for amplitude attenuation /5 (equation 24):

29  p=-

The table 4 gives the modelling results of the hydraulic transfer time in VZ and the amplitude

attenuation of the wave (using equations 23 and 24).
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Table 4: Physical properties (water relative permeability K., (Sv), effective permeability K.; (ms™!) and hydraulic diffusivity D (ms*!)) measured on the studied site used to
model water transfers for the three hydrological cycles (January 2016 to January 2017, January 2017 to December 2017, December 2017 to December 2018).

Ist hydrological cycle: Janv-16 to Janv-17 2nd hydrological cycle: Janv-17 to Dec-17 3rd hydrological cycle: Dec 17 to Dec- 18
Sub-cycle (30/01/18 to 15/03/18)

Kuy (Sy) Ker ¥ 10°° (ms™) D x 10 (ms™) Krw (Sy) Ker ¥ 10 (ms™) D x 10 (ms™) Kiw (Sw) Kege % 10°° (ms™) D x 10 (ms™)
Probes K (D) Min Max Min Max Min Max Min Max Min Max Min Max Min Max Min Max Min Max

TDR 1 - 0.47 0.74 - - - - 0.38 0.70 - - - - 0.83 0.92 - - - -
TDR 2 18.4 0.03 0.04 5.26 8.21 18.18 28.42 0.03 0.04 5.00 7.71 17.31 26.68 0.06 0.06 10.20 11.30 35.40 39.07
TDR 3 11.5 - - - - - - - - - - - - 0.04 0.04 4.28 4.98 13.50 15.69

TDR 4 132 B B - B B - B » - - » B B B - - B B
TDR 5 5.6 0.03 0.05 1.74 2.66 5.23 7.98 - - - - - - 0.05 0.05 2.69 2.90 7.84 8.46

TDR 6 9.0 0.11 0.13 10.30 11.50 30.62 34.15 - - - - - - - - - - - -
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According to table 4, for the hydrological cycle 1 (January 2016 to January 2017), the
highest effective permeability ke is obtained for TDR 6 (11.50 x 10 ms™!) and the lowest is
for TDR 5 (1.74 x 10 ms™). Thus, the highest hydraulic diffusivity D was measured in TDR
6 (34.15 x 10°° ms™") and the lowest in the TDR 5 (5.23 x 10 ms™).

For the hydrological cycle 2 (January 2017 to December 2017), the calculation of k. and D
was only possible for the depth of TDR 2: ke between 5.00 x 10° ms! and 7.71 x 10 ms!
and D between 17.31 x 10 ms™! and 26.68 x 10° ms™!.

For the hydrological cycle 3 (December 2017 to December 2018), the highest effective
permeability ke is obtained for TDR 2 (11.30 x 10 ms™) and the lowest is for TDR 5 (2.69 x
106 ms™). Thus, the highest hydraulic diffusivity D was measured in TDR 2 (39.07 x 10 ms"
1 and the lowest in the TDR 5 (7.84 x 10 ms™).

As explained just before, these results will allow us to calculate the time ¢ and the amplitude
attenuation f of the water content front (Tab. 3). For each distance between the different TDR,

the model shows a minimum and maximum value (Zmin, tmax and Bumin, Pmax).

By knowing the different petrophysical parameters of the medium (porosity, permeability) as
well as the saturation data obtained by the TDR probes, it was possible to model the mass
transfer of water along the carbonate formation. According to table 3, the comparison between
the predicted time values () and the measured time values (¢”) from the TDR technique
manifests generally good agreement. The § value seems to increase as a function of the depth
both for the predicted and the measured parameter. From this, we conclude that the water
content transfers are controlled mainly by hydraulically-conductive properties of carbonate

porous medium.

However, the model presented here can be discussed in different points. In fact, the results
obtained for the predicted time are slightly different between the values obtained theoretically
and experimentally. In general, the model tends to underestimate the water content front

transfer. Several explanations are possible and listed below.

In addition, according to Ledieu et al. (1986), the temperature influences the measurement of
the dielectric constant: transit time must therefore be corrected. Moreover, according to Schelde
et al. (1998), the temperature differences are greater for the upper layers of the carbonate
formation (10 to 15 cm deep): the variations between the results are therefore stronger. Calamita

et al. (2012) also suggest that temperature is an important parameter playing on the analysis of
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their data. The reliability of potentially erroneous measurements by temperature variations are

also discussed by Jones et al. (2002) and Venkatesh and Raghavan (2004).

Carbonate formation regions may exhibit various electrical conductivity and cause differences
in results between calculated and field measurements (Yanuka et al., 1988). In addition,
according to Santana et al. (2007), too high electrical conductivity values lead to greater

uncertainties in the measurement of TDR probes.

The medium studied in our case is very heterogeneous, especially in terms of porosity and
permeability. In fact, the carbonated hydrosystem shows a macroporosity (or fracture porosity
with inter-aggregates pores) and a microporosity (with intra-aggregates pores). According to
Simtinek et al. (2003), two regions co-exist with mobile and immobile water flows, where water
can migrate inside and between aggregates. Two different permeabilities are therefore present:
water remains stagnant in the matrix (it is retained and stored) and a part can flows through.
These variations in petrophysical parameters allow different flows and transport of water
through the same carbonate formation. According to Topp et al. (1980), the texture, the
structure, the soluble salts will also influence the electrical response of the soil. For the
calculations of our model, we considered only one type of porosity with a constant flux which
probably added a bias to the results. An additional error can be added due to the presence of

vacuum which can influence the accuracy of the measurement (Calamita et al., 2012).

Closer measuring points should be made (at least every 50 cm for example) so that these
parameters can be determined more precisely. It is for this main reason that the propagation of
the water content front presents a hysteresis, likewise this characteristic is accentuated when
the depth increases. In fact, the more the depth tends to approach the level of the water table,
the more the amplitude of the wave is closer to zero and the more the water content is uniform.
This makes it possible to justify a transfer time of the water content front which is not
instantaneous, but which is about 12 months. Thus, the recharge of the aquifer can be better
characterized.

Moreover, the arrangement of the probes in the carbonate formation could be improved in order
to better characterize the lateral spatial variations of the water content. However, inserting the
probes into the carbonate formation can disrupt the soil structure and water flow (Rothe et al.,
1997).

The measurement frequency can also be modified in order to better understand variations in

water content over time.
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A difference between the modeled and field results can be linked to the calibration of the probes.
Indeed, according to Schelde et al. (1998), this calibration does not consider the apparent
density of the soil. This parameter contributes to the error in the measurement of the water

content up to 0.030 m>.m= (Arsoy et al., 2012).

The length of the cable between the probe and the TDR as a parameter influencing the

measurement can also be discussed (Logsdon, 2000).

The model presented here does not consider the convection component of hydraulic transfers
and the thermal conductivity of the porous medium; which can create discrepancy between the

calculated and experimental results.

Finally, from an experimental point of view, it would be more interesting to use a higher
pressure (about 10 bars) to have the Syi parameter not supposed but obtained. Thus, this would

refine this value.

The use of a coupling of the TDR probes with a hydrological model would be interesting in
order to estimate with exactitude and precision the water content in VZ, as carried out in the

work of Hymer et al. (2000) with the SHAW model (Simultaneous Heat And Water model).

6. Conclusions

This paper aims to characterize the natural dynamics of the unsaturated zone through the
monitoring of water transfers along a carbonate formation at the scale of the annual climatic
cycle (from January 2016 to January 2017 and from January 2017 to December 2017), and at
the scale of an important rain episodes (from late January 2018 to early March 2018). This
study used two main geophysics tools: 1) the Time Domain Reflectometry (TDR) method, to
determine the water content in several given points of the rock mass over time and 2) the
Electrical Resistivity Tomography (ERT) method, allowing to illustrate the evolution of
saturation ratios at different times. Other complementary tools like the multi-parameters and
CO: probes and the weather station were used to better characterize the natural dynamics of the
aquifer. Laboratory experiments on core samples were carried out on the Hassler cell in order
to obtain a theoretical model and to compare this latter with the natural environment. These

experiments were able to calibrate the results obtained in the field and to confirm the reliability
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of the measurement. These tools were applied in the experimental site of Saint-Emilion

(Gironde, France) and allowed to study and establish the baseline of the natural environment.

At the scale of the annual climatic cycle, the maximum water contents recorded correspond to
particular rain event where the recorded effective precipitations are more or less intense.
According to the results, the time of hydraulic transfer through the unsaturated zone is 12
months and seems to exhibit hysteresis. The model used in this study shows that the propagation
of the water content front is strongly dependent on the physical properties of the medium such
as porosity, effective permeability and water saturation. These three parameters control the
transport by diffusivity in the unsaturated zone. As the depth increases, the dephasing and
amplitude attenuation of the water content front also increase because of the conductive
properties.

Thereby, changes in water content over time are reflected in the saturation ratios (obtained after
electrical resistivity measurements), which increase or decrease during the high or low water
season respectively. These saturation ratios can also be determined experimentally, assuming
an infinite pattern.

This method highlights the recharge of the aquifer over time (also related to the effective
precipitations and thus the transfer of the water content front) and its impact on geophysical

measurements.

This study made it possible to highlight the cyclical nature of the unsaturated zone, which
depends on various factors, such as intrinsic factors (related to the physical properties of the
medium: porosity, permeability), and extrinsic factors (linked to the climate, e.g., effective

precipitation).
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3. Caractérisation géochimique de 1’eau de la zone vadose
carbonatée en condition naturelle

La section 3.1 quantifie les ¢léments majeurs de la phase aqueuse de la ZV au cours du temps
depuis la surface jusqu’a l’aquifére. Ces derniers sont ensuite intégrés dans le logiciel
géochimique PhreeqC, permettant de réaliser une modélisation dite « inverse » afin de calculer

les concentrations en CO;. Ces résultats sont présentés dans la section 3.2.

La figure 3.1 présente la répartition des sondes permettant une caractérisation
hydrophysicochimique de la ZV carbonatée depuis la surface jusqu’a la zone saturée. C’est au
second niveau de la carriére souterraine que sont récoltées les différentes données. Les sondes
TDR et les sondes de prélevements des échantillons d’eau sont réparties tout au long du massif
carbonaté et dans le sol. Certaines sondes TDR sont situées a la méme altitude que les sondes
de prélevement d’échantillon d’eau et sont matérialisées par des étoiles rouges (Fig. 3.1A).

Afin de prélever I’eau libre de la porosité matricielle, quatorze cellules « téflon/quartz » sont
disposées a différentes profondeurs. Une pompe (présente au niveau 2 de la carriére), reliée a
chaque sonde par un tubing, créée une dépression (Fig. 3.1B) afin de forcer 1’eau libre du milieu
poreux a circuler via ce tube par une succion produite dans la céramique. Quatorze flacons

recueillent ensuite les échantillons (Fig. 3.1B et 3.1C).

Figure 3.1 (page suivante) : Répartition des sondes permettant la caractérisation hydrogéochimique de
la zone vadose carbonatée. Fig. 3.14 : Représentation schématique de la zone vadose depuis la surface
du sol jusqu’a la zone saturée. Les sondes TDR se situant a la méme altitude que les sondes de
préléevements des échantillons d’eau sont représentées par des étoiles rouges. Fig. 3.1B : Zoom du niveau
2 de la carriére souterraine ou se situe le systeme de prélevement des échantillons d’eau et la
récupération des différentes données mesurées par les sondes TDR. Fig. 3.1C : Représentation d’une
sonde de préléevement d’échantillon d’eau (ou cellule « téflon/quartz »).
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3.1 Evolution des concentrations ioniques de la zone vadose

De Janvier 2018 a Février 2019, des échantillons d’eau ont été prélevés mensuellement et
ponctuellement tout au long de la ZV. Chaque sonde doit prélever au moins 5 ml d’eau qui
correspond au volume minimum afin qu’un échantillon puisse étre analysé en chromatographie
ionique. La synthese des prélévements d’eau pour cette période est représentée par le tableau
3.1.

Tableau 3.1 : Synthése des préléevements d’eau réalisés le long de la zone vadose de Janvier 2018 a
Février 2019.

Sonde (profondeur) | 31/01/2018| 16/02/2018| 22/03/2018| 06/04/2018| 03/05/2018| 14/06/2018| 03/07/2018| 31/08/2018| 13/09/2018| 10/10/2018| 13/11/2018| 18/12/2018| 15/01/2019| 25/02/2019
L1 X X X
L2 (0,40 m) X X X
L3 X
14 (1,80 m) X
L5 (2,65 m) X X X X X X X X X X
L6 (4,14 m) X X X X X X X X X X X X
L7 (5,63 m) X X X X X X X X X
L8 (7,12 m) X X X X X X X X X X
L9 (8,60) X X X X X X X X X X X X
L10 X X X X X X X X X X X X
111 (11,70 m) X X X X X X X X X X X
L12 (13,00 m) X X X X X X X X X X X
113 (15,80 m) X X X X X X X X X X X X
L14 (17,30 m) X X X X X X X X X X X

Une fois prélevés, les échantillons sont analysés en laboratoire par chromatographie ionique.
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3.1.1 Evolution des concentrations en cations en fonction du temps et de la
profondeur

La figure 3.2 présente I’évolution des concentrations en cations pour toutes les sondes en
fonction du temps et la figure 3.3 montre 1’évolution des concentrations pour chaque espéece

ionique en fonction de I’altitude au cours du temps.

Le tableau 3.2 vient en complément des figures 3.2 et 3.3 et présente les valeurs moyennes,
maximales, minimales ainsi que les dates associées des concentrations en cations (mg/L) pour
chaque sonde de prélévement. Les résultats des sondes L3 et L4 ne sont pas représentés car un
seul prélévement a été réalisé en un an : 1) soit celles-ci étaient bouchées ; ii) soit les horizons
de surface ou sont placés ces sondes sont mieux drainés et 1’eau libre n’y serait pas

suffisamment présente pour réaliser des prélévements.



A.PETIT - 2020

RN 010 e B BN 300 T 1 ] 300 T 1 LI
= 2501 L1 2501 L24 2501 L3
£ 200f 4 200F 4 200F
£ 150 . e 1 150, 4 150F
£ 100[ee . 4 100-e® 4 100+
£ 50p 1 50 S 50
© oLe._, . 8 . . 8 ] oL8e.e . . Ll ()] = L I
A3()0 L DL BRI L A 300 T T L 300 T T 1 T
2 2501 4] 2501 Ls4 2500 L6
£ 200} 4 200F 4 200}
g 150F 4 150F 1 I0F., .
g @
£ 1001-® 1 100, % o @ o] 100F .::: .. .
§ 50+ B 50ree % oo *3 ® 50
© 0».”x‘ [ R Oﬂ...’ L 0;23'“’3‘ x’”
300 Te T T 300 T 1 L 300 T T T
5 2500, ° L7 250 L8 2501 L9+
g ® ® oo
£ 200 . 4 200F 4 200f
S 150 4 150 4 1501
£ 100F, . 1 toor . 4 100p
S S0, we 2 02 o 1 50[S eee® @ o 4 S0lemeps o0 % 0
© ok o 8 %88 ] o»gllgd_!_a_ug_. E =
300 T T T T 300 T T T ] 300 T T ]
2 2501 LI04 250 Ly 250 L12 4
on 4 4 4
£ 2001 1 200p 1 200f
g 150 4 150F 4 150f
£ 1001 4 100f 1 100p
E 0feeeece @ o ] 0le o0 o @ 00 7 0le 00 oo @ o
© oH 00 ] 0,!! ol ! '.. ] 0,!!!” 8 : o
\S X Q Q \S
\%'Q \°°'Q \°°'Q \‘*"\ \°"Q
D AT A D P
300 T T T ] 300 T T T ]
5 2501 L13 1 250 L14 Légende :
£ 2001 4 200 5 ® Ca2t
g 150 4 150 5 * Mg
£ 100 1 100 . . * Na*
§ 50; ] 50;... e ® o4 o o K+
S oLINEN. 8§ 8883 oLHE. o 8 88 3 o NH,*
NS Q D N X Q Q S
\°°'Q \‘*"Q \°°'Q & x°°9 \°°'Q \%'Q \°°'\ \°"Q
DA DD P AT DD D

Figure 3.2 : Evolution des concentrations en cations (mg/L) de Janvier 2018 a Février 2019 pour les
quatorze sondes de préléevement.
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Figure 3.3 : Evolution des concentrations en cations (mg/L) en fonction de I’altitude
(m NGF) au cours du temps.
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Tableau 3.2 : Valeurs moyennes, maximales, minimales et dates associées des concentrations en cations
(mg/L) pour chaque sonde de prélévement.

Sonde (Profondeur) Moyenne (mg/L) | Concentration maximale (mg/L) Date Concentration minimale (mg/L) Date
[ 126 154 14/06/2018 102 31/01/2018
Mg2+ 4 5 13/11/2018 1 31/01/2018
L1 Na~ 11 14 13/11/2018 7 31/01/2018
K™ 27 72 13/11/2018 7 31/01/2018
NH4+ 0 1 14/06/2018 0 13/11/2018
[ 109 126 31/01/2018 97 16/02/2018
Mg2+ 3 4 31/01/2018 3 22/03/2018
L2 (0,40 m) Na" 13 17 31/01/2018 10 22/03/2018
K" 9 12 31/01/2018 8 22/03/2018
NH," 0 0 16/02/2018 0 22/03/2018
[ 95 111 22/03/2018 78 16/02/2018
Mg2+ 8 12 13/09/2018 6 31/01/2018
L5 (2,65 m) Na" 19 28 22/03/2018 14 25/02/2019
K™ 48 54 13/09/2018 40 16/02/2018
NH4+ 7 36 10/10/2018 1 03/07/2018
[ 83 121 31/01/2018 64 06/04/2018
Mg2+ 11 14 31/01/2018 7 15/01/2019
L6 (4,14 m) Na" 25 32 31/01/2018 21 15/01/2019
K" 123 159 31/01/2018 108 15/01/2019
NH,," 6 27 10/10/2018 1 03/07/2018
[ 235 290 03/05/2018 205 10/10/2018
Mg” 28 35 03/05/2018 24 10/10/2018
L7 (5,63 m) Na" 24 31 03/05/2018 19 06/04/2018
K™ 64 75 15/01/2019 55 03/07/2018
NH4+ 11 54 10/10/2018 1 06/04/2018
[ 49 70 16/02/2018 40 06/04/2018
Mg> 7 10 13/09/2018 5 06/04/2018
L8 (7,12 m) Na” 19 33 16/02/2018 16 06/04/2018
K" 22 33 16/02/2018 18 14/06/2018
NH,," 1 2 31/01/2018 0 03/07/2018
[ 38 42 03/07/2018 33 13/11/2018
Mg2+ 7 11 31/08/2018 6 06/04/2018
L9 (8,60 m) Na~ 11 16 25/02/2018 9 14/06/2018
K™ 15 18 31/08/2018 13 06/04/2018
NH, 0 0 25/02/2018 0
[ 33 40 18/12/2018 8 13/11/2018
Mg* 6 10 13/09/2018 2 13/11/2018
L10 Na" 8 12 13/09/2018 3 13/11/2018
K 13 17 31/08/2018 4 13/11/2018
NH,," 0 0 14/06/2018 0
[ 32 40 22/03/2018 1 14/06/2018
Mg* 7 11 13/09/2018 0
L11 (11,70 m) Na~ 9 12 31/08/2018 0
K™ 14 19 13/09/2018 0 14/06/2018
NHé,+ 1 2 31/08/2018 0 16/02/2018
[ 34 51 03/05/2018 13 16/02/2018
Mg* 8 11 13/09/2018 2 16/02/2018
L12 (13,00 m) Na" 10 12 13/09/2018 7 03/07/2018
K' 23 111 25/02/2019 6 16/02/2018
NH,," 1 3 13/09/2018 0 14/06/2018
[ 33 38 16/02/2018 27 15/01/2019
Mg2+ 9 12 13/09/2018 6 15/01/2019
L13 (15,80 m) Na" 12 15 16/02/2018 9 15/01/2019
K™ 22 30 25/02/2019 18 15/01/2019
NHé,+ 1 3 14/06/2018 0 18/12/2018
[ 56 80 03/07/2018 37 22/03/2018
Mg® 7 13 16/02/2018 5 14/06/2018
L14 (17,30 m) Na” 20 43 16/02/2018 6 14/06/2018
K' 16 26 16/02/2018 9 14/06/2018
NH,," 1 2 14/06/2018 0 22/03/2018
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D’apres le tableau 3.2, de maniere générale, les concentrations en cations sont beaucoup plus
variables et élevées dans les premiers métres de la ZV, plus précisément depuis la surface du

sol jusqu’a 5,63 m de profondeur (correspondant a la localisation de la sonde L7).

Cela se voit notamment a travers les concentrations en Ca?*. Entre les sondes L1 et L6, les
valeurs sont divisées par 1,5 et diminuent progressivement de 126 mg/L a 83 mg/L. Au niveau
de la sonde L7, les concentrations augmentent fortement jusqu’a 235 mg/L. Puis, a partir de la
sonde L8, les concentrations restent inférieures a 49 mg/L. Les valeurs ont donc été divisées
par 5 en moins de 1,50 m de distance (entre les sondes L7 et L8). A 17,30 m de profondeur

(sonde L14), une 1égére augmentation des concentrations est notable (Fig. 3.3).

Les concentrations en K* sont également plus fortes avant 5,63 m de profondeur, et augmentent
de fagon variable jusqu’a 123 mg/L (sonde L6). De méme, a 2,65 m de profondeur (sonde L5),
un pic de concentration est notable avec des valeurs multipliées par 5 (Fig. 3.3).

Au-dela de 5,63 m, les valeurs des concentrations diminuent progressivement et restent
constantes. Les concentrations ont donc été divisées par 2 en moins de 3,00 m de distance (entre

les sondes L6 et L7).

Les concentrations en Na* augmentent réguliérement avec des valeurs qui doublent depuis la
sonde L1 a L7. Celles-ci restent globalement stables pour des profondeurs supérieures (excepté

a 17,30 m de profondeur ou une augmentation des valeurs est notable ; Tab. 3.2).

En moyenne, les concentrations en Mg?* restent constantes depuis la surface du sol jusqu’a
17,30 m de profondeur excepté au niveau de la sonde L7, ou les valeurs des concentrations sont

multipliées par 4 (Fig. 3.3).

Les valeurs de concentrations en NH4" se situent a la limite de détection de 1’appareil et sont
en moyenne inférieures a 1 mg/L. Les valeurs élevées reportées pour les sondes L5, L6 et L7
(Fig. 3.3) pour la date du 10/10/18 sont probablement liées a des erreurs d’analyse. En effet, en
conditions naturelles, les concentrations en NH4" a travers la ZV doivent étre inférieures a 1

mg/L comme il I’est également montré dans les travaux de Aharoni et al. (2017).

Enfin, selon les figures 3.2 et 3.3, la date de prélévement des échantillons ne semble pas avoir
d’importance. Les points reportés pour chaque date sur la figure 3.3 sont quasiment superposés

les uns aux autres: I’évolution des concentrations serait donc plutdt influencée par la



Chapitre 3 — Caractérisation hydrogéologique et hydrogéochimique de la zone vadose

profondeur de prélévement (Fig. 3.3). En effet, les variations plus élevées mesurées dans les
premiers centimétres du sol peuvent étre attribuées au fonctionnement biologique ou 1’activité
bactérienne y est plus forte en raison de valeurs de température et de de saturation en eau qui y
sont favorables. La production biologique (ou biotique) va ainsi étre attribuée a la rétention
hétérotrophique ainsi qu’a la respiration autotrophique (Russell, 1988), et va influencer
directement la composition géochimique. Les sondes L1 et L2, localisées a une profondeur
inférieure a 0,40 m dans le sol, vont donc davantage étre soumises aux variations de température
et de saturation en eau, et enregistrer des valeurs de concentrations en éléments majeurs
beaucoup plus variables qu’en profondeur.

A partir de 2,65 m de profondeur (sonde L5), la géochimie de I’eau du massif carbonaté n’est
fonction que des parameétres pétrophysiques de la roche (porosité et perméabilité) dont les
valeurs sont hétérogenes le long de la ZV. Cela a été précédemment mis en évidence dans les
travaux réalisés par Cohen et al. (2013) et Rhino (2017). Les premiers auteurs ont montr¢, par
le biais de différents gaz traceurs (Ar et He), ’hétérogénéité du massif carbonaté grace a
différents chemins préférentiels empruntés lors de la migration du panache de CO». Les seconds
ont révélé la présence de deux types de porosité (micro- et macro-porosité) au sein du calcaire
de Saint-Emilion grace a des mesures de la porosimétrie par injection de mercure. Dans ces
deux études, les paramétres pétrophysiques de la formation carbonatée dictent la circulation des
fluides dans le réseau poreux. L’eau est donc plus ou moins mobile en fonction de sa
localisation dans le massif carbonatg, et sa géochimie est directement dépendante des propriétés
pétrophysiques du milieu.

De plus, I’augmentation des concentrations pour toutes les espéces cationiques au niveau de la
sonde L7 (a I’exception de Na") semble étre anormale. Des valeurs élevées a 5,63 m de

profondeur devraient donc également étre mesurées pour les anions.

3.1.2 Evolution des concentrations en anions en fonction du temps et de la
profondeur

La figure 3.4 présente I’évolution des concentrations en anions pour toutes les sondes en
fonction du temps et la figure 3.5 montre 1’évolution des concentrations pour chaque espece

ionique en fonction de I’altitude au cours du temps.

Le tableau 3.3 vient en complément des figures 3.4 et 3.5 et présente les valeurs moyennes,

maximales, minimales ainsi que les dates associées des concentrations en anions (mg/L) pour



A.PETIT - 2020

chaque sonde de prélévement. Pour le tableau 3.3, les résultats des sondes L3 et L4 ne sont pas

représentés pour les mémes raisons expliquées dans la section 3.1.1.
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Figure 3.4 : Evolution des concentrations en anions (mg/L) de Janvier 2018 a Février 2019 pour les
quatorze sondes de préléevement.
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Tableau 3.3 : Valeurs moyennes, maximales, minimales et dates associées des concentrations en anions
(mg/L) pour chaque sonde de prélévement.

Sonde (Profondeur) Moyenne (mg/L) | Concentration maximale (mg/L) Date Concentration minimale (mg/L) Date
CI 34 79 13/11/2018 7 31/01/2018
Ll S0~ 19 32 13/11/2018 9 31/01/2018
NO5 11 13 14/06/2018 9 31/01/2018
PO, 7 7 31/01/2018 6 14/06/2018
CI 6 8 31/01/2018 5 16/02/2018
S0~ 23 30 31/01/2018 17 22/03/2018
L2 (0,40 m)
NO; 17 27 31/01/2018 9 22/03/2018
PO, 7 8 22/03/2018 6 16/02/2018
CI 32 40 25/02/2019 27 03/07/2018
S0~ 86 144 14/06/2018 58 03/07/2018
L5 (2,65 m) -
NO; 152 230 25/02/2019 84 31/01/2018
PO 6 10 31/01/2018 5 16/02/2018
CI 26 39 15/01/2019 20 06/04/2018
S04~ 284 616 31/01/2018 191 06/04/2018
L6 (4,14 m)
NO; 73 106 15/01/2019 21 13/11/2018
PO 120 347 16/02/2018 6 03/07/2018
CI 20 27 15/01/2019 17 22/03/2018
S04~ 705 923 03/05/2018 606 10/10/2018
L7 (5,63 m) -
NO; 85 138 15/01/2019 23 13/11/2018
PO 997 1987 15/01/2019 8 03/07/2018
CI 19 26 16/02/2018 13 06/04/2018
S04~ 51 100 16/02/2018 36 31/08/2018
L8 (7,12 m)
NO; 39 61 16/02/2018 12 13/11/2018
PO 8 10 13/11/2018 6 03/07/2018
CI 10 11 14/06/2018 8 16/02/2018
S04~ 21 23 25/02/2019 20 06/04/2018
L9 (8,60 m) -
NO; 45 56 25/02/2019 14 13/11/2018
PO, 6 6 14/06/2018 6 03/07/2018
CI 10 16 25/02/2019 6 13/11/2018
L10 S04~ 30 36 31/01/2018 7 13/11/2018
NO; 12 18 25/02/2019 6 13/11/2018
PO, 6 6 22/03/2018 4 16/02/2018
CI 13 19 31/01/2018 5 14/06/2018
S0~ 37 45 06/04/2018 7 14/06/2018
L11 (11,70 m) -
NO, 15 21 15/01/2019 6 14/06/2018
PO, 6 7 31/01/2018 6 03/07/2018
CI 26 100 25/02/2019 12 13/09/2018
S0~ 35 73 03/05/2018 26 03/07/2018
L12 (13,00 m) -
NO; 15 25 16/02/2018 7 13/11/2018
PO, 6 6 22/03/2018 6 03/07/2018
Cr 22 25 03/07/2018 17 13/11/2018
S0,” 32 52 14/06/2018 23 25/02/2019
L13 (15,80 m) -
NO; 20 31 22/03/2018 7 13/11/2018
PO, 6 6 22/03/2018 6 03/07/2018
Cr 18 25 25/02/2019 13 31/01/2018
S0~ 60 113 16/02/2018 51 18/12/2018
L14 (17,30 m) -
NO; 30 50 16/02/2018 10 13/11/2018
PO, 6 6 22/03/2018 4 16/02/2018




Chapitre 3 — Caractérisation hydrogéologique et hydrogéochimique de la zone vadose

D’apres le tableau 3.3, les différentes espéces anioniques présentent une évolution similaire en
fonction de la profondeur. De maniere générale, les concentrations ont tendance a augmenter
jusqu’a 5,63 m, diminuer ensuite, puis ré-augmenter une seconde fois a partir de 13 m de
profondeur. Cette seconde augmentation des concentrations est toujours inférieure a la
premicre.

Cela s’observe facilement via 1’évolution des concentrations en SO4*, qui est Iespéce
anionique présentant le plus de variabilité a travers la ZV (Fig. 3.5). Depuis la sonde L1 jusqu’a
la sonde L7, les concentrations en SO4*~ sont multipliées par 37 (passant de 19 mg/L a 705 mg/L
en moyenne ; Tab. 3.3). Les valeurs chutent brutalement au niveau de la sonde L8, ou elles
sont divisées par 14 (passant de 705 mg/L a 51 mg/L). Elles augmentent de nouveau a 11,70 m
et 17,30 m de profondeur ou les valeurs sont multipliées par 2 et 3 respectivement par rapport

a la sonde L1 (37 mg/L pour L11 et 60 mg/L pour L14 ; Tab. 3.3).

Comme pour SO4*, les concentrations en PO4* s’élévent de fagon anormale a 4,14 m (120
mg/L) et 5,63 m de profondeur (997 mg/L), ou les valeurs sont multipliées par 17 et 142
respectivement par rapport a la sonde L1 (7 mg/L ; Tab. 3.3).

Les 16/02/18 et 15/01/19, des concentrations trés élevées ont été mesurées au niveau des sondes
L6 et L7 (2 347 mg/L et 1987 mg/L respectivement). Ces valeurs ne sont pas présentes sur la
figure 3.5 car elles sont trop élevées et empéchent une représentation graphique correcte. Le
pic de concentration en PO4*" le 16/02/18 par la sonde L6 correspond a celui pour SO4>- mesuré

par les sondes L8 et L14.

NOgs™ présente des concentrations hétérogenes le long de la ZV. Proche de la surface, ses valeurs
sont mesurées a 11 mg/L et sont multipliées par 14 a 2,65 m de profondeur (152 mg/L ; Tab.
3.3). Les valeurs sont multipliées par 8 une deuxiéme fois a 5,63 m par rapport a la sonde L1
(85mg/L). Les valeurs sont ensuite variables jusqu’a 17,30 m de profondeur, et restent

inférieures aux valeurs mesurées avant la sonde L7.

Enfin, les concentrations en CI" semblent évoluer de fagon opposée a celles des autres anions.
Depuis la surface du sol jusqu’a la sonde L10, ses concentrations diminuent progressivement
et sont divisées par 3 (passant de 34 mg/L pour la sonde L1 a 10 mg/L pour la sonde L10) ; puis
les valeurs augmentent légérement et sont multipliées par 3 (26 mg/L pour la sonde L12 contre

10 mg/L pour la sonde L10) a 13 m de profondeur (Tab. 3.3).
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D’apres la figure 3.5, les concentrations anioniques présentent globalement peu de variation au
cours du temps : les valeurs mesurées pour chaque sonde évoluent de facon similaire,
indépendamment de la date de prélevement. Cela se voit a travers les graphiques de la figure
3.5 ou les résultats pour chaque date sont quasiment superposés les uns aux autres.

Cependant, une exception pourrait étre faite pour les dates du 31/01/18, 16/02/18 et 14/06/18
ou les concentrations semblent étre 1égérement plus élevées que celles mesurées aux autres

dates.

3.1.3 Conclusions générales sur I’évolution des concentrations en éléments
majeurs en fonction du temps et de la profondeur

La profondeur de prélévement des échantillons d’eau refléte les variations des concentrations
en ¢léments majeurs a travers le massif carbonaté.

Plus une sonde se situe prés de la surface du sol, plus les teneurs sont variables et élevées.
Lorsque les sondes sont proches de la surface (tel que les sondes L1 et L2), celles-ci sont
davantage soumises aux variations élevées de température et de saturation en eau. Les valeurs
de concentration qui y sont mesurées sont donc plus variables qu’en profondeur, et sont
fortement influencées par I’activité biologique.

A partir de 2,65 m de profondeur, les variations de la composition géochimique des échantillons
d’eau sont uniquement liées aux parameétres pétrophysiques du massif carbonaté (porosité et

perméabilité).

Des valeurs ¢élevées de concentration a 5,63 m de profondeur ont été mesurées a la fois chez les
anions (a I’exception de CI") et les cations (a I’exception de Na) : ces augmentations semblent

étre anormales.

Sur une année, les analyses géochimiques ont montré que les concentrations en cations et anions

restent globalement constantes.
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3.2 Evolution des concentrations ioniques de la zone vadose en fonction des
précipitations efficaces et de la teneur en eau le long du massif carbonaté

L’objectif de cette partie est de faire le lien entre les concentrations ioniques mesurées, les
variations de la teneur en eau et les précipitations efficaces (Pefr) de I’hydrosystéme carbonaté

en fonction du mois de I’année 2018 étudié.

La figure 3.6 compare les données de concentration (mg/L) en Ca?", K* et SO4> en fonction de
I’altitude (m NGF) mesurées au cours d’une année avec :
- 1) les Perr (en mm ; Fig. 3.6A) ; celles-ci sont déterminées a partir de la formule :
P=En+ ({+R+ ARu)
avec ETr I’évapotranspiration réelle ; / 'infiltration ; R le ruissellement et 4Ru la
variation de la réserve utile. Les parameétres R et 4Ru peuvent étre négligés, d’ou Pesr =
P — Errcar P = Ep (I’évapotranspiration potentielle) et Ru = Ry (la réserve d’eau
maximale du sol ; Daum et al., 1996) ;
et
- 1i) les valeurs de saturation en eau (%) mesurées par les sondes TDR a différentes
altitudes et représentées par des étoiles (Fig. 3.6B et 3.6C). Ces derniéres sont ¢gales

aux données mesurées le jour ou les prélevements des échantillons ont eu lieu.

Les données de Pefr et de saturation en eau (mesurées par les TDR 1, 3, 5 et 6) sont celles
reportées dans ’article cité dans la section 2. La variation de la saturation en eau en fonction
de la profondeur n’est représentée que par peu de résultats a cause d’une défaillance des sondes
entrainant des résultats erronés et/ou le non enregistrement des données (voir les explications

fournies dans ’article présenté dans la section 2).
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Figure 3.6 (page précédente) : Comparaison de l’évolution des concentrations en Ca’*, K* et SO+*
(mg/L) avec les précipitations efficaces (mm) et les valeurs de saturation en eau (%). Fig. 3.6A :
Evolution des précipitations efficaces (mm) au cours du temps ; Fig. 3.6B : Evolution des concentrations
en Ca’*, K* et SO/ (mg/L) en fonction de l’altitude (m NGF) comparée aux valeurs de saturation en
eau (% ; représentées par des étoiles) entre janvier 2018 et juin 2018 ; Fig. 3.6C : Evolution des
concentrations en Ca’*, K* et SO4° (mg/L) en fonction de [’altitude (m NGF) comparée aux valeurs de
saturation en eau (% ; représentées par des étoiles) entre juillet 2018 et décembre 2018.

La figure 3.6A indique des Pesr élevées pour les mois de Janvier et Mars 2018, mesurées a 94
mm et 106 mm respectivement. Entre Avril et Novembre 2018, les Pesr sont négatives liées a

I’évaporation (notamment en Aout ou elles sont mesurées a -112 mm).

De maniére générale, les figures 3.6B et 3.6C montrent une augmentation des concentrations
entre 0 m et 5,63 m de profondeur (sonde L7), suivi par une diminution de 5,63 m a 13 m (sonde
L12). Jusqu’a 17,30 m (sonde L14), une 1égeére augmentation des concentrations est notable.

En Décembre 2018, aucun échantillon d’eau n’a été prélevé pour des profondeurs inférieures a

8,60 m.

Selon les résultats présentés dans 1’article de la section 2, lorsqu’une précipitation a lieu, celle-
ci se ressent quasiment immédiatement sur les sondes TDR (1 et 2) placées dans les premiers
centimetres du sol et qui mesurent une augmentation des saturations en eau. Le front d’humidité
migre ensuite a travers le massif carbonaté et est mesuré par chaque sonde TDR, avec un temps
de propagation de plus en plus important au fur et a mesure que la profondeur augmente (le
déphasage augmente). En paralléle, ce signal est de plus en plus faible pour aller de la TDR 1
vers la TDR 12 (I’amplitude diminue). Cependant, le peu de valeurs de teneur en eau
représentées par la figure 3.6 pour les dates et altitudes étudiées ne permettent pas d’établir un
lien de fagon évidente avec les concentrations en éléments majeurs ; d’autant que ces derniéres
semblent évoluer quasiment de la méme fagon au cours d’une année (Figs. 3.3 et 3.5).

La relation attendue entre les parametres Pefr, saturation en eau et concentrations en éléments
majeurs devrait étre la suivante : une précipitation ¢élevée a un instant ¢ engendre une forte
saturation en eau dans les premiers centimétres de la ZV (dont le signal s’atténue et est de plus
en plus déphasé au fur et & mesure que la profondeur augmente), qui se matérialise par une
diminution des concentrations en ¢léments majeurs proches de la surface (li¢ a un effet de
dilution). Les quantités de Pesr plus ou moins importantes (en fonction des parameétres
climatiques) transitent ensuite le long de la ZV, et impactent directement la recharge de
I’aquifere. Cela provoque des répercussions sur les concentrations mesurées localement en
¢léments majeurs qui devraient diminuer (mais dans des proportions de plus en plus faibles) au

fur et a mesure de la migration des Peir.
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3.3 Calculs de I’indice de saturation vis-a-vis de la calcite et des concentrations
en CO; au cours du temps par le logiciel géochimique PhreeqC

Pour calculer I’indice de saturation vis-a-vis de la calcite (ISC) et les concentrations en CO> au
cours du temps, une modélisation dite « inverse » est réalisée a partir du logiciel géochimique
PhreeqC en utilisant les concentrations ioniques mesurées dans chaque sonde. Les
concentrations en cations et anions (mg/L) sont définies comme paramétres entrants, associées

aux valeurs de pH et de température correspondantes.

Comme ’alcalinité n’a pas été mesurée avant I’analyse des échantillons en chromatographie
ionique, une incertitude est a prendre en considération vis-a-vis du calcul de la balance ionique.
Ainsi, afin que toutes les espeéces chimiques soient présentes pour ce calcul, les ions HCO;3™ ont
été estimés en supposant qu’il s’agit de la seule espéce manquante et que les ions CO3?" sont

toujours égaux a 1 (comme le milieu est saturé vis-a-vis de la calcite) :

Y [cations] — Z[anions]) « 100

Y[cations] + Y[anions]

[HCO3_] = <

Ces concentrations correspondent également aux parameétres entrants dans le logiciel PhreeqC.

En fonction des résultats obtenus apreés modélisation inverse, les valeurs de I’ISC indiquent si
la calcite précipite, se dissout, ou est a I’équilibre. Cet indice dépend principalement de l'activité
ionique des especes chimiques présentes (Plummer et al., 1979 ; Sigg et al., 2014) mais aussi
des conditions de température et de pression du milieu. Ainsi, 1'état de saturation d'une solution
est défini par :

1SC = log Ki  log aca? +I.(a6032

s s
ou ISC correspond a l'indice de saturation de la calcite, O est le produit ionique de la solution,

K; est le coefficient de solubilité de la calcite et a; le coefficient d'activité ionique des especes i
(Ca?* et COs> dans ce cas). Si ISC = 0 (avec aCa** x aCOs* = K), le soluté est en équilibre
avec la calcite. Si ISC < 0, la solution est sous-saturée et la calcite se dissout. Si ISC > 0, la

solution est sursaturée et la calcite précipite.

PhreeqC permet également de calculer les concentrations en CO2 (%) a partir de l'indice de
saturation en CO2 (g) (pour la phase pure en phase aqueuse) qui correspond au logarithme

décimal de la pression partielle du composant gazeux exprimée en atmosphere (Thiéry, 2015).
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La figure 3.7 représente I’évolution de I’'ISC et des concentrations en COz (%) au cours du

temps pour les toutes sondes de prélévement (a 1’exception des sondes L3 et L4).
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Figure 3.7 : Evolution de [’indice de saturation vis-a-vis de la calcite (ISC) et des concentrations en CO;
(%) au cours du temps, déterminés a partir du logiciel de calculs géochimiques PhreeqC pour les toutes
les sondes de préléevement (a [’exception des sondes L3 et L4). Les résultats d’analyse représentés
possédent un pourcentage d’erreur inférieur a 1 %. Des valeurs d’ISC inférieures a 0 indiquent un
processus de dissolution vis-a-vis de la calcite, contrairement a un processus de précipitation caractérisé
par un ISC supérieur a 0.

La ligne en tirets représente la zone a 1’équilibre vis-a-vis de la calcite : des valeurs supérieures
a 0 montrent que la calcite précipite tandis que des valeurs inférieures a 0 indiquent sa
dissolution (croix oranges). Pour les sondes situées proches de la surface du sol (de L1 a L6),
le systéme carbonaté est a 1’équilibre vis-a-vis de la calcite avec un indice de saturation égal a
0. A partir de la sonde L7, le systéme tend vers une légere dissolution de la calcite : I’indice de
saturation est compris entre -0,2 et -1,64. Une plus forte dissolution est notable pour la sonde

L11 (ISC = -2,99).
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Les concentrations en CO; (croix noires) sont plus élevées pour les sondes situées proches de
la surface du sol (de L1 a L6). Pour les sondes L1 et L2, les concentrations maximales sont de
3,74 % et 4,54 % respectivement et ne sont pas inférieures a 2,45 %. La concentration la plus
¢levée a été mesurée pour la sonde L6 et vaut 4,86 %. Les teneurs en CO> plus élevées pour les
sondes proches de la surface du sol sont directement liées a 1’activité biologique du sol
expliquée précédemment, et sont influencées par la rétention hétérotrophique ainsi qu’a la
respiration autotrophique (Russell, 1988). Au-dela de la sonde L6, les concentrations sont

stables et sont comprises entre 0,3 % et 1,5 %.

Au cours d’une année, I’hydrosystéme est donc considéré a 1’équilibre vis-a-vis de la calcite et

les concentrations en CO; restent inférieures a 1,5 % a partir de 7,30 m de profondeur.

La figure 3.8 représente 1’évolution de I’'ISC et des concentrations en CO; (%) mesurés au
cours d’une année en fonction de I’altitude (m NGF). Ces résultats sont comparés avec les
données de Pefr(mm ; Fig. 3.8A) et de saturation en eau (% ; Fig. 3.8B et 3.8C), afin d’observer
I’influence de ces paramétres sur la signature géochimique de la ZV.

Les valeurs de saturation en eau (représentées par des étoiles) correspondent aux résultats
mesurés a la date ou le prélévement d’échantillon a été effectué et sont associées aux valeurs
de Pefr mesurées pour le méme mois.

Les résultats des analyses du mois d’octobre ne sont pas représentés a cause de problémes

analytiques.
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Figure 3.8 (page précédente) : Evolution de |’indice de saturation vis-a-vis de la calcite (ISC) et des
concentrations en CO; (%) au cours du temps, déterminés a partir du logiciel de calculs géochimiques
PhreeqC pour les sondes. Ces résultats sont comparés avec les précipitations efficaces (mm ; Fig. 3.84)
et les valeurs de saturation en eau (% ; Figs. 3.8B et 3.8C).

Malgré les Pesr élevées mesurées pour les mois de Janvier, Février et Mars 2018, les résultats
d’ISC et de concentrations en CO: ne présentent peu voire pas de variation. Pour ces dates, les
parametres géochimiques devraient tout d’abord évoluer dans les premiers centimetres du sol.
Ce signal serait ensuite atténué et déphasé dans le temps au fur et @ mesure que la profondeur
augmente. Ainsi, des variations des valeurs devraient étre mesurées en profondeur pour les mois
de Juin 2018 par exemple. Néanmoins, les résultats d’ISC et de concentrations en CO; restent

stables tout au long de I’année, peu importe 1’altitude.

Les valeurs de saturation du mois de Février par exemple évoluent de fagon aléatoire alors
qu’elles devraient étre élevées pour les sondes proches de la surface (au regard des Pesr
mesurées) et de plus en plus faibles pour celles situées plus en profondeur.

Le manque de données de saturation en eau a différentes altitudes ne permet pas de mettre en

évidence la propagation du front d’humidité et son impact sur les paramétres géochimiques.

Comme pour les éléments majeurs, aucune relation distincte ne peut étre établie entre les Pery,
les valeurs de saturation en eau et les résultats d’ISC et de concentrations en CO; au regard de
nos résultats. Il serait intéressant de disposer davantage de sondes TDR afin d’observer la
propagation du front d’humidité a travers le massif carbonaté au cours d’une année pour mieux
définir son impact sur les parameétres géochimiques associés. Néanmoins, peu de variation sont
attendues puisque les phases aqueuse, gazeuse et minérale cherchent toujours a rester a

I’équilibre.

4. Conclusions partielles

Dans ce chapitre, la ligne de base des concentrations en COz a été déterminée au cours d’un
cycle hydrogéologique a travers la zone vadose. Les teneurs en CO; ont pu étre déterminées a
différentes profondeurs grace a une modélisation inverse réalisée a partir des valeurs des
concentrations en ¢léments majeurs. Un lien a tenté d’étre établi entre les teneurs en CO», les
précipitations efficaces et les valeurs de saturation en eau (parameétres caractérisés dans I’article
de la section 2).

Sur une année, les analyses géochimiques ont montré que les concentrations en cations et anions

restent globalement constantes. Leur variabilité n’est fonction que de la profondeur de
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prélevement, avec des variations et des concentrations plus €élevées pour des mesures réalisées
proches de la surface du sol, liées a ’activité biologique. Les calculs réalisés par le logiciel
PhreeqC ont indiqué que I’hydrosystéme est a 1’équilibre vis-a-vis de la calcite et que les

concentrations naturelles en CO; sont toujours inférieures a 1,5 %.

Afin de lier les précipitations efficaces, les données de teneurs en eau et les concentrations en
COy, il serait intéressant de disposer davantage de sondes de prélevement et de sondes TDR a
travers le massif carbonaté. Cela permettrait de suivre la propagation du front d’humidité au
cours du temps a différentes altitudes en fonction de I’intensité des précipitations, et de mettre
en évidence une éventuelle diminution des concentrations en éléments majeurs liée a un
processus de dilution.

Il serait également plus pratique d’installer des sondes mesurant directement les concentrations

en COas.

Les données de précipitations efficaces et de teneur en eau sont issues de ’article présenté dans
la section 2. Les expériences géoélectriques réalisées sur le terrain et en laboratoire ont étudié
la dynamique naturelle des transferts d’eau le long de la formation carbonatée. Ainsi, ce temps
de transfert a travers la zone vadose est de douze mois et semble présenter une hystérese. Le
modele déterminé dans I’article montre que la propagation du front de teneur en eau est
fortement dépendant des propriétés physiques du milieu : porosité, perméabilité¢ effective et
saturation en eau. Ces trois parametres contrdlent le transport par diffusivité dans la zone vadose

et permettent d’expliquer la recharge de 1’aquifére.
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Chapitre 4 — Caractérisation de I’extension d’une fuite provoquée de CO: dans un aquifére carbonaté

1. Introduction

Dans le chapitre précédent, la ligne de base naturelle des concentrations en CO; a travers la
zone vadose a été définie au cours d’un cycle hydrogéologique. Dans ce chapitre, 1’impact
d’une fuite provoquée de CO> sur les paramétres physicochimiques de 1’eau de la nappe est
¢tudié grace a une expérience d’injection réalisée directement dans 1’aquifére carbonaté du site
pilote. Les résultats issus de cette expérience mettent en évidence des indicateurs permettant la
surveillance et la détection d’une fuite de CO> en contexte de stockage géologique.

Plus précisément, dans la section 2 de ce chapitre, la caractérisation physicochimique des
parametres de I’aquifeére (pH, conductivité électrique, concentrations en CO; dissous et en
¢léments majeurs) permet : i) de suivre a la fois spatialement et temporellement le panache de
gaz dissous, et ii) de quantifier son extension a travers [’hydrosystéme.

L’ensemble de ces résultats fait [’objet d’un article accepté dans International Journal of
Greenhouse Gas Control.

Dans la section 3, la modélisation géochimique inverse (via PhreeqC), réalisée a partir des
résultats obtenus sur le site pilote en éléments majeurs, compare les données expérimentales
avec les données modélisées afin de comprendre les parametres qui influencent le transport et

la diffusion de ces ¢léments apres injection de CO> dans I’aquifeére.

Pour rappel, en décembre 2018, huit forages ont été réalisés au second niveau de la carriére
depuis la surface du sol jusqu’a la zone saturée (voir le Chapitre 2, section 2.5). En mars 2019,
une expérience de tracage au sel a permis de vérifier la connectivité entre les puits grace a des
mesures de conductivité électrique réalisées sur vingt jours a travers les différents forages. En
juillet 2019, I’injection de CO; a eu lieu dans le puits situé le plus en amont, et 1’évolution des
différents parametres physicochimiques a été étudiée a travers les sept puits d’observation

pendant un mois.

2. Aquifer CO;-leak project: Physicochemical characterization of
the COzleakage impact on a carbonate shallow freshwater
aquifer

Cette partie du chapitre 4 présente Darticle intitulé « Aquifer CO:-leak project:
Physicochemical characterization of the CO; leakage impact on a carbonate shallow freshwater

aquifer» soumis dans International Journal of Greenhouse Gas Control. L’objectif principal
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est de caractériser I’impact que provoque une fuite de CO; sur la qualité de I’eau d’un aquifére
carbonaté et d’étudier les interactions régissant le systeme CO,-H,O-CaCOs.

Pour cela, une eau chargée en CO: dissous a été injectée dans I’aquifere a travers un forage. En
aval de celui-ci, sept autres puits ont été équipés de différentes sondes afin de mesurer
automatiquement et continuellement les parameétres physicochimiques (pH, concentrations en
COz, conductivité électrique). Des échantillonnages périodiques de I’eau dans tous les puits ont
été réalisés afin de déterminer les concentrations en éléments majeurs par chromatographie
ionique.

La propagation du CO; a travers I’aquifére a ainsi été suivie temporellement et spatialement, et
influence fortement les parameétres physicochimiques. Au regard de nos résultats, cinq de ces
paramétres (la conductivité électrique, le pH, les concentrations en Ca?* et HCOj3™ et CO2 (aq))
se sont avérés étre d’excellents indicateurs pour surveiller un panache de gaz en contexte de

stockage géologique.
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Abstract

This work is part of the Aquifer CO>-Leak project and aims to understand, quantify and model
the environmental impact of a CO; leak on water quality in the carbonate freshwater aquifer as
well as COs-water-carbonate interactions. The experiment has been performed within an

Oligocene carbonate underground quarry located in Saint-Emilion (France).

A water charged with dissolved CO; was injected in the aquifer through a borehole.
Downstream, seven wells were fitted with in-situ probes which automatically measured
physicochemical parameters. Periodic water samplings in all wells have been undertaken to

determine the elemental concentrations by ion chromatography.

The spread of CO: in the groundwater was monitored as a function of time and was observed
to influence the various physicochemical parameters. Five parameters seem to be excellent
indicators for monitoring a gas plume during CO> geological storage in regard to our results:
electrical conductivity and pH, and Ca**, HCOs", and COy(q) concentrations.

The interaction between CO» and limestone is highlighted by a saturation index (SI) calculated
with PhreeqC software. It shows (i) a slight trend to dissolution of calcite in the injection well
(SI<0) linked to the reaction process between CO»-H>O-CaCOs3 and (ii) a transport process via

diffusion for the observation wells with a SI=0.

The evolution of physicogeochemical signatures in the aquifer allows us to understand the
reactive and transport processes that occur during the migration of a gasified water plume in
the context of leakage from a geological storage reservoir. Our results will make possible to

model a leakage in a complex natural reservoir.

Keywords: CO> leakage monitoring — Shallow carbonate freshwater aquifer - CO»-rock-

water interactions — Field experiment — CO» geological storage



Chapitre 4 — Caractérisation de I’extension d’une fuite provoquée de CO: dans un aquifére carbonaté

1. Introduction

Since the pre-industrial era, carbon dioxide (CO2) concentrations have continually increased,
with a notable growth of more than 70% (IPCC, 2014). This gas is one of the primary causes
of global warming (Albritton and Meira Filho, 2001), mainly related to human activities (fossil
fuel consumption, industrial processes, bioenergy, etc.; e.g., [IPPC, 1997; Roberts et al., 2018).
Carbon Capture and Storage (CCS) is one of the solutions proposed to significantly reduce CO»
emissions (I[PCC, 2005; Bachu, 2008). This is thanks to geological sequestration (e.g.
Holloway, 1997; Gale, 2004; Hepple and Benson, 2005) which can be done in aquifers in three
phases: trapping of residual gases, trapping by solubility and trapping by mineralization
(Roberts et al., 2018). The CO» injection is occurring in saline reservoirs that are overlain by
freshwater aquifers. These latter must imperatively be protected against a potential leak of CO>
because of their direct link with human activity (Lee et al., 2016).

Assessing the impacts of CO: leakage on shallow aquifers has only received significant
attention over the last ten years, Myers et al. (2018) have determined how tracers (CHs in this
case) can be used to identify and quantify a rate of CO; leakage in an aqueous environment
through benchtop experiments. Recently, Ju et al. (2020) carried out a COz injection experiment
in a shallow aquifer. They used the tracers of noble gases to follow its migration and determine

the mass balance of the plume that leaked (especially with Kr having the highest signal).

One of the projects addressing these different issues is the multidisciplinary research project
ZERT (Zero Emission Research and Technology), which has given rise to numerous
publications (Ambats et al., 2009; Strazisar et al., 2009; Kharaka et al., 2010; Oldenburg et al.,
2010; Zheng et al., 2012). To do this, 300 kg/day of food-grade CO» was injected between July
9 to August 7, 2008 into a horizontal perforated pipe placed below the water table in Bozeman,
Montana (Zheng et al., 2012). The main objective of this project was to assess monitoring
techniques (via the detection, location and quantification of potential CO> leaks) of geological
COs. storage sites. Different aspects helping to understand the CO> migration pathways were
studied. Kharaka et al. (2010) studied the chemical changes linked to the CO; injection on the
quality of groundwater, via the quantification of major, minor and trace inorganic and organic
compounds. The latter evaluated the detection of a CO> leak, based in particular on
measurements of pH, alkalinity, electrical conductivity. The authors have thus shown that pH
is an excellent early indicator of the intrusion of CO; into the aquifer.

Other sites have also studied the physicogeochemical impact of CO2 injection. For example, the

Frio pilot site (operated by the Bureau of Economic Geology of the University of Texas), where
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a small volume of CO; (1600 t) was injected at 1500 m into a brine containing sandstone
(Hovorka et al., 2006). Among other things, the changes in pH and alkalinity values observed
have been attributed to carbonates dissolution (Kharaka et al., 2006). The Weyburn oil field
(Saskatchewan, Canada), corresponds to the first large CO>-EOR injection project where
Encana Corporation introduces 5000 t/day of CO; since 2000 (Gaus, 2010). This project studies
variations in pH and bicarbonates by carbonate dissolution. The COz injection site in Nagaoka
(Japan) operated by the Research Institute of Innovative Technology for the Earth, shows that
one year after stopping the injection, high levels of bicarbonate and calcium were still recorded
(Gaus, 2010). At Sleipner site (North Sea, Norway, operated by Statoil), 1 Mt of CO» per year
has been injected into a deep aquifer since 1996 (Holloway et al., 2007). According to this same
authors, time-lapse seismic surveys show that no leakage from the storage reservoir has taken
place. Lindeberg and Bergmo (2003) explain that the absence of leak is linked to the dissolution
of COz into the surrounding pore waters which is more important over time.

These different pilot and commercial CO; storage projects allow us to better understand,

interpret and compare some of our results.

The results presented for each study cited above can help in understanding a CO> leak through
a carbonate shallow freshwater aquifer, however there are differences depending on the site
studied. According to Keating et al. (2013), the real response of an aquifer will depend on both
hydrological (flow in a heterogeneous medium) and geochemical processes (CO2-water-rock
interactions), variable in time and space. Changes in water formation are the main issue of
storing COz in shallow aquifers, as a small amount of CO; is enough to have a significant impact
(Gaus, 2010). In addition, the intrusion of CO; will cause chemical imbalances and trigger
various chemical reactions (Czernichowski-Lauriol et al., 2006). The spatial and temporal
development of a gas plume will be a function of several spontaneous processes such as the
solubility of CO;, the leakage flux, the flow of groundwater (Carroll et al., 2009, 2014).

Thus, it is essential to monitor the geochemistry of shallow aquifers where CO> is sequestered
and potentially leaked. According to Carroll et al. (2009), a successful surveillance program
includes sampling before and after the injection. For this, one of the most widely used strategies
is to analyze water quality (alkalinity, temperature, pH, etc.) and collect mineralogy data from
aquifer sediments. As demonstrated in Lee et al. (2016) work, these different monitoring tools
make it possible to monitor the distribution, both spatial and temporal, of a CO> plume that
leaks in a shallow freshwater aquifer. The use of noble gases can also be useful for monitoring
a site as shown by the works of Cohen et al. (2013), Rillard et al. (2015) and Rhino et al. (2016).

The latter monitored the spatiotemporal distribution of a gas plume while the CO> (g) was
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injected into the vadose zone. For example, following an injection test, Cohen et al. (2013) used
noble gases (He, Ne) to define preferential path of CO; migration through the vadose zone. Ju
et al. (2020) stress the importance of continuous monitoring in the vadose zone to characterize
the “vertical” migration of degassed budget. A CO: leak and associated risks can be identified
in relation to the baseline measurements. It is essential to determine how much CO, degassed
around a leak point and understand how the groundwater flow can influence its propagation (Ju

et al., 2020).

This study (being part of the Aquifer-CO: leak project) aims to understand, quantify and model
the environmental impact of an induced CO; leak on water quality in the carbonate freshwater
aquifer and understand the CO,-water-carbonate interactions on the pilot site of Saint-Emilion
(Gironde, France). There are few examples of CO; leakage into shallow aquifers but we did not
find CO> leakage study made into carbonate aquifer. In this work the CO» leakage is caused in
a carbonate aquifer, unlike the studies carried out on the Bozeman and Frio sites. The aquifer
studied is very shallow: the water table is about 21 m deep (Loisy et al., 2013). It is subject to
its own hydrological characteristics and allows rapid hydrogeochemical reactions between COx,
water and rock. Its high heterogeneous petrophysical properties over a short distance allow
multiple propagation pathways for the CO> plume, with a high porosity values ranging between
20% to 43% and a high permeability values varying between 1 and 26 D.

During the injection experiment, the impact of CO> on the water geochemistry and
physicogeochemical parameters of the aquifer was studied. Through the different wells, this
characterization enabled us to follow both spatially and temporally the dissolved gas plume

migration, and to quantify its extent across the hydrosystem.

A presentation of the carbonate hydrosystem is shown initially. The experiment set-up and a
preliminary salt experiment (performed before CO: injection) are explained in a second step.
The results obtained in the field, in the laboratory and by modeling are then presented,

interpreted and discussed.
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2. Underground natural site setting

2.1 Geographical, geological and hydrological context

The experimental site is located in the south-west of France, in the Nouvelle-Aquitaine region,
in the village of Saint-Emilion, Gironde (Fig. 1). The experimental site is located in the
abandoned limestone underground quarry, exploited according to the “rooms and pillars”
method. It was previously exploited on two levels (to 8 m and 16 m deep on average) which
serve as an underground laboratory (Fig. 2.A). Our experiments are at level 2 (Fig. 2). The
limestones of the underground quarry (our zone about 20 m thickness) is dated from the Upper
1b Oligocene (Stampien; 28-30 Ma). The facies vary from wackestone to grainstone, and are
associated with high values of porosity (ranging from 20 to 45%) and permeability (between 2
and 18 D; Figs. 2.B and 2.D). Petrophysical parameters where the experiment took place in the
saturated zone are ranging from 20 to 43 % for the porosity and from 1 to 26 D for the
permeability (Fig. 2.D). Oligocene limestones have their fractures filled by impermeable red
clays. Thereby, the porosity is only represented by a matrix pore network (Cerepi et al., 1998),
where the variation in space can be explained by its heterogeneity and/or the alteration of rock
(Rillard et al., 2015). Calcimetry measurements show that the CaCOs content of the limestones

1s about 98 + 2%.

Bruxelles o )
L. Belgique \ AG

Luxembourg

Weather station

France

Entrance to the underground
quarry
100 Km 20 m ; : e\ Surface of the experimental site]

Figure 1: Geographical location of the experimental site. Fig. 1.A: Location of Saint-Emilion in France.
Fig. 1.B: Location of the experimental site in the town of Saint-Emilion.

Figure 2 (next page): Cross-section of the underground quarry. Fig. 2.A: Cross-section from the surface
to the saturated zone. The reference well P6 is equipped with multiple probes and sensors at different
altitudes. The injection and observation wells are located at approximately about 64 m NGF. Fig. 2.B:
Evolution of porosity (%) and permeability (D) from the surface to the aquifer. Fig. 2.C: Zoom of the
figure 2.4. Cross-section of the capillary fringe zone and saturated zone, in the level 2, with the
corresponding stratigraphic log and associated facies. Fig. 2.D: Evolution of porosity (%) and
permeability (D) by Hg-injection and variable head air permeameter methods respectively, from 63.5 m
to 59.5 m NGF, throughout the capillary fringe and saturated zone.
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This hydrogeological system (Fig. 2) is composed (from the surface to the aquifer) of1) 0.30 m
of soils (Cambisol calcaric type; IUSS Working Group WRB, 2007), approximately ii) 18 m of
unsaturated oligocene limestones, and iii) the saturated zone (with a thickness of approximately
3 m depending on the aquifer recharge). The entirety of this formation covers a layer of green
sannoisian marls. The unsaturated zone is composed by the evapotranspiration zone and the
transition zone (comprising the capillary fringe). We consider that it is the lower limit of the
capillary fringe which marks the beginning of the saturated zone. The water saturation of the
unsaturated zone seasonally ranges from 15 and 50% (Cohen et al., 2013; Loisy et al., 2013).
The reference well (called P6 in the figure) crosses the unsaturated and saturated zones, and
allows the collection of water samples directly from the aquifer. The water table flows from
NW to SE (Fig. 3.A), with a hydraulic gradient ranging from 2% (lowest water table elevation)
to 5% (highest water table elevation). The level of the water table oscillates between 61 and
62.4 m NGF.

At the time of the CO» injection experiment (July, 2019), the water table level was at its lowest,

with a hydraulic gradient of 2% and a water table elevation of 61.4 m NGF.

2.2 Characteristics of the experiment and tools used

Field and laboratory measurements

To carry out the CO> injection experiment in the carbonate shallow freshwater aquifer, eight
wells were drilled: an injection well (named F1) and seven observation wells (named from F2
to F8; Fig. 3). These drillings are between 5 and 6 m long, with an 8 cm diameter. According
to the same figure, the wells are arranged according to the flow of the aquifer. Using a single
plane for reference, the distances from F1 to each well are as follows: 0.93 m for F2-F1; 2.50
m for F3-F1; 3.57 m for F4-F1; 2.56 m for F5-F1; 3.86 m for F6-F1; 5.30 m for F7-F1 and 7.10
m for F8-F1 (Tab. 1). Wells F1, F2, F3, F6, F7 and F8 are arranged on the same axis and wells
F4 and F5 are lateral. In addition, well F2 is slightly shifted to the NE (Fig. 3).
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Figure 3: Location and equipment of wells. Fig. 3.A: Level 2 location plan and position of the 8 wells
(Lambert Il coordinates). The blue dotted lines indicate the isopiestic line of the aquifer in July 8, 2019.
The black squares correspond to quarry’s pillars. The white background is the surface of the ground.
Fig. 3.B: Level 2 photograph. The wells are numbered from I to 8 and are arranged in the direction of
flow of the groundwater, F1 being the most upstream well where the CO; injection took place. The
photograph in the square at the top left shows the multiparameters and CO; probes (measuring the
physicogeochemical parameters of the aquifer), arranged in certain wells and immersed in the water
table. The photograph in the square at the bottom right shows the tank containing 200 L of water where
a gas composed of 90% CO;, 9% He and 1% Kr have been dissolved and mixed until homogenized before
being injected into well F1. Fig. 3.C: Schematic representation of well equipment, across the capillary
fringe and the saturated zones. All boreholes are equipped with packers, allowing the well to be sealed,
as well as tubings enabling the recovery of water samples for geochemical analyzes. Well FI1 has a
supplementary tubing permitting the injection of gas. A multiparameters probe is placed in wells F1, F3,
F6, F8. A CO; probe is present in wells F1, F2, F3 and F8. These are connected to a computer allowing
data recovery. The wells F2, F3, F4, F5, F7 and F8 are additionally equipped with 9 electrodes immersed
in the aquifer, making it possible to perform electrical resistivity tomography measurements. These
results will be the subject of another study.
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Table 1: Velocity of NaCl and gasified water plumes (m/day), calculated from the maximum recorded
electrical conductivity values and the distance between wells. The recording of maximum conductivity in
each well can be compared with others geochemical parameters as CO, concentration, pH and ORP.

Distance F1-F2 | F1-F3 | F1-F4 | F1-F6 | F2-F3 | F3-F6 | F6-F8 | F1-F8
between wells

(m) 0.93 2.50 3.57 3.86 1.57 1.36 3.23 7.10
Recording of
maximum
conductivity
(day)
NaCl Velocity of the
experiment conductivity 0.50 1.15 0.57 0.96 5.07 0.74 0.37 0.56
peak (m/day)
Conductivity
rate (%) between - 74.77 - - - 31.53 | 1.31 -
two wells
Recording of
maximum
conductivity
(day) (Fig 5.b)
Velocity of the
conductivity - 1.02 - 0.71 - 0.45 0.40 0.53
peak (m/day)
Conductivity
rate (%) between - 52.99 - - - 1.78 | -8.38 -
CO: two wells
experiment Recording of
maximum CO2
concentration
(day) (Fig 5.a)
Recording of
maximum pH - 2.85 - 5.67 - 2.82 7.89 14
(day) (Fig 5.c)
Recording of
maximum ORP - - - - - - - -

(day) (Fig5.d)

1.87 2.18 6.31 4.02 0.31 1.84 875 | 12.77

- 2.45 - 5.46 - 3.01 8.05 | 13.50

1.36 2.75 - - - - - -

Wells F1-F2-F3-F6-F8 are equipped with two types of probes (Fig. 3.C): 1) a multiparameter
probe (Aqua Troll 600, In-Situ) that is immersed continuously in the aquifer, and carries out
physicochemical intermittent measurements every 30 min (electrical conductivity (+ 0.5% of
reading plus 1.0 uS.cm™), pH (£ 0.1 pH units) and oxidation-reduction potential (ORP, + 5.0
mV); ii) a probe (InPro 5000i, Mettler Toledo), also immersed in the aquifer, measures
dissolved CO; concentrations in water (£ 10% (pCO2 10-900 mbar)) at an identical time rate.
The measurement range of the CO> probe varies between 0 and 20%. Beyond 20%, the recorded
values are “saturated” and indicate a ceiling value. Some wells are also equipped with 9
electrodes immersed at different depths in the water table, making it possible to carry out
electrical resistivity tomography measurements (this will be the subject of another study). To
allow the device to be sealed, a packer (or inflatable stoppers) is placed above the water table
in each well, forcing the injected dissolved gas plume to flow into the carbonate freshwater

aquifer. This avoids any degassing to the atmosphere.
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All wells are equipped with tubing, allowing water sampling for geochemical analyses. Samples
are taken at two different depths, 25 cm (series samples E1) and 70 cm (series samples E2)
below the level of the water table. Samples are taken with a syringe and filtered (Minisart, 0.2
um). In the laboratory, they are analyzed by ion chromatography (DIONEX IC-25, DIONEX
SA, France) in order to quantify the cations and the anions (mg.L™!, = 5%). Simultaneously, the
water alkalinity is measured, using a pH-meter (Consort, = 0.2%). The titration solution

corresponds to 0.1 L hydrochloric acid.

The CO» injection started on July 9, 2019 at 10 am and finished at 11:30 am. This corresponds
to the time to of the experiment, which will be taken as a reference to describe the different
results. The gas bottle of 50 L (including a mixture of 90% of CO., 9% of He and 1% of Kr)
was bubbled into a tank containing 200 L of aquifer water (the results of these rare gases will
be the subject of another article comparing different tracers between them). A stirring blade
inside the tank helped the dissolution of the gas in the water before the start of the injection. A
valve allowed the flow regulation, and a manometer made it possible to control the flow
continuously. The water/dissolved gas mixture was then injected over 1 h 30 min into well F1,
using a flow of approximately 2.20 L/min. The physicochemical parameters of the tank are: 1)
before adding the gas mixture to the 200 L of water: pH = 7.27 and conductivity = 649 ps.cm
1, 11) 200 L of water with the dissolved gas: pH = 5.45 and conductivity = 645 ps.cm™! (Tab. 2).

Hydrodynamic and geochemical characterization of the carbonate freshwater aquifer:

tracing with salt

A preliminary experiment which took place on March 29, 2019 verified the connectivity
between the wells of the carbonate freshwater aquifer. For this, 200 L of a concentrated solution
of 2 g/L of NaCl was injected directly into the aquifer from F1 at 4.20 L/min, and the electrical
conductivity was measured in the various boreholes over time. The measurements were carried
out with a multiparameter probe (submerged in well F1) and CTD-divers (~ 1-100 uS.cm™),
placed in the other wells.

First, we can note that the baseline value of electrical conductivity is variable in the aquifer.
Thus, the initial electrical conductivity is 652 pS.cm! for well F1, 591 uS.cm! for well F2, and
656 uS.cm™ and 543 pS.cm™! for wells F3 and F4. The baseline value of electrical conductivity
is significantly higher in well F8 and should be around 718 pS.cm™.

Well F1 recorded the maximum electrical conductivity (4400 uS.cm™), only few minutes after

injection (Fig. 4 and Tab. 1). Wells F2, F3, F4, F6, F7 and F8 recorded maximum electrical
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conductivity values of 735, 1119, 559, 764, 686 and 753 uS.cm™ respectively (Fig. 4 and Tab.
1). Well F2 registered a maximum conductivity lower than that measured in well F3. This may
be related to the position of the well F2 on the axis F1-F8 which is slightly offset, and therefore
does not lie in the main flow direction of the water table.

In the well F4, the electrical conductivity was practically not influenced by the NaCl injection:
in fact, the further the wells are from the injection point, the weaker is the recorded signal (large
amplitude). Therefore, the CO2 plume would not flow laterally due to sufficient hydraulic
gradient.

According to figure 4, the shape of the electrical conductivity curve for wells F1, F2, F3 and
F6 shows a shoulder, of a slight increase in the electrical conductivity values. This second
growth is probably related to the complexity of the porous medium in terms of porosity (see
section 3.1). This could explain variable water circulation velocity along the F1-F8 axis. Wells
F7 and F8, located further from the injection site, have a much more spread signal and this
shoulder is much less visible. This could be masked by the homogenization and dissipation of
the signal in time and space. Therefore, the longitudinal CO> plume dispersion is significant

between wells F1 to F6, i.e. up to a distance of 3.86 m.

The velocity flow of the water (Tab. 1) calculated between each well over the distance F1-F8
is not constant: the NaCl plume spread at 0.50 m/day to cover the distance F1-F2, 1.15 m/day
for the distance F1-F3, 0.57 m/day and 0.96 m/day for the distance F1-F4 and FI1-F6

respectively, and finally 0.56 m/day to realize the distance F1-F8.

Therefore, this preliminary experience characterizes the advection of our carbonate freshwater

aquifer.
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Figure 4: Evolution of electrical conductivity (uS/cm) for the wells F1, F2, F3, F4, F6, F7 and F§ after
injection of a saline solution (2 g/L) into the well FI1 the March 29, 2019. The velocity (m/day) of the
injected solution though the carbonate freshwater aquifer is calculated in the table 1.

3. Results

3.1 Dynamics of gasified water plume from evolution of physicochemical
parameters in carbonate freshwater aquifer

The evolution of the physicochemical parameters of the gasified water plume are monitored
and described from July 8, 2019 for wells F1, F2, F3, F6 and F8. They are represented in figure
5. The physicochemical parameters recorded before injection (baseline) are shown in table 2
for wells F1, F2, F3, F6 and F8. The maximum value reached for each physicochemical

parameter during the injection experiment is also reported in table 2 for the same wells.
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Figure 5: Evolution and comparison of the different physicogeochemical parameters measured by the CO; and multiparameter probes for the wells F1, F2, F3, F6 and F8
after CO; injection in the well FI the July 09, 2019 10 am: a) CO; concentration (£ 5 %) over time; b) electrical conductivity (£ 0.5 % of reading plus 1.0 uS.cm™') over
time; ¢) pH (£ 0.1 pH units) over time; and d) ORP (£ 5.0 mV) over time. The maximums for each parameter (with value and number of days to reach the maximum value
from the date of injection) are indicated, as well as the start and end of the CO; injection.
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Table 2: Physicochemical parameters of the tank and carbonate freshwater aquifer measured during the baseline and the CO; injection experiment. 1) For baseline values:
a) the 2" and 37 lines show the pH and electrical conductivity (uS.cm™!) measured by conductivity and pH-meter before and after addition of a gas mixture (90% of CO;,
9% of He, and 1% of Kr) in the tank; b) the other lines show the carbonate freshwater aquifer baseline of the different physico-geochemical parameters (electrical
conductivity (uS.cm™'), pH, ORP (mV), CO: concentration (%)) measured before CO; injection by the multiparameter et CO; probes on the wells FI, F2, F3, F6 and F8. 2)
For CO; experience values: the data correspond to the maximum values reached during the injection experiment measured by the multiparameter et CO; probes on the wells
Fl, F2, F3, F6 and F$.

Water tank (before Well F1 Well F2 Well F3 Well F6 Well F8
addition of gas mixture)
- — -
Electrical conductivity (& 0.5% 649.00 738.48 ; 631.98 668.17 734.81
of reading plus 1.0 uS.cm-1)
pH 7.27 (£ 0.2 %) 7.02(% 0.1 pH units) - 7.15 (£ 0.1 pH units) 7.03 (£ 0.1 pH units) 7.10 (£ 0.1 pH units)
ORP (+ 5mV) - 320.90 - 348.69 233.22 375.58
[CO2] (mg/L + 5%) - 2.46 1.84 1.95 - 2.26
[Ca™"] (mg/L (£ 5%) - 156 123 120 124 129
Baseline values [HCO3-] (mg/L £ 5%) - 317 310 306 325 322
[Na+] (mg/L £ 5%) - 9 12 12 12 12
[Mg*"] (mg/L + 5%) - 3 3 3 3 3
[K+] (mg/L + 5%) - 1 1 - - -
[SO4] (mg/L + 5%) - 39 48 53 53 53
[NO;] (mg/L £ 5%) - 20 20 22 23 23
[CI-] (mg/L £ 5%) - 19 16 18 18 18
Water tank (after Well F1 Well F2 Well F3 Well F6 Well F$
addition of gas mixture)
- — -
Electrlca'l conductivity (£ 0.5% 645.00 1551 ) 729 716 777
of reading plus 1.0 uS.cm-1)
CO, experience pH 5.45 (£ 0.2 %) 5.63 (£ 0.1) - 6.97 (£ 0.1) 6.96 (£ 0.1) 7.07 (£ 0.1)
ORP (+ 5mV) - 238 - - - -
[CO2] (£ 5%) - >20 3.54 3.67 - 2.42
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The physicochemical parameters of the baseline highlight a very small heterogeneity of the
carbonate freshwater aquifer. Initially, according to table 2, the pH varies in the range between
7.02 for well F1 and 7.15 for well F3. Before injection, the initial CO; concentrations were
relatively close, between 1.84% for well F2 and 2.46% for well F1. The ORP measurement was
variable from one well to another, and ranged from 233 mV for well F6 to 376 mV for well F8.
These two ORP values vary in opposite directions. This heterogeneity can be explained by
different microbiological activities between the wells. Moreover, according to table 2, the well
F1 is the one which recorded the highest baseline values in terms of electrical conductivity. The
electrical conductivity was the parameter with the most disparity: between 632 uS.cm™ for well

F3 to 738 puS.cm! to well F1.

The figure 5.A shows the evolution of CO; concentrations in the carbonate freshwater aquifer
over time for wells F1, F2, F3, F6 and F8. After the CO> injection, the CO> concentrations in
well F1 increased sharply, until the probe was saturated at 20% of COxz (a plateau is reached).
The CO> concentrations in well F1 undoubtedly reached greater than 19.7% but couldn’t be
effectively measured: it should be recorded between 0.07 days and 0.55 days after to. The CO»
probe in well F2 recorded a maximum COz concentration 3.54%, 1.36 days after F1. The CO»
concentration in well F3, reached 3.67%, 2.75 days after F1 (Tab. 1). The well F§ gave a very

weak response with a maximum concentration of COz not detectable.

The other physicochemical parameters measured reacted synchronously to the increase of CO2
concentrations in the carbonate freshwater aquifer. According to the figure 5.B, in well F1, the
maximum electrical conductivity, of 1551 pS.cm’!, is recorded only 7 hours after to.
Respectively, in the well F3, F6 and F8 (Tab. 1), the maximum electrical conductivity was 729
uS.cm!, 2.45 days after F1, 716 uS.cm™, 5.46 days after F1, and 777 uS.cm!, 13.50 days after
well F1.

In the wells F1, F3, F6 and F8 (Tab. 1), the minimum pH values were recorded synchronously
with the maximum values of electrical conductivity (Fig. 5.C). The probe of well F1 measured
a minimum pH value 5.63 just 30 minutes after to. In the F3 well, probe registered a minimum
pH value 6.97, just 2.85 days after F1. F6 reported a maximum decrease 5.67 days after well
F1 (pH = 6.96). Finally, the probe in well F8 recorded a minimum pH value 7.07, 14 days after
well F1.
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The figure 5.D shows the evolution of the ORP over time for the same wells. The minimal
value of the ORP was recorded in the well F1 at 238 mV, 0.17 days after to. The probes of the

other wells did not record a significant variation in the ORP values.

During the CO; experiment, the heterogeneous nature of the carbonate system was further
highlighted by the measurements in well F3, which presents a double pulse: two increases in
electrical conductivity and two drops in pH values associated with two increases of CO>
concentrations (Fig. 5). This could be explained by the heterogeneity in terms of permeability
of the carbonate system which is very important over a short distance: more than one water
propagation path can be used to reach a well. In fact, the examples cited in the work of Smith
et al. (2017) show that new pore spaces are created via preferential dissolution pathways after
a CO injection into a carbonate formation, leading to changes in permeability. In this same
article, these authors discuss the evolution of carbonate permeability as a function of their
physical and chemical heterogeneity (ie.: particle size distribution, pore connectivity,
mineralogy, etc.). The works of Rhino (2017) has revealed two types of porosity (micro- and
macro-porosity) using mercury porosimetry for Saint-Emilion limestone. The macro-porosity
would feed the first arrival of water caused by the permeability, while the micro-porosity would
cause a second arrival linked to the water trapped in the porous space. Cohen et al. (2013) also
demonstrated the heterogeneity of the carbonate formation with preferential pathways for CO,

and different tracer gases (Ar and He).

Compared to wells F1 and F3, well F6 shows a very slow rise in the recording of the maximum
electrical conductivity and the minimum value of pH (about 3 days). This peak is spread over
time and takes 6.06 days to return to its electrical conductivity baseline values and 3.48 days to
return to pH baseline values.

Well F8 takes the longest to record a maximum value of electrical conductivity and to return to

baseline values. This is also related to the fact that it is the well furthest from the injection point.

Thanks to the monitoring of the physicochemical parameters, the migration of the gasified
water plume injected into well F1 could be followed-up, propagating first in well F2, then well
F3 and well F6 and finally in well F8, following the hydraulic gradient of the carbonate
freshwater aquifer. As the distance from well F1 increases, the greater the time lag to record

these maximums increases. According to table 1, the velocity of the gasified water plume is
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not constant over the F1-F8 axis. In fact, it takes 1.02 days to cover the distance F1-F3, 0.71
days for F1-F6 and 0.53 days for F1-F8.

In addition, proportionally the physicochemical parameters showed different ranges of
attenuation in the recording signal depending on wells. The growth in CO> concentrations and
electrical conductivity and the decline in pH values were less strong as the distance to the
injection well increased. According to figure 5, the growth in CO2 concentrations in well F1
was at least 88%, and was 48% for well F2 and 47% for well F3. Electrical conductivity
increased by 52% in well F1, 13% in well F3, 7% in well F6 and 5% in well F8. Finally, pH
values have decreased by 20% in well F1, 2% in well F3, 1% in well F6 and 0.4% in well F8.

In conclusion, for all wells, the parameter that caused the largest increase in signal corresponds
proportionally to the CO; concentrations followed by the electrical conductivity and the pH
values. Thus, the in-situ measurement of CO, concentrations seems to be the most effective to

detect a CO» leak.

Moreover, the time to return to baseline values increased as the distance from well F1 increased
and is not synchronous for a same well according to the physicochemical parameter measured.
For CO» concentrations, it took 2 and 6 days for wells F1 and F3 to return to baseline values.
This cannot be calculated for the well F2 as there were no baseline concentrations.

For electrical conductivity, well F1 took 2 days to return to baseline values, 4 days for well F3
and 6 days for well F6. Finally, it took 3 days for wells F1 and F6 to return to pH baseline
values and 4 days for well F3.

The time to return to baseline values is faster when a well is located near the injection point and
for each physicochemical parameter, this return time to the baseline is correlated with the
amplitude variation of the measured signal. For the well F1 for example, the parameter which
returns most quickly to the baseline values corresponds to the CO: concentrations followed

closely by the electrical conductivity and finally by the pH values.

To conclude, the injection of CO: into the carbonate freshwater aquifer strongly modifies the
physicochemical parameters in particular through the CO> concentrations where the measured
signal has the highest amplitude and attenuation. To a lesser extent, the electrical conductivity

and the values of pH were also impacted. The disturbance is greatest near injection and the time
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for dissipation of the disturbance caused by the CO; intrusion is increasingly important as the
distance from the injection well increases.
Thus, pH is an excellent direct indicator of gasified water plume into groundwater (Rillard et

al., 2014) as well as the dissolved CO> concentrations (Yang et al., 2014).

3.2 Impacts of the CO; leakage on geochemistry of the carbonate freshwater aquifer

The CO:z injection in well F1 on July 9 caused a rapid change in the geochemistry of the
carbonate freshwater aquifer. In three wells (F1, F2 and F3), a significant growth in cation and

anion concentrations were recorded.

The different water geochemistry analysis show that the concentrations of cations and anions
found in E1 are identical to those measured in E2. The figure 6 points out an example of this
calcium concentrations evolution for well F1. The small volume of the well should lead to a
very rapid chemical homogenization of the water. Thus, a possible geochemical stratification

of the waters was not observed.
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Figure 6: Evolution of Ca’* concentrations (mg/L) from July 4 to 31, 2019 for well F1. The concentrations
were obtained at two different depths: EI (black dots) at 25 cm and E2 (gray dots) at 70 cm below the
water table level.

Figure 7 shows the evolution of the concentrations (mg/L £+ 5%) of cations and anions over
time, for the injection well F1 and the observation wells F2 and F3. The results start from July
8, 2019 and are presented for a period of 20 days. In the table 3, the baseline concentrations for
the cations and anions and the time of the recording of the maximum concentrations are
presented for wells F1, F2 and F3. The results are not presented for wells ranging from F4 to
F8 as no variation in ionic concentrations was measured in the time. Therefore, given the
parameters of our experience, the geochemical influence of our COz injection is not observed

beyond well F3 (2.5 m long) (see the graphs of well F8 on figure 7).

Figure 7 (next page): Evolution of the concentrations of the cations and the anions (mg/L) over time for
wells F1, F2, F3, F6 and F8, after the CO; injection in well FI the July 09, 2019. The horizontal dotted
lines represent the initial concentrations of the different ionic species, measured before the injection of
CO:.
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Table 3: Concentrations of the different cations and anions (mg/L) for wells FI1, F2 and F3, measured
before the CO; injection (ie., the baseline) by ion chromatography. In the second column are reported
the maximum concentrations reached after CO; intrusion, and the associated dates and times (third
column). The fourth column shows the increase in concentrations compared to baseline value (%). The
five indicates the time to return to equilibrium values (in days). The time to return to equilibrium values
is not indicated for SO4*-, NO3 and CI" because these species undergo a second increase or decrease in
concentrations 14.5 days after injection.

Natural Maximum Increase in Time to return to plateau
F1 concentration concentration Day after concentration values or baseline (days)
(baseline) (mg/L) injection compared to after reaching maximum
+5% +5% baseline value (%) concentration
Ca* 156 292 0.33 47 0.67
HCOs 317 833 0.33 62 1.33
Na* 9 26 0.33 65 0.67
Mg?* 3 4 0.33 25 0.34
K* 1 9 0.33 89 3.02
SO4* 39 67 3.35 43 -
NOs 20 29 3.35 31 -
CI 19 31 0.33 39 -
Natural Maximum Increase in Time to return to plateau
m concentration concentration Day after concentration values or baseline (days)
(baseline) (mg/L) injection compared to after reaching maximum
+5% +5% baseline value (%) concentration
Ca* 123 169 1.01 27 2.35
HCOs 310 401 1.67 23 2.32
Na* 12 13 1.01 8 2.35
Mg?* 3 4 1.01 25 3.64
K" 1 3 1.67 67 2.68
SO4* 48 69 3.01 30 -
NOs 20 33 4.65 39 -
CI 16 21 1.01 24 -
Natural Maximum Increase in Time to return to plateau
3 concentration concentration Day after concentration values or baseline (days)
(baseline) (mg/L) injection compared to after reaching maximum
+5% +5% baseline value (%) concentration
Ca* 120 163 3.02 26 2.35
HCOs 306 371 2.02 18 5.03
Na* 12 13 0.69 8 3.68
Mg?* 3 4 2.02 25 3.98
K" X 2 1.35 68 6.31
SO4* 53 69 6.00 23 -
NOs 22 31 3.66 29 -
CI 18 21 7.05 14 -
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According to the figure 7 and the table 3, once the injection was complete, the CO: reacted
very quickly with the carbonate freshwater aquifer. All ionic species recorded maximum
concentration values then return to their baseline value or reach a plateau which may be higher
or lower than the baseline. The first maximum value of concentrations is recorded in the well
F1. Wells F2 and F3 reacted similarly to the injection well but with a mitigated signal.
According to the table 3, ionic concentrations in wells F2 and F3 increased in the same way,
but less strongly than in well F1. Indeed, an attenuation of the maximum concentration peak is
measured progressively as the distance from the injection point increases. In the same way, this
peak is recorded in a time-shifted manner. In addition, in the well F3, the maximum ionic
concentrations were more spread successively over time. Depending on the ionic species,

certain maximums occurred before or after those of well F2.

For well F1, Ca?" recorded maximum concentration values 0.33 days after to, with a 47%
increase in concentrations. After this maximal peak, Ca** return to its baseline value and remain
constant. For this, it took 0.67 days. For wells F2, F3 and F8, 1.01, 3.02 and 13.53 days after

to, Ca* concentrations increased by 27%, 26% and 17% respectively.

HCOs™ recorded maximum concentration values 0.33 days after to in well F1, with an increase
of 62%. After this first maximal peak, it took 1.33 days for HCOj3" to recover a stabilization.
14.5 days after to, the concentrations remain constant. For wells F2, F3 and F8, HCO3™ recorded
a maximum concentration 1.67, 2.02 and 13.53 days after COz injection and increased by 23%,

18% and 6% respectively.

For well F1, Na* recorded maximum concentration values 0.33 days after to with an increase in
concentrations of 65%. After this maximal peak, it took 0.67 days for Na“ to recover a
stabilization. 14.5 days after to, a new variation of concentrations is measured with a decrease
from 11 mg/L to 9 mg/L (decrease of 22%). For well F2, 1.01 days after to, Na* concentrations
increased by 8%. For well F3, 0.69 days after to, its concentrations increased by 8%: same
increase as for well F2 but 0.32 days earlier. 14.5 days after to, the concentrations decreased by
25% for well F2 and by 38% for well F3. In well F8, the Na* concentrations decrease by 3%,
12.49 days after injection.

For well F1, Mg?* recorded maximum concentration values 0.33 days after toand increase by
25%. It has proportionally to the other ionic species little increased. It took 0.34 days for Mg?*

to recover a stabilization.14.5 days after to its concentrations remain constant. For wells F2 and
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F3, 1.01 and 2.02 days after to respectively, Mg?" concentrations increased by 25%. Finally,
12.49 days after to, the concentrations increased by 12% in well F8.

K* recorded maximum concentration values 0.33 days after to in well F1 with an increase of
89%. K* has proportionally to the other ionic species little increased. Then, it took 3.02 days to
recover a stabilization. 14.5 days after to, K* decreased from 1.2 mg/L to 0.8 mg/L (decrease of
50%). K" recorded a maximum concentration 1.67 days after CO» injection and increased by
67% in well F2. 1.35 days after to, its concentrations increased up to 68% in well F3: same
increase but 0.32 days earlier than well F2. 12.49 days after to, the concentrations of K*

increased until 1.62 mg/L in well F8.

The maximum concentrations of SO4>* was recorded 3.35 days after to in well F1, with an
increase of 43%. Then, it took 3.35 days for SO4* to reach a stabilization of concentrations.
14.5 days after to, its concentrations decreased from 67 mg/L to 62 mg/L (decrease of 8%). For
well F2, 3.01 after to, SO4>" concentrations reached a level and increased by 30%. In well F3,
its concentrations increased by 23% 6 days after to. 14.5 days after to, the SO4* concentrations
decreased by 10% and 3% for wells F2 and F3 respectively. In well F8, 12.49 days after to,

concentrations increased by 20%.

The maximum concentrations of NO3™ was recorded 3.35 days after to in well F1, with an
increase of 31%. Then, it took 3.35 days for NO3™ to reach a stabilization of concentrations.
14.5 days after to, its concentrations increased from 28 mg/L to 41 mg/L (increase of 32%). In
wells F2 and F3, 4.65 and 3.66 days after CO: injection, NO3" concentrations increased
gradually by 39% and 29% respectively. 14.5 days after to, its concentrations increased by 16%
and 22% for wells F2 and F3. In well F8, 12.49 days after to, the concentrations of NOj3
increased by 40%.

Cl recorded maximum concentration values only 0.33 days after to in well F1, with an increase
0f 39%. Then, it took 3.35 days for CI to reach a stabilization of concentrations. 14.5 days after
to, its concentrations increased from 19 mg/L to 33 mg/L (increase of 42%). For wells F2 and
F3, 1.01 and 7.05 days after to, CI" concentrations increased by 24% and 14% respectively. 14.5
days after to, its concentrations increased by 21% for well F2 and by 36% and for well F3. In
well F8, 12.49 days after to, the concentrations of Cl" increased by 9%.
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To conclude, the further the distance to the injection point, the greater the respective arrival
times of the maximum ion concentrations. Thus, for well F1, the maximum concentrations
arrive over two periods and are recorded at 0.33 days (for Ca?*, HCOs", Na*, Mg?*, K" and CI")
and at 3.35 days (for SO4* et NO3). For well F2, these arrive over four periods: at 1.01 days
(for Ca**, Na*, Mg?* and CI"), 1.67 days (for HCOs and K*), 3.01 days (for SO4*) and at 4.65
days (for NO3"). Finally, for well F3, the maximum concentrations arrive over seven periods:
at 0.69 days (for Na*), 1.35 days (for K*), 2.02 days (for Mg>" and HCOs"), 3 days (for Ca*"),
3.66 days (for NO3), 6 days (for SO4*), and at 7.05 days (for CI).

The time to return to baseline or plateau values is variable depending on the well F2 and F3
(Fig. 7 and Tab. 3). After recording a maximum concentration value, it took 2.32 days for
HCOs™ for well F2 against 5.03 days for well F3. Ca?" concentrations took 2.35 days to return
to plateau values over the baseline for the two wells, whereas Na* took 2.35 days for well F2
against 3.68 in well F3 to return to plateau values under the baseline. K* took 2.68 days to return
to plateau values over the baseline for well F2 and 6.31 days for well F3. Finally, Mg?" took
3.64 days for well F2 to return to baseline and 3.98 days for well F3. Note that for wells F1, F2
and F3 the order of return of the ions to baseline or plateau values is not identical. In addition,
the baseline has not the value place for the same species on different wells (Fig. 7 and Tab. 3).
According to Kharaka et al. (2010), variations in ionic concentrations can highlight local

variations in the mineral composition of soils and sediments.

According to figures 5 and 7, the massive influx of CO; into well F1 lead to the rapid increase
in concentrations of Ca?*, HCO3 K*, Na, Mg?" and CI". This release in the aqueous phase
caused a rapid decrease in pH values resulting to the acidification of the water. In addition,
these concentrations have varied almost synchronously with increasing values of electrical
conductivity and ORP. NO3™ and SO4* concentrations increased more gradually compared to
others ions, offset from the CO: injection. Moreover, 14.5 days after to, the low increase of NO3"
and Cl concentrations was not recorded by the physicochemical parameters.

The maximum ionic concentrations recorded for well F2 and F3 are synchronous with the
growth in CO2 concentrations measured in both wells. As for the injection well and only
measured for the well F3, the ions dissolution and the acidification of the water caused by the
injection are accompanied by an increase in the electrical conductivity and a decrease in the pH
values. The ORP measurement was not sensitive enough to detect these variations in
concentration. The increase of Cl"and NOs", 14.5 days after the injection, was not recorded by

the physicochemical parameters.
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For well F8, as the increases in concentrations remain very small and close to the baseline
values, these are not significant unlike wells F1, F2 and F3 (with the exception of concentrations

of NOs and SO4>).

As the distance to the injection well increases, the time to record the peak concentration rises
(delay) and there is an attenuation of the signal. Moreover, the time to return to the baseline
also increases. This shows a certain inertia of the system (Figs. 5 and 7). However, this is not
valid for Na" and SO4* (and in a lesser degree K*) whose concentrations increased even 14.5

days after injection, and for ClI"and NOs” whose concentrations continued to grow.

In the conditions of our experiment, the increase in CO: concentrations in the injection well
significantly modified the physicochemical parameters of the carbonate freshwater aquifer
(Fig. 5 and Tab. 2), especially through the evolution of cation-anion concentrations. Thanks to
the recording of the maximum concentration peak, the gasified water plume could be monitored
in time and space, within a radius of influence of around 7.1 m. Indeed, the geochemical impact
of the COz intrusion was felt up to well F8, with an increasingly low concentration of cations
and anions. To conclude, the propagation of the CO; plume takes place only longitudinally
thanks to the hydraulic gradient of the water table. The monitoring of the different
physicochemical parameters (Fig. 5) indicates that values increased and/or decreased over a

period of two weeks. The concentration of major elements evolves in the same way (Fig. 7).

4. Interpretations and discussion

Comparison of salt tracing and CO; experiments

According to figures 4 and 5, in the NaCl and CO:; injection experiments, the electrical
conductivity curve have the same shape, with a shift and attenuation of the signal over time as
the distance from the injection point increases. Between the wells, the curves show differences:
a peak for F1, a peak followed of a shoulder for F3, a small shoulder followed of a sprawled
peak for F6 and large and low peak for FS8.

According to figure 8, for both experiences, the velocity decreased when the distance increased
and gradually reflects the velocity of the water table at high scale (in well F8). Thus, NaCl and
gasified water plumes propagated at a same range of velocity but with a faster velocity

measured for the NaCl tracing. The slight differences in velocity between the two experiences
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could be related to the reaction of NaCl and CO; with the rock, modifying the permeability of
the porous structure in both cases but in a different way (Peysson et al., 2011). The slowdown
velocity for the gasified water plume is probably related to its reaction with water which would
modify the thermodynamic equilibrium and cause dissolution of CO> as suggested by Cohen et

al. (2013).
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Figure 8: Evolution of the conductivity velocity peak as a function of the distance (in m) from well FI
for NaCl and CO; injection (red and black dots respectively); and associated permeability values (in
Darcy; green cross).

The transmissivities of the aquifer have been obtained from well pumping tests on different
wells (wells F2 to F7). This resulted in calculation of permeabilities in the experimental area.
These results are shown in figure 8. Permeability values are very high and varies between 26
D for well F6 to 41 D for well F7 with an average around of 33 D. Then, at this scale, the

carbonate hydrosystem shows a certain physical heterogeneity. The flows through the carbonate
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freshwater aquifer doesn't only seem to be control by well permeabilities but sometimes by
preferential circulations. Preferential propagation pathways linked to limestone anisotropy have
also been demonstrated in the works of Cohen et al. (2013) and Rhino et al. (2016) in
comparison to the preliminary numerical simulations performed by Garcia et al. (2013). Bevc
and Morrison (1991) carried out a salt injection experience in a freshwater aquifer. They
highlighted the spread of the salt plume thanks to variations in electrical resistivity using a
multi-channel borehole-to-surface system. The results have shown that it propagates according

to high bulk transmissivity values and suggest strong channel flow paths.

In addition, have a look on the impact caused by the injection conditions. The injection creates
a change in the instantaneous velocity field. Two phenomena occur during injection: a mass
transfer which corresponds to the physical displacement of the injected fluid and a pressure
transfer which causes a modification of the piezometric surface more or less marked according
to the hydrodynamic properties of the water table.

In the case of the salt tracing experiment, the estimate of the disturbance associated with the
mass transfer corresponds to a radius of 0.56 m with an actual circulation speed linked to
injection into the well F1 of 1.94 m/days. The estimate of the overload at the injection well F1,
associated with the pressure transfer corresponds to an increase in the dimension of the
piezometric surface of 1.65 cm in well F1, 1.28 cm in well F6, 0.89 cm in well F7 and 0.56 cm
in well F8. This is equivalent to an increase in the hydraulic gradient of 0.23%. In the case of
the gasified water experiment, the estimate of the disturbance associated with the mass transfer
corresponds to a radius of 0.51 m with a real speed of circulation linked to the injection into the
well F1 of 0.88 m/days. The estimate of the overload at the injection well F1, associated with
the pressure transfer corresponds to an increase in the dimension of the piezometric surface of
0.75 cm in well F1, 0.57 cm in well F6, 0.41 cm in well F7 and 0, 25 cm in well F8. This is
equivalent to an increase in the hydraulic gradient of 0.11%. All these calculations therefore
show that the injection conditions have a very small radius of action and impact which decreases

very quickly after the end of the injection.

The transport of our plume in the aquifer from well F1 to well F8 is carried out by advection
(mean hydraulic gradient of the water table) and by diffusion due to chemical modifications
resulting from our injection. Therefore, with regard to the physical properties of the medium,
the experimental injection conditions, the speed of the slower conductivity peak of the CO»
experiment is simply explained by much greater conductivity gradients between the wells in

the case of salt experience.
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In the salt tracing experiment, the conductivity is related to the transport of the plume in the
aquifer. In the gasified water experiment, the conductivity reflects the transport of the plume in
the aquifer plus the reactive part of the plume with the carbonate reservoir.

Table 1 shows that along the F1-F8 axis, the conductivity rate calculated step by step between
two wells does not keep the same changes in the two experiments. Between wells F1 and F3,
the less significant variation in the conductivity rate in the case of the CO> experiment would
be explained by the dissolution of the carbonates causing a brake on the decrease in the
conductivity. Then beyond well F3, the conductivity rate is very low due to the return to
conductivities very close to the baseline. Then, it becomes difficult to determine the share of
transport and reaction. In the salt experiment, due to the higher initial conductivities, the
conductivity rate becomes lower between wells F6 and F8 where we find the conductivities
close to the baseline. Furthermore, the negative conductivity rate between wells F6 and F8 in
the CO> experiment is linked to the natural conductivity of well F8 which is much higher than

that measured in well F6.

Reverse modeling of gasified water plume from ionic concentrations and calculation

of the calcite saturation index

In this section, the experimental results from the CO; injection will be compared to calculated
data with geochemical simulation software.

In our study, the water chemistry is mainly be influenced by ion exchange and mineral
dissolution mostly controlled by pH values. Initially, the water is in equilibrium with the
reactive mineral phases present in the aquifer. The sharp increase in CO; concentration linked
to its injection allows the CaCO3-CO,-H>O reactions. This can be defined for wells F1, F2 and
F3 thanks to pH and CO: concentrations measurements (Fig. 5). Beyond well F3, these
reactions are difficult to determine because the measurements are within the detection limit of
the multiparameter probe. Once injected in the well F1, the CO> (aq) is able to propagate in the
aquifer thanks to the hydraulic gradient, locally modifying the physicochemical parameters

measured in the others observation wells.

According to Dalton’s law, the high CO:2 concentrations recorded after injection increase the
COz partial pressure (Pco2) which will considerably and instantly modify the equilibria of the
calco-carbonic system. The Pcoz is the main parameter controlling the groundwater pH, through
the dissolution of gas phase CO:. In addition, the depth location of an aquifer will also play a

role on the Pcoo. In fact, this latter is higher for shallow aquifers, oscillating from 107 to 1072
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atm (Appelo and Postma, 2005). During a leakage, it can vary between 10° and 10?° atm,

playing a major role on groundwater acidification (Cahill, 2013).

In our experience, during gasification of water before injection, the Pco2 is strong enough to
cause a succession of chemical reactions in the carbonate system. In groundwater, the
dissolution of CO; promotes a series of reactions:
CO2 (g) = CO2 (aq) + H20 ()
CO2 (g + H20 1) = H2CO3 ag)

H2CO3 (aq)+ H20 1y — HCO3™ (agq) + H30™ (aq)

HCO3" (aq) + H20 ) = CO3?" (aq) + H3O" (aq)
Each time, the double dissociation of H,COs (aq) will release an H* ion (deprotonation reaction)
further lowering the pH values of the solution. As the pH decreases, the concentrations of

HCOs" (aq) decrease and those of CO» (aq) increase.

Moreover, if calcite is sufficiently present in the aquifer (even in excess), the CO> dissolution
leads to calcite dissolution. After some time, although there is still dissolved CO> and solid
CaCOs3, a physicochemical equilibrium occurs:

CaCOs + CO; (g) + H20 <> 2 HCOs™ + Ca2*

Calcite dissolution can be highlighted by calculating the calcite saturation index (CSI)
determined by PhreeqC. This index depends mainly on the ionic activity of the present chemical
species (Plummer et al., 1978; Sigg et al., 2014) but also the temperature and pressure
conditions of the medium. Thus, the saturation state of a solution is defined by:

acq2+ .aC032—

Q
CSI=log — =log
K K
s s

where CSI is the calcite saturation index, Q the ionic product of the solution, K
the solubility coefficient of calcite and ai the ionic activity coefficient of species i (Ca?* and
CO3? in this case). If CSI = 0 (with aCa?* x aCO3* = K), the solute is in equilibrium with
calcite. If CSI < 0, the solution is undersaturated and the calcite dissolves. If CSI > 0, the

solution is supersaturated and calcite precipitates.

With PhreeqC, it is possible to recalculate the CO, concentrations (%) from the CO; saturation

index (g) (for the pure phase in the aqueous phase) which corresponds to the decimal logarithm
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of the partial pressure of the gas component expressed in atmosphere (Thiéry, 2015). This

calculated concentration will be directly compared to experimental results.

To calculate these two indexes, the PhreeqC inputs correspond to the experimental
concentrations of anions and cations (F-, CI-, NO3", SO4*, HCOs", Na*, K, Mg?*, Ca®"; inmg/L)
measured in each well associated with temperature and pH values (measured by the

multiparameter probe).

Figure 9 presents the results of the CO> concentrations over time measured in the aquifer and
recalculated by PhreeqC (from the CO» saturation index (g)), as well as the evolution of the
CSI for wells F1, F2, F3 and F8. The curves correspond to the measurements made by the probe

in each well, and the crosses correspond to the values calculated by PhreeqC.
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Figure 9: Evolution of the CO; concentrations measured by the CO; probe (%) immersed in the water
table in wells F1, F2, F3 and F8 compared to the concentrations calculated with the PhreeqC software
(%) (black crosses) over time. These evolutions are superimposed with the calculation of calcite
saturation index (orange crosses) obtained with the same software. The vertical dotted line corresponds
to the time of injection (July 09, 2019 at 10 am); the horizontal dotted line indicates the equilibrium zone
of the calcite, separating the calcite precipitation and dissolution zone.
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First, the saturation index values calculated (Fig. 9) are not really significant to assert that the
dissolution or precipitation of calcite are massive phenomena in the experiment because the
values don’t overstep 0.5 or -0.5. The CSI variations can only show an evolution tendency to

dissolution or precipitation of calcite.

For the well F1, the measured and calculated CO> concentrations coincide perfectly: thus, the
measurements performed by the probe may be utilized with confidence. As discussed in section
3.1, the growth in CO; concentrations in the carbonate freshwater aquifer during the injection
was so high that the probe was saturated, failing to record the real maximum CO- concentrations
values in well F1. The concordance of measured and calculated points shows a maximum
concentration of almost 30% in CO; in the injection well. Following this, the CSI rapidly
decreased to -0.18, 0.67 days after CO; injection, showing a tendency to calcite dissolution.
From 0.67 days to 3.65 days, the CSI values gradually rise, until equilibrium values are reached
(CSI =0.02). Then, the values remain in equilibrium and increase very slightly until 0.06. The
sharp increase in CO> concentrations (up to 30%) at 0.33 days after injection is synchronous
with the fall in CSI values (around -0.2). Similarly, the values of the CO» concentrations

gradually return to equilibrium values as do the CSI values too.

In well F2, the CO; peak concentration calculated (2.93%) is lower than that measured (3.70%).
Furthermore, the calculated CO- concentrations show a very unsettled evolution. The increase
in CO; concentrations (from 2.27% to 4.16%) is accompanied by a drop in CSI values (from
0.06 to -0.06) from 0.68 days to 1.67 days after injection. Between 3.01 and 3.36 days, a drop
in CO2 concentrations is measured, with concentrations equal to 0.63%. In parallel, the CSI
values increase to 0.63. From 3.35 days, the CO; concentrations increase in a chaotic trend and

return to pre-injection values of around 2.5%.

In well F3, the CO, peak concentration calculated (4.20%) is higher than that measured
(3.60%).

At 3.02 days, the increase in CO> concentrations calculated after injection (from 1.80% to
2.93%) causes a slight decrease in CSI values (from 0.10 to 0.08). The results showing a
shoulder in values of electrical conductivity with a second increase (described in part 2.2) is
also present for the CO; concentration values calculated by PhreeqC (which increase up to
2.33% between 5.03 and 5.36 days), accompanied by a very small decrease in CSI values
(which decrease to 0.05). After 5.36 days, the CO; concentrations return to equilibrium values

(to 1.7%) like the CSI values which are equal to 0.1.



A. PETIT - 2020

The shoulder of the values described above could be linked to the water saturation in the
limestone. The pores of the limestone rock can be blocked by this saturation preventing the
diffusion of the gas for a certain time then release it later in a ventilation process (Cuezva et al.,
2011). Depending on the solubility coefficients and diffusion phenomena in water, the gas

transfer would be modified (Cohen et al., 2013).

Well F8 has a CO» concentration of around 2.5% and does not record a concentration peak. The

associated CSI is equal to 0.

Modification of physicochemical parameters by spread of gasified water plume: reactions

and/or transport process

These last results show that the main dissolution phenomenon takes place at the injection point
consuming a large part of the dissolved CO.: the CO> concentrations drop from 30% to 4% in
2.5m.

In well F1, the lowest pH measured of a value of 5.63 led to the almost instantaneous dissolution
of the limestones releasing Ca** and raised the pH. This leads to under saturation conditions
only valid for pH below 6.3 in accord with the equilibrium in the calcocarbonic system. A
similar case has been observed in the work of Zheng et al. (2012), where high levels of dissolved
CO: did not cause a large decrease in pH values due to the buffering capacity of the aquifer and
to the dissolution of calcite. The higher the sediment/water ratio is, the more the buffer capacity
increases (Cahill, 2013). In our study, the buffering capacity of the carbonate hydrosystem is
very fast because the CaCO; content of the limestones is about 98 + 2%. This buffering capacity
of the carbonate formation has also been demonstrated by Cohen et al. (2013). Following the
injection of tracer gas (Ar, Ne, He) and CO; into limestone cavity, these authors have shown
that the tracers can propagate in the vadose zone and reach the surface which is not the case

with CO; due to its dissolution and reaction with carbonate.

According to Thordsen (2011), the transport of dissolved CO. and the rapid flow of
groundwater will cause high CO» concentrations and changes in water quality as for the works
of Kharaka et al. (2010) for example. These authors also studied changes in groundwater quality
following the controlled release of COz by analyzing water samples taken before, during and
after injection. In 2014, Carroll et al. showed that variations in pH values are strongly
influenced by the lithology of the aquifer studied and depend on the transport of CO; by
chemical solubility though it. In the case of deep COz storage reservoir, these same authors have

noticed that the contact between the rock of the aquifer and the wet supercritical CO; causes an
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increase in cation concentrations during batch experiments (Carroll et al., 2009). Other
laboratory experiments have also observed these same phenomena (McGrath et al., 2007;
Smyth et al., 2009; Lu et al., 2010; Little and Jackson, 2010). In our case, the release of ions
in solution and the variations of the physicochemical parameters seen previously highlight the
change in the type of water facies for wells F1, F2 and F3 (Fig. 10). Wells F1 and F3 have the
same water evolution with a lower range for F3. Before injection and according to the baseline
concentrations of cations and anions, the water is of the bi-carbonate calcium and magnesium
type with HCO;™ the dominant anion. Gradually, after CO> injection in the carbonate freshwater
aquifer, the water facies moves toward the bi-carbonated calcium pole with a maximum at the
peak of concentration. Afterwards, the facies gradually migrate in the opposite direction to the
chlorinated-sulphated calcium pole. There is no return to the initial geochemical signature. The
final facies is more chlorinated-sulphated calcium than the baseline facies. For well F2, the
evolution of the facies is slightly different due to the continuation of the displacement of the
facies towards the bicarbonated calcium pole. It is only after that the facies moves towards the
chlorinated-sulphated calcium pole and exceeds the facies of the baseline.

For the other CO; injection experiment from Kharaka et al. (2010) and Zheng et al. (2012),
rapid and systematic changes in various physicochemical parameters (pH, alkalinity, electrical

conductivity, etc.) were also reported after injection.
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Figure 10: Piper diagram: Evolution of the water facies for wells F1, F2 and F3 before, during and after
CO; injection. According to the baseline concentrations of cations and anions, the water is initially of
calcium and magnesium bi-carbonated type. After injection, the water facies moves toward the bi-
carbonated calcium pole. After that, the facies gradually migrate in the opposite direction to the
chlorinated-sulphated calcium pole.



A. PETIT - 2020

How can we explain that we do not get back the facies of the baseline and concentrations after
the peak higher than the baseline as for SO4*, NO3, Ca®*, Cl" and K* or lower for Na* (Figs. 7
and 10)?

In well F2, the higher concentrations of HCOj; based on the calculation thanks to the
measurement of alkalinity are undoubtedly due to the proximity between wells F1 and F2 and
a slight influence of the dissolved CO; would still be present. In well F3 more distant from well
F1, this influence would no longer take place.

In wells F2, F3 and F6, the ion concentration peaks would correspond to the phenomenon of
advection (Fig. 7). The non-return to the baseline concentration values would be explained by
the slowness of the diffusion phenomena of part of the blocked fluid in a very complex porous
medium. The return to equilibrium state depends on the chemical species and on several factors
such as the distance from the injection point, the progressively diminution of CO: (aq)
solubility, the pH buffering, and the groundwater flow which allows to progressively return to
baseline values (Smyth et al., 2009). A longer geochemical monitoring through the various
wells would allow to see if the initial concentrations can be getting back or if the stabilized
values of the concentrations suggests that their mobilization is finished and the system has
reached an approximate new equilibrium (Lu et al., 2010).

Furthermore at 14.5 days after CO> injection, the concentrations of NOs™ and Cl- brusquely
increase and the concentrations of SO4>" and K" decrease. A variation in the redox potential
could lead of this evolution (Rillard et al., 2014). Perhaps further geochemical modeling in
transport-reaction could answer all these questions, as its been done in the work of Wang and
Jaffe (2004), Carroll et al. (2009), Apps et al. (2010) and Wilkin and Digiulio (2010). Indeed,
as the work of Carroll et al. (2014) suggests, groundwater chemistry can be impacted over

several years, even if small amounts of CO; are injected.

Finally, electrical conductivity measurements are a useful tool to detect a CO> leak thanks to
its synchronous variations with ionic and CO» concentrations as well as pH values. Indeed, it
show a similar trend of bicarbonate ions and is very well correlated with calcium concentrations
and perfectly anti-correlated with pH measurements (Fig. 5). In our case, electrical conductivity
increased due to a growth in total dissolved solids (Cahill, 2013) linked to the dissolution of
limestone, increasing ionic concentration of the aqueous solution (especially Ca?* and HCOs").
Any variations of electrical conductivity indicate changes in geophysical properties and
chemical composition. This physicochemical parameter seems to be sensitive to the intrusion

of COzinto a carbonate freshwater aquifer, making it a good marker in a leakage context.
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5. Conclusion

A COz leakage experiment in a shallow freshwater carbonate aquifer was carried out on July 9,
2019 in order to assess the potential impact of CO; on the groundwater chemistry. These results
highlight different physicochemical tools that allow the detection and the monitoring of a
gasified water plume through the hydrosystem, thanks to eight wells (one for injection, seven
for observation).

We can conclude that, in our experimental conditions, five physicochemical parameters made
it possible to predict and monitor the spread of a gasified water plume through a carbonate
freshwater aquifer. Thus, the CO> (aq), the Ca?>* and HCOj3™ concentrations, the pH, and the
electrical conductivity are considered as good markers, sufficiently sensitive and reactive,
which can be used on COz storage site in order to follow any physicochemical disturbance of a
shallow carbonate freshwater aquifer.

The buffering capacity of a carbonate hydrosystem plays a key role in mitigating a COz leak. A
high buffering capacity will make it possible to reduce excessive acidification: the amount of
reactive buffer carbonate minerals present is therefore an essential parameter to prevent a CO»

leakage.

The reaction rates of these five physicochemical parameters cited above vary over time as a
function of the distance between the monitoring wells and the injection point. The closer a
monitoring well is to the injection well, the faster the physicochemical parameters will react to
the intrusion of CO». This highlights the hydraulic gradient of the water table, which allows the
gas plume to diffuse and flow through the hydrosystem. Sometimes, the heterogeneity of the
carbonate massif in terms of petrophysical properties allows the gas to migrate through several

different propagation paths, more or less quickly over a short distance.

The diminution of pH values caused by the increase in CO; concentrations (aq) lead to calcite
dissolution, and generate calcium ions in solution, modifying the aqueous chemical response
(Wang and Jaffe, 2004 and Cabhill, 2013). Therefore, CO: (aq) will have a strong influence on
the carbonate system and on water-rock interactions in shallow and potable aquifer systems
(Cahill, 2013). This phenomenon takes the form of a decrease in pH values (up to 5.63) and an
increase in bicarbonate ions (up to 350 mg/L), by increasing the partial pressure of CO,. In
addition, these chemical processes require significant ion exchanges recorded by electrical

conductivity which systematically increases when a maximum of CO: (aq) is recorded.
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However, the calcite saturation index shows that the system is in equilibrium (except for the
injection well F1). This implies that the calcite dissolution caused by the reaction of CO»-
CaCOs3-H>0O system takes place only in well F1: chemical reactions have a relatively rapid
kinetics. The variations of the different physicochemical parameters in the others wells are only

related to the transport of CO: (aq) by advection and diffusion thanks to the groundwater flow.

This also highlights the strong buffering capacity of the carbonate hydrosystem which makes it
possible to minimize the propagation of CO». For this experiment, these reaction processes
occurred mainly after the injection. In this well buffered carbonate hydrosystem, the gas plume
may reach very high levels in some places, due to geological heterogeneity, hydrodynamic
factors and/or spatial variations in the flow of CO; (Keating et al., 2010). High buffering
aquifers are therefore the most effective systems for mitigating the negative effects of CO»

intrusions (Wang and Jaffe, 2004).

In term of recommendations, in order to acquire the maximum information related to the spatial
propagation of a gas plume, it is necessary to install several observation wells located near the
injection point, especially if the volume of gas injected is not very high. Indeed, the
physicochemical reactions occur very quickly after the CO: injection and the signals are rapidly
attenuated due to the buffering capacity of the carbonate hydrosystem. Also, it is essential to
use uninterrupted automated monitoring tools with the aim of recording each variation of the
different physicochemical parameters. Indeed, unexpected values can be measured due to the
petrophysical properties of the rock for example. Measurements that require laboratory
treatment such as analyzes of major elements must be carried out as quickly as possible in order
to avoid (i) possible degassing and (ii) the contact between the water sample and the

atmosphere.

Addressing the challenges that storage sites face is complex. Considering the results presented
in this study and the previous recommendations, there is a real challenge on a commercial scale
for CCS sites. Monitoring shallow groundwater may not be the best approach to detect possible
COz leak from CCS reservoirs.

To maximize the chances of detecting a leak, it is essential to carry out interdisciplinary
research, both fundamental and applied, covering the whole range of relevant scales (Jun et al.,
2013). Field observations, laboratory demonstrations, and modeling would assess potential CO»
leakage rates from a site, in order to obtain a permit where CO; injection should take place in

reservoirs covered by potable aquifers (Gaus, 2010).
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3. Comparaisons entre les résultats expérimentaux et les résultats
simulés obtenus via modélisation inverse par le logiciel PhreeqC

Afin d’acquérir une meilleure compréhension sur les résultats des concentrations en éléments
majeurs obtenus expérimentalement au cours du temps dans les sept puits d’observation,
I’évolution de ces concentrations est comparée avec celle calculée via PhreeqC (réalisation
d’une modélisation dite « inverse »). Les caractéristiques de ce logiciel de calculs géochimiques
sont présentées par Parkhurst et Appelo (2013), et les cinétiques des réactions chimiques
suivent le mode de calculs de Plummer et al. (1979). Ainsi, en couplant a la fois les processus
chimiques et les processus de transport (advection et/ou diffusion), PhreeqC permet de simuler
la migration d’une espéce ionique a travers un modele de transport réactif le long d’une colonne
de simulation 1D. Pour cela, le logiciel utilise la méthode des différences finies explicite afin
de résoudre numériquement 1’équation d’advection-dispersion, associée a des conditions

initiales et limites spécifiques (Parkhurst et Appelo, 1999).

La modélisation géochimique a été réalisée pour les ions Ca?*, HCOs", NOs™ et SO4*" entre les
puits F1-F3, F1-F6 et F1-F7 (forages se situant sur le méme axe). Les données expérimentales
entrées dans le logiciel correspondent aux valeurs de concentration maximales du puits
d’injection F1 apres ajout de CO», aux valeurs de concentration naturelles (avant injection) du

puits considéré, et aux valeurs de pH et de température associées.

Le script de modélisation écrit sous PhreeqC comprend deux blocs de simulation distincts : la
Simulation 1 permet de modéliser 1’arrivée d’une eau chargée (solution du puits F1 apres
injection de CO; dont les concentrations ioniques sont les plus fortes) vers une eau beaucoup
moins chargée et a I’équilibre d’un puits plus en aval (solution du puits F3 avant injection par
exemple). Les concentrations du puits en aval vont augmenter au cours du temps jusqu’a
atteindre une valeur maximale, puis diminuer progressivement vers des valeurs de

concentrations ioniques naturelles. Cette partie correspond a la Simulation 2 du script.

Les courbes issues de la modélisation sont ensuite comparées avec les mesures issues de
I’expérience réalisée sur le site pilote. Ce travail est réalisé pour chaque ion pour trois distances

considérées par rapport au puits d’injection F1.
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L’ensemble des paramétres entrés dans PhreeqC (Cells, Shifts, Time step,
Boundary conditions, Lengths et Dispersivities) pour chaque espéce ionique et chaque distance
considérée est représenté dans le tableau 4.1.

Tableau 4.1 : Valeurs des difféerents parameétres inscrits dans PhreeqC pour réaliser les deux simulations
numériques le long de la colonne de simulation 1D.

Bound diti
Cells | Shifts | Time_step (day) oun ary_‘con Clons Lengths (m)|Dispersivities (m)
- (entrée - sortie de colonne)

ca* Simulation 1 50 cst - flux 1,02
Simulation 2 255 cst - cst 0,04
el T o e e

F1-F3 - - 50 0,049 0,05 2
NO~ Simulation 1 50 cst - flux 2,5
3 Simulation 2 255 cst - cst 0,8
S0.> Simulation 1 50 cst - flux 2,9

4 Simulation 2 255 cst - cst 1

Ca' Simulation 1 50 cst - flux 1
Simulation 2 150 cst - cst 0,06
Hoos o end] . oo Py 202

F1-F6 : = 50 0,1092 0,0772 2
NO- Simulation 1 50 cst - flux 1,2
3 Simulation 2 100 cst - cst 0,7
S0.% Simulation 1 50 cst - flux 2,8
¢ Simulation 2 100 cst - cst 1,05
ca®* Simulation 1 50 cst - flux 0,9
a Simulation 2 80 cst - cst 0,07
HCO; Z?muiagon ; 15()(1) cstt - ﬂutx 002)84

F1-F7 e L 0,134 e 0,106 ’
NO- Simulation 1 50 cst - flux 2,5
3 Simulation 2 80 cst - cst 0,2
S0.> Simulation 1 50 cst - flux 2,9
4 Simulation 2 100 cst - cst 0,1

Le paramétre Cells correspond au nombre total de cellules ayant le méme volume de pore et
constituant la colonne de simulation 1D. Il a été choisi par rapport a la distance entre les puits
F1 et F3 (2 m 50 sur le site expérimental sont représentés par 50 cellules dans PhreeqC), et
change en fonction de la distance étudiée.

Le parametre Shifts correspond au pas de temps utilisé. Dans une simulation, le Shifts est égal
au nombre de fois ou la solution dans chaque cellule est décalée vers la cellule n+1. Dans un
systéme a n cellules, il faut donc 7 shifts pour remplacer la vitesse des pores dans la colonne de
simulation 1D. Il s’exprime suivant la formule :

Durée totale de la simulation

Pas de temps (shift) = Temps de séjour (time_step)

La durée totale de la simulation a été choisie en fonction des résultats expérimentaux. En effet,
grace aux valeurs de conductivité électrique maximales mesurées sur le terrain, il est possible
de calculer le temps d’arrivée du signal d’un puits a 1’autre. Ainsi, pour les puits F1 et F3 par

exemple, il faut 2,45 jours pour réaliser 2,50 m de distance.
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Le Time step (en jour) correspond au temps de séjour dans chaque cellule (ie.: temps
nécessaire pour qu’un volume poreux se déplace a travers chaque cellule), calculé a partir de la
longueur de la cellule et de la vitesse volumique du pore.

Le parametre Boundary_conditions correspond aux limites a I’entrée (cellule 1) et a la sortie
(derniere cellule) de la colonne de simulation de simulation 1D. Cette limite peut étre fermée,
constante, ou peut fluer. Ainsi, si la limite est « constante » (noté « cst » dans le tableau 4.1),
les concentrations a la frontiere sont égales a la solution 0 ; si les limites sont « en flux », les
concentrations a la frontiére sont inférieures a la solution 0.

Le parametre Lengths (en m) correspond a la longueur d’une cellule. Pour la distance entre les
puits F1 et F3, 2,50 m sont représentés par 50 cellules : 1 cellule fait donc 0,05 m de longueur.
Ce paramétre dépend directement du nombre de cellules choisi pour représenter la colonne de
simulation 1D.

Enfin, le paramétre Dispersivities (en m) correspond au coefficient de dispersivité et est
fonction de I’espéce ionique observée et de la distance entre les puits étudiée. Il est donc a
ajuster pour chaque bloc de simulation afin d’obtenir la meilleure concordance possible entre

les courbes modélisées et les courbes issues de I’expérience de terrain.

L’ensemble des paramétres ci-dessus sont présentés et décrits dans Parkhurst et Appelo (2013).

3.1 Evolution des éléments majeurs au cours du temps pour la distance F1-F3

La figure 4.1 compare les résultats modélisés avec les données expérimentales de 1’évolution
des ions Ca?*, HCOs", SO4> et NOs™ au cours du temps pour la distance F1-F3 (soit 2,50 m de
distance). Les résultats de I’expérience réalisée sur le site pilote sont représentés par des croix
en rouge, et ceux issus des Simulations 1 et 2 correspondent aux cercles bleus et verts

respectivement.
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Figure 4.1 : Comparaison de [’évolution temporelle des concentrations en Ca?*, HCOj3', SO4* et
NOs™ entre les résultats modélisés et les données expérimentales pour la distance FI1-F3 (soit 2,50

m).

De manicre générale, les résultats simulés correspondent bien aux données expérimentales,

notamment pour les ions Ca?*, SO4* et NOs".

Pour Ca?", les données expérimentales présentent une valeur maximale de 163 mg/L mesurée
3,02 jours apres le début de I’injection dans le puits F1 (noté également to), tandis que les
résultats de la simulation 2 indiquent une valeur maximale de 175 mg/L atteinte 3,97 jours
apres to.

Cette différence peut s’expliquer par une plus faible dissolution (et donc un effet tampon moins
important) dans le cas des résultats issus de I’expérience de terrain. A 1’échelle du site pilote,
aprés injection de CO», une quantité inférieure en ions Ca?* serait libérée dans la phase aqueuse
grace a la présence des minéraux carbonatés, empéchant la forte dissolution du carbonate : cela
permettrait a I’eau de 1’aquifére de perdre rapidement son caractére agressif. Cela n’a lieu que
sur un court intervalle de temps, en raison de la présence de minéraux carbonatés qui permettent

de tamponner (et donc de diminuer) I’intensité de cette réaction chimique. Les valeurs des
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concentrations en Ca?" modélisées sont donc supérieures a celles obtenues expérimentalement.
La différence entre les résultats simulés et ceux issus de 1’expérience de terrain est donc
principalement liée au pouvoir tampon du massif carbonaté qui empéche la forte libération des

ions Ca®* dans la phase aqueuse.

D’aprés le tableau 4.1, les deux coefficients de dispersivité différents déterminés pour les deux
simulations pour I’ion Ca?" permettraient d’expliquer un ralentissement de la dispersion
hydrodynamique de 1’ion au cours du temps, probablement li¢ a I’hétérogénéité du massif
carbonaté en termes de propriétés pétrophysiques (Cohen et al., 2013 ; Rillard et al., 2015 ;
Rhino, 2017). Cette hétérogénéité est davantage accentuée par la dissolution de la calcite, qui
permet de modifier la géométrie des fractures et donc les propriétés hydrauliques et de transport
(Noiriel et al.,, 2013). Ainsi, sous certaines conditions d’écoulement et de réactivité, la
rétroaction entre I’écoulement des fluides, le transport du soluté et la dissolution des minéraux
peut mener a la création de chemins d’écoulement préférentiels (Szymczak et Ladd, 2009). Le
développement de ces derniers induit également une hétérogénéité dans le transport des solutés
a travers le milieu poreux, et influencent significativement les résultats expérimentaux (Lewis
et Sjostrom, 2010).

Au cours de la simulation 1, la géométrie des pores change en raison de la dissolution de la
calcite, permettant d’augmenter rapidement les concentrations en Ca** dans la phase aqueuse et
de créer des chemins préférentiels d’écoulement. Le coefficient de dispersivité est donc plus
¢levé que celui de la simulation 2, ou il n’y a plus de dissolution et ou les concentrations en
Ca?" diminuent progressivement jusqu’a atteindre un pallier (Fig. 4.1).

Pour rappel, la dispersion hydrodynamique dans les milieux poreux (en m2.s™!) résulte de la
dispersion mécanique et de la diffusion moléculaire, phénomenes décrits par la loi de Fick
(1855). Malgré que ces deux mécanismes agissent ensemble (Bear, 1972), le coefficient de
dispersion des solutés transportés est paramétré comme une contribution supplémentaire d’un
terme de diffusion interstitielle (qui est indépendant de la vitesse) et d’un terme de dispersion
mécanique (lui-méme indépendant de la diffusion ; Rolle et al., 2012). Ainsi, selon les études
de Chiogna et al. (2011) et Cirpka et al. (2011), afin de représenter correctement la variabilité
spatiale du coefficient de dispersion, le diametre des grains doit étre pris en considération,
notamment pour les formations hétérogenes.

Réaliser un modele de transport sous PhreeqC est donc complexe en raison de la présence de
chemins préférentiels d’écoulement et des paramétres d’entrée nécessaires pour décrire ce

processus (Kim et al., 2005).
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Les résultats de 1’évolution de I’ion HCQO3™ au cours du temps sont ceux qui présentent le plus
de disparités. Les données expérimentales présentent une valeur maximale de 371 mg/L
mesurée 2,02 jours apres le début de 1’injection dans le puits F1, tandis que les résultats de la
Simulation 2 indiquent une valeur maximale de 456 mg/L atteinte 4,16 jours apres to.
L’agressivité moins forte de 1’eau de 1’aquifere (liée a 1’équilibre entre la calcite et I’eau de la
nappe) et donc la dissolution plus faible des carbonates, permettraient également d’expliquer
les valeurs inférieures des concentrations issues de 1’expérience sur le site pilote.

D’apres le tableau 4.1, HCO;™ possede deux coefficients de dispersivité différents et aurait
tendance a réagir de la méme fagon que I’ion Ca?* (ralentissement de la dispersion

hydrodynamique au cours du temps).

Les ions SO4* et NOj3 présentent des courbes expérimentales ayant la méme allure, avec une
augmentation des concentrations jusqu’a une valeur maximale, suivit par une trés légere
diminution et un pallier mesuré sur plus de dix jours.

Pour les deux espéces ioniques, la courbe simulée correspond bien avec la courbe
expérimentale. Cela est principalement lié au fait que ces deux ions n’interviennent pas lors des
interactions chimiques du systéme CO,-CaCOs-H>O, et ne sont pas impliqués pour réaliser le
pouvoir tampon. PhreeqC est ainsi capable de modéliser et de reproduire numériquement les
résultats issus de I’expérience de terrain.

Les deux coefficients de dispersivité différents pour les deux ions permettent d’expliquer les
variations de concentration au cours du temps (Tab. 4.1). Grace a la valeur de leur coefficient,
les simulations sous PhreeqC mettraient en évidence le comportement hydrodynamique
équivalent de ces deux ions face au réseau poreux, qui serait ralenti au cours du temps dans les
deux cas. Au cours de la simulation 1, SO4* et NOs emprunteraient les chemins
d’écoulement crées lors de la dissolution de la calcite, d’ou des coefficients de dispersivité plus

¢levés que lors de la simulation 2 ou ce processus n’a plus lieu.

3.2 Evolution des éléments majeurs au cours du temps pour la distance F1-F6

La figure 4.2 compare les résultats simulés avec les données expérimentales de 1’évolution des
ions Ca%*, HCOj3", SO4* et NOs™ au cours du temps pour la distance F1-F6 (soit 3,86 m de
distance). Les résultats obtenus lors de 1I’expérience réalisée sur le site pilote sont représentés
par des croix en rouge, et ceux issus des Simulations 1 et 2 correspondent aux cercles bleus

et verts respectivement.
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Figure 4.2 : Comparaison de l’évolution temporelle des concentrations en Ca2+, HCO3-, SO42- et
NO3- entre les résultats modélisés et les données expérimentales pour la distance FI1-F6 (soit 3,86

m).

D’aprés la figure 4.2, les résultats simulés correspondent bien aux données expérimentales pour
SO4* et NOj. Davantage de disparités entre ces résultats sont a noter pour représenter
I’évolution des concentrations en Ca?". Les résultats simulés sont trés différents des données

expérimentales pour I’ion HCOs".

Comme pour la distance F1-F3, les ions SO4* et NOj3™ présentent des courbes expérimentales
ayant la méme allure, et possédent deux coefficients de dispersivité différents mettant en

évidence un ralentissement de la dispersion hydrodynamique au cours du temps (Tab. 4.1).

Pour Ca?*, les données expérimentales indiquent une valeur maximale de concentration de 161
mg/L mesurée 5,70 jours apres le début de I’injection dans le puits F1, tandis que les résultats
de la simulation 2 indiquent une valeur maximale de 174 mg/L atteinte 9,61 jours apres to.
Comme pour la distance entre les puits F1 et F3, les concentrations simulées sont supérieures a
celles issues de I’expérience sur le site pilote, probablement liées a un processus de dissolution

plus fort ayant lieu le long de la colonne de simulation 1D.
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La diminution du coefficient de dispersivité au cours du temps (Tab. 4.1) montre que la
dispersion hydrodynamique de I’ion Ca?" a été ralentie, probablement a cause de I’hétérogénéité

du massif carbonaté en termes de porosité.

L’écart plus important entre les données simulées et les données expérimentales peut
s’expliquer par les processus de réaction et de transport du CO; a travers 1'hydrosystéme
carbonaté. Dans I’article présenté dans la section 2 de ce chapitre, il a été montré que la
dissolution de la calcite engendrée par les réactions entre le systétme CO2-CaCOs3-HO se
déroule uniquement dans le puits d’injection F1 ; les réactions chimiques étant trés rapides d’un
point de vu cinétique. L’effet tampon des minéraux carbonatés n’a donc lieu qu’au niveau du
puits F1. Pour tous les autres puits, I’augmentation des concentrations ioniques est uniquement
liée au phénomene d’advection.

PhreeqC ne peut prendre en considération 1’effet tampon des minéraux carbonatés se déroulant
quasiment instantanément aprés injection de CO; et pour un faible rayon autour du puits
d’injection. De plus, comme la répartition de I’eau a travers le massif carbonaté est hétérogene
(liée aux propriétés pétrophysiques tres variables du milieu), la dissolution du CO> dans la phase
aqueuse et le pouvoir tampon le sont également (comme le souligne Rhino, 2017). Il est donc
plus difficile de faire correspondre les concentrations simulées avec les résultats obtenus
expérimentalement. Néanmoins, les concentrations simulées supérieures aux valeurs
expérimentales suggerent que ce pouvoir tampon serait plus accentué¢ dans le cas de la
modélisation a cause d’une eau plus agressive.

De plus, si seul le transport par diffusion est appliqué pour réaliser la simulation, aucune
réaction n’a lieu et les courbes simulées et expérimentales ne peuvent se superposer.
L’intégralité du COz ne serait pas dissoute et pourrait étre transportée sous forme de microbulles
qui passeraient progressivement en phase aqueuse. De méme, en raison de la complexité du
milieu poreux, une partie du fluide pourrait étre bloquée et réagir dans un second temps.
Ainsi, les hétérogénéités pétrophysiques du milieu carbonaté conditionnent la consommation
du COz dissous. Cette réactivité est donc différente en fonction du contact entre le fluide et de
la catégorie de pores rencontrée (macro- ou micropores, de surfaces spécifiques différentes ;
Rhino, 2017).

Enfin, les parameétres pétrophysiques, notamment la taille des pores, influencent fortement le
transport par diffusion. La surface spécifique est donc un parametre non négligeable a prendre
en compte lors du transport réactif, comme le montrent I’étude de Garcia-Rios et al. (2015).
Néanmoins, ces derniers ne peuvent étre intégrés a la simulation. Comme la distance entre les

puits F1 et F6 est supérieure a celle entre les puits F1 et F3, ’incertitude sur 1’hétérogénéité du
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massif carbonaté a travers les valeurs de porosité et de perméabilité augmente nécessairement.
L’écart entre les courbes simulée et expérimentale est donc forcément plus grand pour une

distance de 3,86 m plutdt que pour une distance de 2,50 m.

L’ion HCOgs™ est celui dont la courbe simulée et la plus éloignée de la courbe de 1’expérience
réalisée sur le site pilote, principalement a cause du processus de dissolution des carbonates qui
serait plus faible a I’échelle de terrain. De méme, la diminution du coefficient de dispersivité

au cours du temps un indique un ralentissement de la dispersion hydrodynamique.

D’apres le tableau 4.1 et les résultats présentés ci-dessus, pour la distance F1-F6, les valeurs
du coefficient de dispersivité de la Simulation 1 (représentant uniquement I’augmentation des
concentrations) ont diminué pour toutes les espéces ioniques par rapport a la distance F1-F3.
La dispersion hydrodynamique est donc plus faible pour 3,86 m de distance plutét que pour
2,50 m, et est donc ralentie au cours du temps. Ce phénomene s’explique par I’hétérogénéité
du massif carbonaté : la distribution de la vitesse a 1’intérieur des pores, 1’hétérogénéité de la
taille des pores et la variation de direction d’écoulement étant les parametres principaux
influengant directement la dispersion mécanique (et donc la dispersion hydrodynamique) dans
un milieu poreux (Lu, 2013). Cette hétérogénéité est donc de plus en plus importante au fur et

a mesure que la distance par rapport au puits d’injection augmente.

3.3 Evolution des éléments majeurs au cours du temps pour la distance F1-F7

La figure 4.3 compare les résultats modélisés avec les données expérimentales de 1’évolution
des ions Ca?*, HCOs", SO4> et NOs™ au cours du temps pour la distance F1-F7 (soit 5,30 m de
distance) obtenus a partir de la modélisation inverse. Les résultats obtenus expérimentalement
sur le site pilote sont représentés par des croix en rouge, et ceux issus des Simulations 1 et 2

correspondent aux cercles bleus et verts respectivement.
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Figure 4.3 : Comparaison de l’évolution temporelle des concentrations en Ca’*, HCOj3, SO/ et
NOjs entre les résultats modélisés et les données expérimentales pour la distance FI1-F7 (soit 5,30 m).

D’apres la figure 4.3, il est plus difficile de faire correspondre les courbes simulées avec les
courbes expérimentales, notamment pour les ions Ca?" et HCOs3". La courbe simulée de I’ion
SO4* tend a se rapprocher de la courbe de I’expérience réalisée sur le site pilote, et ces deux

courbes correspondent bien pour I’ion NOs".

Les arguments fournis précédemment pour les ions Ca?* et HCOs™ (sections 3.1. et 3.2.) et
expliquant I’écart entre la courbe simulée et la courbe expérimentale s’appliquent également
pour la distance F1-F7. Cet écart est davantage amplifi¢é comme la distance par rapport au puits
d’injection est plus grande (5,30 m).

Pour les deux especes ioniques, deux coefficients de dispersivité différents ont été déterminés
(Tab. 4.1) et mettent en évidence un ralentissement de la dispersion hydrodynamique au cours

du temps.
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Les coefficients de dispersivité des ions SO4* et NO3™ mettent également en évidence ce

ralentissement (Tab. 4.1) d’apres les valeurs de leurs coefficients.

3.4 Conclusions sur les résultats obtenus et sur les limites du modéle géochimique

D’aprés le tableau 4.1, les valeurs du coefficient de dispersivité de la Ssimulation 1 depuis le

puits d’injection F1 jusqu’au puits d’observation F7 indiquent que :

la dispersion hydrodynamique de Ca?* est ralentie au cours du temps au fur et & mesure
de la propagation de 1’ion a travers le massif carbonaté (le coefficient de dispersivité
diminue progressivement). Cela est dii aux hétérogénéités pétrophysiques de
I’hydrosystéme trés variables provoquant ce ralentissement (Cohen et al., 2013 ; Rillard
et al., 2015 ; Rhino, 2017). La perméabilité plus faible par endroit induit la migration
de I’ion via des chemins de propagation plus longs dans le milieu poreux, comme le
suggerent les études de Harrison et al. (2016) ;

I’ion HCOs™ se propage moins rapidement que 1’ion Ca?" a travers I’hydrosystéme avec
des coefficients qui restent inférieures a ce dernier. Cela est probablement li¢ a sa masse
molaire qui est supérieure a celle de Ca?". Ainsi, d’aprés les modélisations réalisées, le
pic de concentration en HCOj" arrive légérement aprés celui de Ca®" ;

I’ion NOj™ a des coefficients de dispersivité toujours plus importants que I’ion Ca**
(voire deux fois plus élevés pour les distance FI1-F3 et FI1-F7). Ainsi, les courbes
simulées montrent que la concentration maximale de I’ion NO;™ arrive avant celle de
Ca?', malgré que sa masse molaire soit supérieure. Cela est lié aux interactions
chimiques du systeme CO2-CaCO3-H20 qui ont lieu immédiatement apres le début de
’injection : le « retard » dans la migration de I’ion Ca?" étant li¢ a sa libération dans la
phase aqueuse au cours de la dissolution de la calcite qui se fait de fagon plus ou moins
immédiate apres I’injection de COz;

la migration de I’ion SO4* est trés peu ralentie a travers le massif carbonaté. Les valeurs
du coefficient de dispersivité sont toujours trois fois supérieures a celles de Ca®". Les
raisons permettant d’expliquer sa migration plus rapide sont les mémes que celles

fournies pour I’ion NOj".

Les différentes valeurs des coefficients de dispersivité des ions reflétent les processus de

réaction et de transport qui ont lieu le long du massif carbonaté. Les coefficients moins élevés

et de plus en plus faibles lorsque la distance augmente (par rapport au puits d’injection) sont

attribués aux espéces ioniques impliquées dans 1’équilibre du systéme calco-carbonique (a

savoir Ca** et HCOy') ; tandis que des coefficients plus élevés et stables (peu importe la
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distance) mettent en évidence le transport des ions le long du massif carbonaté grace au gradient
hydraulique de I’aquifére (tels que SO4* et NO5").

Les propriétés diffusives et donc le transport de composés sont différents au sein du méme
milieu poreux. Ces phénomenes sont également retrouvés dans les travaux de Rolle et al. (2012)
qui étudient entre autres le transport réactif d’un contaminant organique et d’un accepteur
d’¢électrons soluble.

De plus, comme la répartition de la teneur en eau a travers le massif carbonaté est hétérogene
(Rhino, 2017), celle-ci peut considérablement influencer les mécanismes de transport des
solutés : les vitesses et le régime d’écoulement ainsi que 1’accessibilité des sites de surface des

minéraux vont donc étre variables au sein du milieu poreux (Lu, 2013).

Du fait de la bonne correspondance entre les courbes obtenues numériquement et apres
I’expérience de terrain, les ions SO4> et NOs3™ pourraient étre utilisés en tant que traceurs spatio-
temporels naturels puisqu’il s’agit de solutés non-réactifs qui ne sont pas impliqués dans le
systeme calco-carbonique. Du fait de leur migration plus rapide a travers 1’hydrosysteme
carbonaté (d’apres leurs coefficients de dispersivité élevés), I’augmentation des concentrations
de ces deux ions permettrait de prévenir I’arrivée (et donc 1’élévation des teneurs) de Ca** liée

a sa libération apres dissolution de la calcite.

Apres simulation, certaines concentrations ioniques peuvent étre surestimées ou a l’inverse
sous-estimées par le modele, probablement 1i¢ a un effet cinétique. En effet, les valeurs de
concentrations entrées pour les solutions du script de PhreeqC correspondent a des valeurs
mesurées a 1’échelle macroscopique et non pas a I’échelle du pore. De plus, il a été démontré
dans le chapitre précédent et par d’autres études (Cohen et al., 2013 ; Rillard et al., 2015 ;
Rhino, 2017) que I’hydrosysteme carbonaté de Saint-Emilion est trés hétérogene d’un point de
vue pétrophysique méme sur une faible distance, alors que la modélisation géochimique ne
prend pas en compte les effets de porosité et de perméabilité. Rhino (2017) précise qu’en
fonction du débit d'injection, certaines particules peuvent se décrocher de la phase carbonatée
et &tre transportées dans le milieu poreux : I’expérience elle-méme est donc capable de modifier
la géométrie du réseau poreux. Garcia-Rios et al. (2015 ; et références associées) mettent
¢galement en avant I’influence du débit d’injection sur 1’évolution de la géométrie des fractures
(et donc des volumes des pores) en fonction de la dissolution de la calcite. La dissolution ne
serait donc pas 1’'unique processus permettant d’attaquer la phase carbonatée, et cet aspect ne

peut étre pris en compte dans le logiciel.
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Ainsi, le transport d’un soluté est grandement influencé par cette hétérogénéité et des
différences plus ou moins importantes entre les résultats sont donc inévitables. La géométrie
des fractures est donc un parameétre clé pour modéliser le transport et I’écoulement (Luquot et

Gouze, 2009 ; Szymczak et Ladd, 2009).

Dans ce modele, les vitesses de réaction chimique peuvent parfois étre surévaluées en raison
du mode de calculs de Plummer et al. (1979) et des équations associées utilisées. Ces auteurs
suggerent que certaines réactions chimiques (telles que la dissolution de la calcite et du CO»
par exemple) sont quasiment instantanées, alors que d’autres tels que Stumm et Morgan (1970)
précisent que ces réactions nécessitent quelques minutes avant d’atteindre un équilibre
chimique.

De plus, la vitesse de dissolution du CO; peut étre fonction de la présence d’autres especes
ioniques comme le montrent les modeles de Hamrouni et Dhahbi (2003). Ces derniers mettent
en avant les modifications des équilibres et des cinétiques chimiques induis par la présence
d’ions secondaires (tels que CaSOs, MgSOs, etc.), espéces ioniques qui pourraient également

étre rencontrées dans notre étude. Cette réactivité ne peut étre considérée par PhreeqC.

4. Conclusions partielles

Dans ce chapitre, I’impact d’une fuite de CO: sur les parameétres physicochimiques (pH,
conductivité électrique, concentrations en éléments majeurs) d’un aquifére carbonaté a été
¢tudié grace a une expérience d’injection réalisée sur le site pilote de Saint-Emilion. Grace a la
modélisation géochimique inverse réalisée sous PhreeqC, les processus de réaction et de

transport des ¢éléments majeurs ont été mis en évidence.

Au regard de nos résultats, cinq parametres sont capables de détecter et de suivre une fuite
potentielle de CO», a savoir : les concentrations en CO; (dissous), les concentrations en Ca®" et
HCOs, le pH et la conductivité électrique. Ces derniers sont suffisamment sensibles et réactifs,
et peuvent étre utilisés sur un site de stockage de CO; afin de suivre toute perturbation
physicochimique dans un aquifére carbonaté peu profond. Les vitesses de réaction de ces cing
paramétres varient dans le temps en fonction de la distance entre le puits d’injection et les puits
d’observation.

Ces parametres ont également mis en avant I’hétérogénéité de I’hydrosystéme carbonaté en
termes de propriétés pétrophysiques, qui permet au CO> de migrer plus ou moins rapidement et

d’emprunter plusieurs chemins de propagation.



Chapitre 4 — Caractérisation de I’extension d’une fuite provoquée de CO: dans un aquifére carbonaté

L’étude des processus de réaction et de transport réalisée par modélisation inverse met
¢galement en évidence cette hétérogénéité, notamment pour les ions impliqués dans 1’équilibre
du systéme calco-carbonique, a savoir Ca?* et HCO3". Les variations de porosité et perméabilité
ainsi que les interactions du systtme CO>-CaCOs3-H>O entrainent un ralentissement de la
dispersion hydrodynamique pour ces deux especes ioniques. De plus, le mod¢le surestime les
concentrations en Ca?* et HCOj3 : cela mettrait en évidence le caractére agressif de I’eau qui
serait plus faible a I’échelle de terrain plutot que le long de la colonne de simulation 1D. La
dissolution des carbonates serait donc plus faible a 1’échelle du site pilote de Saint-Emilion.
De méme, les résultats modélisés suggerent qu’une partic du CO; ne se dissous pas
complétement et serait probablement piégée (sous forme de microbulles par exemple) en raison
de la complexité du milieu poreux. Ces microbulles de gaz passeraient ensuite progressivement
dans la phase aqueuse. Ainsi, les hétérogénéités pétrophysiques du milieu carbonaté
conditionnent la consommation du CO; dissous.

Les résultats de la modélisation inverse ont montré une meilleure correspondance entre les
courbes simulées et expérimentales lorsque la distance par rapport au puits d’injection est
faible. Cela est principalement li¢ aux propriétés pétrophysiques de I’hydrosystéme carbonaté
qui ne sont pas prises en compte dans les simulations, et qui provoquent des différences de plus

en plus importantes lorsque cette distance augmente.

De maniere générale, le suivi de I’évolution des concentrations en ¢léments majeurs refléte de

fagon indirecte la propagation du panache de CO; a travers 1I’hydrosystéme carbonaté.
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Chapitre 5 — Observation et quantification de I’impact du COz sur les propriétés électriques de la roche

1. Introduction

L’objectif de ce chapitre est de définir davantage la relation entre les concentrations en CO», la
conductivité électrique (o) et le pH pour le systéme CO,-CaCO3-H>O ; indicateurs robustes
pour la détection d’une fuite potentielle sur un site de stockage (d’apres le chapitre précédent).
Plus précisément, I'objectif de ce travail est de comprendre comment les concentrations en CO»
dissous influencent la ¢ et le pH en fonction des propriétés pétrophysiques du milieu, et d’en
déduire une relation entre ces trois parametres.

Grace a des outils géoélectriques couplés a des analyses géochimiques, les résultats permettent
de faire le lien entre 1’échelle de terrain et 1’échelle du laboratoire. Cela permet : 1) de mieux
comprendre les processus d'écoulement et les parameétres in-situ (pression capillaire, porosité,
etc.) contrdlant la propagation du panache de gaz a travers un aquifére carbonaté ; et ii) de
caractériser les facteurs qui influencent la réponse géochimique des eaux souterraines face a
une fuite de COo.

L’ensemble de ces résultats fait 1’objet d’un article soumis dans Journal of Colloid and

Interface Science.

La troisiéme partie de ce chapitre apporte des résultats géochimiques complémentaires sur
I’évolution des concentrations en ¢léments majeurs au cours du temps et obtenus apres injection
de COs. Ces derniers soulignent I’importance de réaliser des analyses en laboratoire le plus tot

possible apres prélévement.

2. CO; effects on an unsaturated and saturated carbonate reservoir
from geoelectric-geochemical coupling

Cette partie du chapitre 5 présente 1’article intitulé « CO, effects on an unsaturated and
saturated carbonate reservoir from geoelectric-geochemical coupling » soumis dans Journal of
Colloid and Interface Science. L'objectif principal de ce travail est de comprendre et de
caractériser 1’impact des concentrations en CO> dissous sur les parameétres physicochimiques
(la o et le pH) pour le systéme CO,-CaCO3-H>O.

Les observations de terrain développées dans le chapitre précédent sont reproduites a 1’échelle
du laboratoire par des expériences en batch et sur la cellule Hassler afin de faire le lien entre

les résultats géophysicochimiques (o, pH, concentration en CO: (aq)) et les propriétés



A.PETIT - 2020

électriques (indice de résistivité électrique) de la roche carbonatée en fonction de son état de

saturation.
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Highlights

1) The impacts of dissolved CO: on the electrical behavior of a carbonate rock are studied
via variations in the electrical resistivity index for different saturation states.

2) Laboratory experiments using batches and measurements on the Hassler cell are carried
out in order to reproduce results obtained experimentally at the field scale.

3) A calibration line linking the dissolved CO., the pH and the electrical conductivity is
highlighted, in order to find the CO> concentrations or electrical resistivity values by
knowing the pH and one of these two parameters.

4) This line is only valid for the limestones studied because it turns out to be dependent on
the petrophysics properties of the medium.

5) This allows to pass from the laboratory scale to the field scale and vice versa.

Abstract

The objective of this work is to understand and characterize how dissolved CO» concentrations
can influence physicochemical parameters, in particular the electrical conductivity and pH.

In previous work, a CO2 injection experiment was carried out directly in a freshwater aquifer
within an Oligocene carbonate underground quarry located in Saint-Emilion (Gironde, France).
Different parameters emerged as excellent indicators for monitoring a gas plume during CO>
geological storage, especially the electrical conductivity and pH.

We tried to reproduce field observations on a laboratory scale by batch experiments and
measurements on Hassler cell, and to make the link between the geochemical results (electrical
conductivity, pH, CO> concentrations) and the electrical properties (electrical resistivity index)

depending on the saturation state of the carbonate rock.

A calibration line has been highlighted, making it possible to link the relation between electrical
conductivity-CO2-pH. This line is only valid for Saint-Emilion limestones because it is
dependent on the petrophysical properties of the environment.

As field observations are reproducible in the laboratory, this calibration line allows to pass from
one scale to another by combining different results, and estimate the CO: concentrations

obtained for such values of electrical conductivity and pH.

Key-words: CO; leakage monitoring - CO,-CaCO3-H>O interactions - Electrical conductivity-

pH-CO: concentrations relation - Fluid saturation - Batch experiments - Archie’s equation
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1. Introduction

Carbon dioxide (COz) is a greenhouse gas that actively contribute to global warming. Since the
pre-industrial era, CO2 concentrations have continually increased with a notable growth of more
than 70 % (IPCC, 2014). Carbon Capture and Storage (CCS) is one of the solutions proposed
to significantly reduce CO emissions (IPCC, 2005; Bachu, 2008). This is thanks to geological
sequestration (e.g. Holloway, 1997; Gale, 2004; Hepple and Benson, 2005) which can be done
in aquifers or in hydrocarbon reservoirs (depleted or active) in deep geological formations. In
both cases, the high pressures encountered indicate that they are able to resist to CO2 injection

and trap gas in supercritical form.

Before sequestering CO: in these sites, it is necessary to evaluate the associated risks, including
transport and containment mechanisms, which govern the long-term fate of the injected CO»
(Pini and Benson, 2013). Indeed, several factors such as the hydraulic gradient of the fluid, the
buoyancy and the trapping and reaction mechanisms can influence the flux and transport of
CO; (Brandvoll et al., 2009). According to Keating et al. (2010), the main difficulty (and one
of the major objectives) of any storage sites is to predict the potential impact of the CO> release
(during or after sequestration operations), because CO; leakage into the atmosphere is
considered inevitable in the long-term (Hepple and Benson, 2003). Therefore, it is essential to

study fluid-solid interactions to select a storage site (Brandvoll et al., 2009).

Saline aquifers would represent 90 % of the total potential storage volume (Michael et al.,
2010). In this case, CO: is initially injected into the porous formation where it accumulates
under the cap rock (Farajzadeh et al., 2007). Then, as this gas is very soluble in water (Borner
et al., 2017), the injected CO> partly dissolves in the aqueous phase in pore water (Bachu et al.,
1994; Lin et al., 2008) by molecular diffusion (Lindeberg and Wessel-Berg, 1997) with a small
diffusion coefficient (~2x10° m?s!; Cadogan et al. (2014)), subsequently resulting in a
decrease in pH (Qafoku et al., 2015). This causes a gradual increase in the density of the water
(Teng and Yamasaki, 1998), thus suppressing the buoyancy forces of the free phase CO> and
reducing the risk of leakage (Gilmore et al., 2020). According to Liu (2013), if the aquifer
contains carbonate, it has the ability to react with the saturated brine solution and the injected
CO: in order to precipitate carbonate minerals and ultimately eliminate the potential for
leakage. According to Marini et al. (2006), this leads to modifications of the geometry of the
pore space in a relatively short time, depending on the partial pressure of CO», the composition

of the minerals and the pressure and temperature conditions. Then, the chemistry of the surface



A.PETIT - 2020

layer is modified, causing changes in the wettability and relative permeability parameters
(Busch et al., 2008). Therefore, this variation in permeability is dependent on several factors
such as pressure, temperature, CO2 mass flow rate and the properties of the pore space (porosity,

connectivity and shape of the pores; Borner et al., 2017).

Thus, CO2 can be permanently contained via different trapping mechanisms, allowing to
increase the capacity and security of a storage site (Bachu, 2008; Liu, 2013; Zhang and Song,
2014): structural or stratigraphic trapping, solubility trapping, residual trapping, capillary
trapping and mineral trapping.

Several researches approach make it possible to understand these trapping processes in order to
model the migration of a CO; plume in the porous medium of the aquifer as a function of flow,
gravity and capillarity (Liu, 2013): 1) numerical simulation at reservoir scale model, core scale
model and pore network models; and ii) experimental approaches. In both cases, the
petrophysical properties are analyzed, in particular through the study of porosity, permeability
and capillary pressure; parameters controlling the transport of CO: in porous media and
governing the capillary trapping. In fact, the injection of CO, causes changes in petrophysical
parameters and causes chemo-mechanical alterations in the host rock as shown in Vanorio et
al. (2011). According to Perrin et al. (2009), at the macroscopic scale, only saturation influences
the capillary pressure: it decreases when the saturation of the wetting fluid increases (which can
correspond to water for example; Szymkiewicz et al., 2011). However, at the pore scale, frontal
flows, fluid properties and pore conditions cause the capillary pressure to increase. This is also
a function of the interfacial tension, the contact angle and the granulometry of the rock. Thus,
according to Kim et al. (2012), the dissolution of CO» in water causes the decrease in capillary
pressure linked to the increase in contact angles. This is common when it is a heterogeneous
porous rock with mixed pore size and low vertical permeability (Liu, 2013). In this way, the
COs: tend to migrate preferentially upwards, to areas with high permeability thanks to gravity
and buoyancy forces (Kuuskraa et al., 2009).

Today, geophysical tools are well known and used to image the flow of fluids in deep or shallow
formations for monitoring concerns, such as electrical conductivity/resistivity method (Zhou et
al., 2012; Le Roux et al., 2013; Cherubini et al., 2019). In fact, as the CO; saturation increases,
the electrical resistivity of the geological formation decreases (Adebayo and Mahmoud, 2015).
This was highlighted by Zhou et al. (2012), in agreement with Strazisar et al. (2009) for the
ZERT project. Conversely, the work carried out by the CO>SINK project (Giese et al., 2009;
Kiessling et al., 2010; Schmidt-Hattenberger et al., 2012 and 2013; Wiirdemann et al., 2010)
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showed opposite results (the CO: injection caused an increase of the electrical resistivity of
about 100 %, with a bulk CO; saturation of 50 %). In the first case, the soil bulk resistivity
decreases due to the CO; dissolution in the soil water in the vadose zone, while in the second
case, it is the replacement of the saline brine the rock matric by the CO; plume which causes
the apparent resistivity to increase (the CO; is not dissolved in water). Thus, the injection
conditions greatly influence the geoelectric properties.

Electrical tools prove to be robust, largely automated, the spatial resolution is relatively high,
measurements are reliable, repeatable and sufficiently sensitive to electrical changes caused by
geochemistry, allowing monitoring and detection remotely of a potential CO> leak (Dafflon et
al.,2013; Auken etal., 2014). In addition, it is important to adapt the geometry of the acquisition
device in the case that the plume of CO; migrates according to the hydrological gradient of the
aquifer for example (Dafflon et al., 2013).Thus, the propagation of CO; in formation can be
achieved via (Lewicki et al., 2007; Strazisar et al., 2009): 1) the dissociation of it in pore water
causing the increase in electrical conductivity o (Dreybrodt et al., 1997; Lide, 2003); ii) the
dissolution of calcite caused by increasing CO> concentrations, leading to an increase in the
ionic strength of the pore water. Many studies use o to visualize the flow of CO: in porous
media: Hovorka et al., 2006 and 2011; Giese et al., 2009; Kiessling et al., 2010; Schmidt-
Hattenberger et al., 2012 and 2013; Strazisar et al., 2009; Wiirdemann et al., 2010; Dafflon et
al., 2013; Zhou et al., 2012. Few studies investigate the electrical response of CO> in shallow
aquifer: Strazisar et al., 2009; Lamert et al., 2012; Dafflon et al., 2013; Auken et al., 2014.
Conversely, the ¢ of pore water can decrease due to a decrease in water saturation. Cahill and
Jakobsen (2013) for example have shown that the rise in dissolved CO; concentrations has
caused a marked decrease in the electrical resistivity of water (around 30 %). However, the
geochemical processes described above (dissociation of CO> in water and dissolution of
carbonate) can compensate the saturation effect resulting in an increase in the conductivity of
the mixture (Le Roux et al., 2013). The work of Cherubini et al. (2019) for example, highlights

the dependence of conductivity on water saturation by a power law in nitrogenous conditions.

According to Petit et al. (2020; in prep.), ¢ is one of the potential physicochemical indicators
capable to detect and monitor a CO> leak within a shallow freshwater aquifer thanks to its high
reactivity. For Cahill and Jakobsen (2013) the o is the most stable indicator to monitor the
migration of the CO; plume. This has also been studied in the works of Kharaka et al. (2009)
who were able to detect a CO» leak thanks to physicochemical indicators. Other studies use
geophysical methods to monitor geochemical impacts caused by dissolved CO; as Dafflon et

al. (2013). Indeed, the sharp increase in CO> concentrations in a carbonated system leads to
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calcite dissolution processes, promoting ion exchange. The dissolution of calcite would
correspond to the main process allowing to buffer the pH and the release of Ca?" and other
cations caused by exchange reactions by the Ca?* (Yang et al., 2014). Thus, a growth in CO;
concentrations will be systematically accompanied by an increase in the ¢ values associated
with a decrease in pH. It is difficult to constrain the dissolution of CO- in the context of injection
determined by CO»-brine interactions (Gilmore et al., 2020). According to these same authors,
these are controlled by heterogeneities (porosity, saturation, etc.) which are variable at all scales
and therefore difficult to reproduce experimentally. In addition, in porous media, different
pathways can be taken by the moving particles. Therefore, all do not follow the same pathway
because they are dispersed due to variations in speed (Mahmoodpour et al., 2020 and associated
references). Flow phenomena in a porous medium are controlled by viscous, gravitational and

capillary forces (Stephen et al. 2001; Jonoud et Jackson; 2008; Szymkiewicz et al., 2011).

In this work, various laboratory experiments on Hassler cell and batch experiments are carried
out in order to reproduce and better define the results obtained previously during a field CO»
injection experiment in a freshwater aquifer (see Petit et al., 2020; in prep). The comparison of
Petit et al.’s work (2020, in prep.) and this study allows us to make the link between the two
scales thanks to geoelectric tools coupled with geochemical analyzes. This led to better
understand the flow processes and in-situ parameters (capillary pressure, porosity, etc.) that
control the propagation of the gas plume through a carbonate freshwater aquifer. It also
improves understanding of the factors that control the response of groundwater chemistry to a
CO; leak. More precisely, the main objective of this work is to understand how the dissolved
COz concentrations influence the ¢ depending on the petrophysical parameters of the medium,

and to tweak the relationship between [COz]-c-pH.

First, the materials and methods used are explained followed by the results and interpretations

obtained for each experiment. The link with field experiment is made in parallel.

2. Experimental setting, materials and methods used

At the laboratory scale, two types of experiment have been executed: 1) batch experiments
simulating a saturated condition using an identical grain size and different granulometry; and
2) an experiment in unsaturated condition, carried out using the Hassler cell coupled with
"porous-plate" method. The first type of experiment study the variations in water ¢ as a function

of the saturated medium (using only H>O, H>O and SiO», or H,O and CaCO3; when Sy = 1),
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depending on the CO, and N> concentrations injected. Thanks to these results and to Archie's
law (1942), it is possible to link the electrical resistivity of the rock to the o of the water. The
second type of experiment makes it possible to study the evolution of water saturation (Sy) as
a function of the carrier gas used. Indeed, two inert gases (N2 and He) and a reactive gas (CO.)
were compared in order to study the electrical resistivity index of the rock (IR) as a function of
the variations of the Sy, (when Sy, < 1) for each gas used. In parallel to all these experiments,
analyzes by ion chromatography have been realized to determine the ionic concentrations of
major elements. The PhreeqC geochemical software (USGS, 2016) allows to model the ¢ values
and CO: concentrations and to carry out semi-quantitative measurements by estimating the

dissolution and/or precipitation processes of calcite.

Carbonate materials for experiments

The limestone powder used for the batch experiments and the core analyzed by the Hassler cell
come from the limestone rock located in the unsaturated zone of the underground quarries of
Saint-Emilion (Gironde, France). The main advantages of using powders are that the
destruction of the pore space is heterogenous (porosity is controlled), the interfaces for
geochemical interactions are widened and the permeability is increased (Borner et al., 2017).
Below is the saturated zone, whose water taken from the aquifer is used to saturate the batch
experiments and the core in the Hassler cell (Fig. 1.A).

This limestone is dated from the Upper 1b Oligocene (Stampien; 28-30 Ma). The facies vary
from wackestone to grainstone and are associated with high values of porosity (ranging from
20 to 45%) and permeability (between 2 and 18 D; Fig. 1.B). Calcimetry measurements show
that the CaCOs3 content of the limestones is about 98 + 2%. More details are described in Loisy
et al. (2013) and Petit et al. (2020, in prep.).
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Figure 1: Cross-section of the underground quarry. Fig. 1.A: Cross-section from the surface to the saturated zone, with the corresponding stratigraphic log and associated
facies. The green and red stars represent the limestone powder sampling for batch experiments and the limestone core sampling for Hassler experiments respectively. Fig.
1.B: Petrophysical characterization of the different facies located at different depths, from the surface to the aquifer (air permeability (mD), water porosity (%), mercure
porosity (%), macro-porosity A (%), macro-porosity B (%), meso-porosity (%), open-porosity (%), trapped porosity (%)) from 63.5 m to 59.5 m NGF, throughout the
capillary fringe and saturated zone.
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The thin section figures (Fig. 2) show a strong accumulation of bioclasts (oncoliths,
echinoderms, benthic foraminifera) and a few rare grains of quartz. These elements are more
or less linked together by micritic mud (packstone facies) or by often dissolved microsparitic
to sparitic cements (grainstone facies; Fig. 2.B). Figure 2.C shows a benthic foraminiferous

wackstone and figure 2.D shows an algal boundstone.

Figure 2: Photos of thin sections taken under an optical microscope (Figs. A, B, C and D) in i)unanalyzed
polarized light (Fig. A), and ii) analyzed polarized light (Fig. B). Saint-Emilion carbonate presents a
well-sorted bioclastic grainstone-type facies, essentially made up of benthic foraminifera and red algae.
Figure B shows a dissolution phase of a microsparitic cement. Thus, the calcite dissolves leave an open
porosity (corresponding to the black spaces in figure B). Figure C shows a benthic foraminiferous
wackstone and figure D shows an algal boundstone.

The petrophysical properties are variable depending on the sedimentary facies encountered
(Fig. 1.B and Tab. 1). The air permeability, water porosity, mercury porosity, macro-porosity
A and trapped porosity show an increase in values at about 61.25 m NGF and 63 m NGF, where
the grainstone facies is found. The boundstone facies is the one with the lowest petrophysics

values.
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Table 1: Petrophysical values obtained for sedimentary facies (boundstone and grainstone), located at different depths.

Air
. . e Mercure porosity | Macro-porosity | Macro-porosity B| Meso-porosity | Open porosity Trapped
Depth (m) pel‘l:lr:::;;))lllty Porosity (%) | Depth (m) (%) A (%) (%) (%) (%) porosity (%)

Boundstone 0.59 102.32 22.05

0.610 20.97 4.1 16.33 0.54 7.16 13.81
Boundstone 0.63 275.33 21.25
Grainstone 1.15 10837.78 30.61

1.175 38.3 22.89 15.32 0.09 6.97 31.33
Grainstone 1.2 26088.65 38.06
Boundstone 1.8 177.40 21.59

1.825 20.43 0.44 19.68 0.32 8.57 11.86
Boundstone 1.85 1118.00 25.12
Boundstone 2.22 1116.38 23.52

2.250 22.15 4.58 17.03 0.53 7.31 14.84
Boundstone 2.27 1575.12 21.06
Grainstone 3.32 11644.61 43.44
Grainstone 4.05 19053.57 36.40
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Figure 3 represents the distribution of the volumes of the pores as a function of their diameter
measured by injection of mercury for the different sedimentary facies. Grainstone-type facies
(graphs B, E and F) have a bimodal structure with a peak measured for a diameter of 1.000.000
A in the MA macropore class. This class represents 23 % of the total porosity of the sample
(Tab. 1). The second intrusion peak is in the interval of MB macropores with a diameter of
4.000 A and is equal to 15 % of the total porosity of the rock. The mesoporosity is low and does
not present an intrusion peak. Note that the sample E corresponds to the facies studied for the
batch experiments and the measurements on the Hassler cell. Boundstone-type facies (graphs
A, C and D) present unimodal distribution with a peak measured at 3.000 A, representing the
MB macropore class, and up to 20 % of the total porosity of the rock. Finally, the open porosity
is higher for the grainstone facies than for the boundstone facies (31 % against 13 %; Tab. 1).
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Figure 3: Evolution of the trapped porosity (%) measured for different sedimentary facies as a function
of altitude (m NGF), and associated mercure-porosity curves (graph. A to F). Note that the sample E
corresponds to the facies studied for the batch experiments and the measurements on the Hassler cell.
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Experimental setting at the field scale

In the underground quarries, eight wells were drilled at a depth of around 16 m (Figs. 4.A and
4.B). Previously, they have been used to monitor the migration of a gas plume (composed of
CO3, He and Kr) in the unsaturated and saturated zones (see the work of Petit et al., 2020; in
prep). The gas injection was carried out directly in the freshwater aquifer in the well named F1.
This serves as a reference well in this study, in order to monitor and measure the evolution of
the physicochemical parameters (pH, ¢ and CO> concentrations) over time following the CO>
injection in saturated zone. Well F1 is equipped with two types of probes (Fig. 4.C) making it
possible to record: 1) physicochemical intermittent measurements every 30 min (o (+ 0.5% of
reading plus 1.0 uS.cm™), pH (£ 0.1 pH units) and oxidation-reduction potential (ORP, + 5.0
mV)) thanks to a multiparameters probe (Aqua Troll 600, In-Situ) immersed continuously in
the aquifer; ii) dissolved CO» concentrations in water (+ 2% of maximum range) at an identical
time rate thanks to a CO2 probe (Mini-Pro CO2, ProOceanus) also immersed in the aquifer.
The measurement range of the CO> probe varies between 0 and 20%. Beyond 20%, the recorded
values are “saturated” and indicate a ceiling value. The physicochemical parameters of well F3

located 2.50 m away from well F1 are also studied.
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Figure 4: Location and equipment of wells. Fig. 4.A: Level 2 location plan and position of the 8 wells
(Lambert II coordinates). The blue dotted lines indicate the isopiestic line of the aquifer in July 8, 2019.
The black squares correspond to quarry’s pillars. The white background is the surface of the ground.
Fig. 4.B: Level 2 photograph. The wells are numbered from I to 8 and are arranged in the direction of
flow of the groundwater, F1 being the most upstream well where the CO; injection took place. The
photograph in the square at the top left shows the multiparameters and CO, probes (measuring the
physicogeochemical parameters of the aquifer), arranged in certain wells and immersed in the water
table. The photograph in the square at the bottom right shows the tank containing 200 L of water where
a gas composed of 90% CO,, 9% He and 1% Kr have been dissolved and mixed until homogenized before
being injected into well F1. Fig. 4.C: Schematic representation of well equipment, across the capillary
fringe and the saturated zones. All boreholes are equipped with packers, allowing the well to be sealed,
as well as tubings enabling the recovery of water samples for geochemical analyzes. Well FI has a
supplementary tubing permitting the injection of gas. A multiparameters and CO; probes are placed in
wells F1 and F3. These are connected to a computer allowing data recovery.

From the results obtained experimentally and field experiments reproducible in the laboratory,
it is possible to link the physicochemical parameters with the CO, concentrations by a

calibration line determined for the limestone of Saint-Emilion.
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Figure 5.A shows the evolution of the specific ¢ as a function of the pH for wells F1 and F3
measure using the multiparameters probes places in the freshwater aquifer in each well. Once
the CO; has been injected into the aquifer in well F1, the ¢ in