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Résumé 
Les corbeilles géothermiques sont des échangeurs thermiques hélicoïdaux implantés dans le 

proche sous-sol qui couplés à une pompe à chaleur, permettent de chauffer et/ou de rafraichir les 

bâtiments. Comprendre les transferts thermiques liés à ces systèmes et étudier leurs performances 

requiert de prendre en compte les propriétés pétrophysiques hétérogènes du sol, les phénomènes de 

changement de phase et les conditions environnementales, dont les variations de température de l’air 

et la pluviométrie. Dans ce but un monitoring géophysique en conductivité électrique et en 

polarisation provoquée a été développé à l’aide de trois expériences à différentes échelles. Tout 

d’abord, un modèle pétrophysique a été élaboré à partir d’une série d’expériences en laboratoire. Ce 

modèle décrit la variation de la conductivité électrique et de la chargeabilité en fonction de la 

température et du gel du sol à l’échelle porale. Ce modèle a été appliqué à une expérience in-situ pour 

suivre la formation d’un noyau de glace. Nous avons aussi développé une expérience analogique à 

échelle réduite et en conditions contrôlée pour mieux comprendre les transferts de chaleur au sein du 

sol et étudier l’impact du gel dans différentes conditions environnementales. Ces études ont montré 

l’importance des apports thermiques latéraux et l’impact du changement de phase lors du prélèvement 

de chaleur par la corbeille. Le modèle pétrophysique a été validé sur plusieurs jeux de données et les 

résultats du monitoring géophysique permettent de détecter la formation et la fonte d’un noyau glace.  

 

Abstract 
Basket geothermal heat exchanger buried at shallow depth and connected to heat pumps can 

be used to heat and/or cool buildings. Heat transfers and performance related to geothermal basket 

are complex due to heterogeneous petrophysical properties of the soil, freezing of ground and surface 

environmental conditions e.g. air temperature variations. To study heat transfers, a geophysical 

monitoring of electrical conductivity and induced polarization has been developed using three 

experiments at different scales. First, a petrophysical model was designed from laboratory 

measurements. This model describes at the pore scale, the variation of electrical conductivity and 

chargeability according to the soil temperature and frost. This model was applied to an in-situ 

experiment to monitor the growth of an ice-core. We have also designed an analogic experiment at 

small scale and under controlled conditions in order to study the heat transfers and the effect of the 

soil freezing according to different environmental conditions. This study shows the importance of 

lateral flow and the influence of freezing during system operation. The petrophysical model was 

tested and validated with several datasets and geophysical monitoring was able to detect the formation 

and melting of the ice core. 
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Introduction générale 
Depuis quelques années, une volonté politique et sociétale encourage la mise en place d’un 

développement et d’un aménagement durable de notre société. Cette politique d’aménagement 

durable s’applique dans plusieurs domaines de notre société comme par exemple les transports, la 

production d’énergie, l’aménagement du territoire ou de l’habitat. L’aménagement durable de nos 

logements peut s’effectuer d’une part en réduisant la consommation énergétique, et d’autre part en 

améliorant le mode de chauffage et la production d’énergie. En effet, les futurs bâtiments devront être 

« neutres » énergétiquement c’est à dire qu’ils devront produire au moins autant d’énergie qu’ils en 

consomment. Cet objectif a été fixé par l’ADEME à l’horizon 2020/2021 (ADEME, 2020, 2017). 

Pour atteindre cet objectif, il faut donc réduire la consommation énergétique du bâtiment et produire 

de l’énergie à partir de sources renouvelables telles que le photovoltaïque, l’éolien ou la géothermie. 

La réduction de la consommation énergétique nécessite une meilleure isolation du bâtiment, une 

gestion optimisée de l’énergie par la domotique, une diminution de la consommation liée aux activités 

de l’usager et un système de chauffage adapté. Le choix du meilleur mode de chauffage pour un 

bâtiment donné est un compromis entre la demande énergétique, l’énergie disponible dans son 

environnement proche, son impact environnemental et la rentabilité économique. Autrement dit, les 

logements individuels énergivores sont peu compatibles avec un chauffage par énergie renouvelable 

de par leur faible densité énergétique et leur intermittence. Lorsque le mode de chauffage utilise des 

énergies renouvelables, celui-ci peut être considéré à la fois comme une source de production 

d’énergie et comme une source de réduction de la consommation d’énergie fossile. 

 

Parmi toutes les ressources renouvelables, dévolues au chauffage des bâtiments, trois mettent 

en œuvre des pompes à chaleur : l’aérothermie (i.e. un prélèvement de chaleur dans l’air), 

l’aquathermie (i.e. un prélèvement de chaleur dans une nappe phréatique, une rivière, un lac) et la 

géothermie (i.e. un prélèvement de chaleur dans le sous-sol). Nous nous sommes intéressés à la 

géothermie superficielle car ces systèmes offrent souvent de meilleurs rendements par rapport à 

l’aérothermie et ne nécessitent pas d’environnement particulier comme l’aquathermie. De plus, la 

géothermie superficielle nécessite un investissement plus faible que la géothermie très profonde. 

Cette dernière devient rentable pour le chauffage d’un ou plusieurs collectifs avec un réseau de 

chaleur et requiert généralement un environnement particulier (Christodoulides et al., 2019; 

Daniilidis et al., 2017; Farzanehkhameneh et al., 2020; Vogt et al., 2013) 
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Les systèmes géothermiques superficiels se composent de trois éléments principaux : un 

échangeur captant l’énergie présente dans le sol, une pompe à chaleur (ou PAC) permettant de 

rehausser la température au niveau requis pour le fonctionnement du système et des émetteurs 

restituant l’énergie au bâtiment.  

 

Les systèmes géothermiques superficiels sont des systèmes à basse enthalpie qui nécessitent 

une grande surface d’échange avec le milieu. Cette grande surface d’échange est disposée soit 

verticalement soit horizontalement (ADEME and BRGM, 2010). Dans le premier cas, les capteurs 

verticaux sont mis en place jusqu’à des profondeurs de l’ordre d’une centaine de mètres, mais le coût 

d’installation est élevé. Dans le deuxième cas, les capteurs horizontaux sont placés sur le terrain 

jouxtant le bâtiment à environ 80 cm de profondeur mais cela nécessite d’avoir une grande surface 

disponible. Depuis une dizaine d’années, un nouveau type de capteurs géothermiques est mis en place 

nécessitant une superficie moindre à coût avantageux. Ces capteurs sont les corbeilles géothermiques 

dits aussi échangeurs compacts ou échangeurs hélicoïdaux. Schématiquement, une corbeille 

géothermique correspond à un tube enroulé en hélice et enterré généralement entre 1.0 et 3,5 mètres 

de profondeur (Figure 1). Ces capteurs géothermiques sont placés à quelques mètres du bâtiment.  

 

 
Figure 1. Photographie d’une corbeille géothermique en cours d’installation (Moch, 2013).  

Cette corbeille géothermique RYB-Terra a été installée sur le site de Technolac (Le Bourget-du-Lac, France). La base 

de la corbeille est à une profondeur d’environ 3.5 m. Son diamètre et sa hauteur sont respectivement de 1.0 m et de 2.4 

m. 
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Les études numériques et techniques des corbeilles géothermiques sont assez récentes, (e.g. 

Rabin and Korin, 1996; Becmeur, 2011; Zarrella et al., 2013; Moch, 2013; Boughanmi et al., 2018) 

et moins nombreuses que celles dévolues aux autres systèmes car ces corbeilles sont encore peu 

implantées. Nos travaux de recherche font suite aux travaux de Xavier Moch (Moch, 2013) où une 

étude théorique et expérimentale des corbeilles géothermiques a été réalisée notamment avec le 

développement de modélisation par éléments finis et par solution analytique. Ces travaux ont 

démontré la viabilité de ce mode de chauffage et donnent des conseils pour le dimensionnement (e.g. 

distance entre les corbeilles, puissance de la pompe à chaleur, etc.). Mais ils ont aussi démontré la 

nécessité de mieux prendre en compte la nature du sol dans les règles de dimensionnement et l’impact 

du gel. En effet, l’utilisation des corbeilles géothermiques peut provoquer le gel du sol. L’impact du 

gel du sol sur les performances du système géothermique à court terme (i.e. durant la saison hivernale) 

et à long terme (i.e. sur plusieurs années) reste à déterminer. Les travaux préliminaires de Moch 

(2013) à ce sujet interrogent quant à l’impact à long terme du  gel du sol. 

 

Les lois de dimensionnement des systèmes à base de corbeilles géothermiques ne prennent 

pas en compte la nature du sol et des transferts thermo-hydriques complexes ce qui limite leurs 

performances. Nos travaux de recherche visent à mieux comprendre les transferts thermo-hydriques 

dans le sol, et l’impact du changement de phase sur les performances du système. En raison de la 

complexité des transferts thermo-hydriques et afin de répondre à ces problématiques, nous avons 

besoin d’informations supplémentaires amenées par un monitoring géophysique. Les méthodes 

géophysiques que nous avons appliquées sont la Tomographie de Résistivité Electrique et la 

Polarisation Provoquée en domaine temporel et spectral. Ces méthodes permettent de caractériser les 

propriétés électriques du milieu (e.g. conductivité, chargeabilité) qui dépendent de paramètres 

pétrophysiques du sol tels que la minéralogie, la porosité, la saturation, la température. Les corbeilles 

géothermiques ne requièrent pas d’environnement particulier pour être utilisées. Ainsi, pour appliquer 

ces méthodes géophysiques à nos problématiques, nous avons dû quantifier les propriétés électriques 

pour différents types de sols puis la dépendance vis-à-vis de la température et du changement de 

phase afin de compléter les modèles existants. Cette partie a été effectuée à l’aide de mesures en 

laboratoire.  

 

Le Chapitre 1 présente un état de l’art, avec une première partie focalisée sur les corbeilles 

géothermiques puis nous présentons les différentes méthodes géophysiques que nous avons utilisé.  

Le Chapitre 2 étudie en laboratoire la réponse de la conductivité complexe de différents types de sol 

afin de valider les modèles existants. Ensuite, dans le Chapitre 3, nous avons développé une série 

d’expériences en laboratoire afin de caractériser la conductivité complexe vis-à-vis de la température 
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et du changement de phase et ainsi valider notre modèle. A l’issue de ce chapitre, nous explorons 

l’intérêt d’effectuer des mesures sur une plus grande gamme de fréquences afin de mieux caractériser 

le changement de phase et notamment la polarisation intrinsèque de la glace (Chapitre 4). Nous avons 

ensuite appliqué le modèle pétrophysique développé sur une expérience in-situ où une corbeille 

géothermique fonctionne en continu sur plusieurs jours (Chapitre 5). Au cours de cette expérience, 

un monitoring géophysique a été effectué, permettant de valider notre modèle. Ensuite, afin de 

déterminer l’impact de la saturation et du changement de phase à court et à long terme sur la 

performance du système, nous avons développé une expérience analogique (Chapitre 6). Elle consiste 

à simuler les conditions environnementales (i.e. le gradient de température du sol) et différentes 

dynamiques de prélèvement de chaleur à l’aide d’une corbeille géothermique à échelle réduite. Les 

différentes expériences ont été analysées en calculant le flux énergétique et donc le bilan thermique. 

Le Chapitre 7 présente les résultats du monitoring géophysique effectué sur l’un des essais de 

l’expérience analogique et les différentes stratégies développées afin de détecter la croissance du 

noyau de glace. Enfin, le dernier chapitre (Chapitre 8) correspond aux conclusions et perspectives. 
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Chapitre 1. Etat de l’art 
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Les travaux de recherche présentés dans cette thèse comportent deux points de vue : la 

caractérisation des performances énergétiques du système géothermique étudié et la caractérisation 

géophysique des matériaux. Ainsi, dans une première partie, nous présentons le principe du chauffage 

géothermique individuel ainsi que les caractéristiques du milieu poreux, les différents types de 

simulations et sites d’essais. Les parties suivantes correspondent à la présentation des processus de 

conduction et de polarisation électriques dans le sol, des méthodes géo-électriques et des modèles 

associés.  

 

1.1. Chauffage géothermique superficiel 

Le chauffage géothermique superficiel peut être soit l’unique chauffage du bâtiment soit être 

le chauffage principal associé à un chauffage d’appoint. En effet, pour les bâtiments énergivores ou 

pour les environnements difficiles (hiver long et/ou rigoureux) l’utilisation d’un chauffage 

géothermique superficiel peut ne pas être rentable économiquement et nécessiter d’être couplé à un 

mode de chauffage complémentaire. Ce mode de chauffage est dit bivalent. 

Le but du chauffage géothermique est de limiter la consommation d’énergie primaire du 

bâtiment en valorisant une énergie présente dans son environnement. Extraire l’énergie du sous-sol 

demande un apport d’énergie pour rehausser la température du fluide caloporteur. Les pompes à 

chaleur permettent de limiter cet apport de chaleur grâce à leur Coefficient de Performance (COP) 

élevé. D’après Sarbu and Sebarchievici (2014), le chauffage géothermique superficiel est plus 

rentable que les systèmes de chauffage conventionnels pour des climats marqués par de fortes 

variations journalières ou saisonnières de température, ou lorsqu’il est intégré aux nouvelles 

constructions, ou encore dans les zones où l’énergie (carbonée ou électrique) est chère. Le prix de 

l’énergie « conventionnelle » joue un rôle essentiel dans la rentabilité économique du système comme 

l’indique Self et al. (2013) avec son analyse de la situation au Canada.  

 

Un système de chauffage géothermique superficiel peut se décomposer en trois éléments 

principaux : des capteurs extrayant la chaleur du sous-sol, une pompe à chaleur (PAC) permettant de 

rehausser le niveau de température et des émetteurs restituant la chaleur au bâtiment. Nous nous 

intéressons ici uniquement au système géothermique en circuit fermé (en anglais closed loop) ; pour 

plus de détails sur les autres systèmes se référer par exemple aux travaux de synthèse de Mustafa 

Omer (2008) ; Sarbu and Sebarchievici (2014). 
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1.1.1. Le sol : une source d’énergie 

Les systèmes géothermiques superficiels ont de meilleurs rendements que les systèmes 

d’aérothermie en raison de l’amplitude des variations de la source froide et de la qualité des transferts 

thermiques au niveau des échangeurs extérieurs. En effet, la température de l’air subit des variations 

journalières et saisonnières importantes qui nuisent à la performance du système puisque les besoins 

en énergie des bâtiments sont d’autant plus forts que la température extérieure est basse. De plus, les 

débits d’air importants induits par la faible capacité thermique volumique de l’air impact le rendement 

énergétique du système. Pour pallier à ces inconvénients, les pompes à chaleur géothermiques puisent 

l’énergie dans le sous-sol où les variations de températures sont plus faibles (e.g. figure 2 dans Self 

et al., 2013) et les transferts thermiques plus efficaces. L’énergie est extraite à l’aide d’échangeurs 

qui sont présentés plus en détail en partie 1.1.3.  

La température du sol jusqu’à une dizaine de mètres de profondeur est principalement 

contrôlée par les conditions climatiques en surface (Farouki, 1981) et les paramètres physiques du 

sol. Les phénomènes climatiques importants sont le rayonnement solaire, la température extérieure, 

les précipitations, le vent. Ils interagissent avec la couche végétalisée à la surface du sol, la 

topographie, la composition et la teneur en eau du sol affectée par la présence d’une nappe phréatique. 

Les caractéristiques thermiques du sol dépendent de sa composition minéralogique, de son état de 

saturation et de sa perméabilité. La caractérisation de chacun de ces paramètres est difficile à 

appréhender. Aussi la grande majorité des modèles de la littérature utilisés pour décrire les 

performances énergétiques des pompes à chaleur géothermiques ne considèrent que les transferts 

thermiques diffusifs basée des propriétés moyennes. L’évolution temporelle de la température du sol 

non perturbé par les échangeurs peut alors être décrite de manière simplifiée en fonction de la 

profondeur à partir de la connaissance de la température moyenne annuelle extérieure, de son 

amplitude de variation, et de la diffusivité du sol  (Pahud, 2002) à l’aide de l’équation suivante : 

 𝑇(𝑧, 𝑡) = 𝑇𝑚𝑜𝑦 − 𝑇𝑎𝑚𝑝 cos (𝜔𝑎 (𝑡 − 𝑡𝑓) − 𝑧 √
𝑤𝑎

2𝑎
) exp (−𝑧√

𝑤𝑎

2𝑎
) 

 

1.1 

avec, 𝑇𝑚𝑜𝑦 température moyenne annuelle (°C), 𝑇𝑎𝑚𝑝 amplitude de la variation de température de la 

surface (°C) , 𝜔𝑎 pulsation du cycle sinusoïdal (rad.s-1), 𝑡 temps (s), 𝑡𝑓 temps auquel la température 

de surface est la plus froide (s) , 𝑎 diffusivité thermique (m².s-1).  

 

   Pahud (2002) montre qu’à partir d’une quarantaine de centimètres, l’influence de la variation 

journalière de la température est réduit d’un facteur 10 et que les variations annuelles sont 

négligeables au-delà de sept mètres (voir Table 2.2 dans Pahud (2002)). Toujours à partir de cette 

équation, Moch (2013) a calculé le profil de température d’un sol de diffusivité 6.8∙10-7 m².s-1 en 

prenant en compte les constantes climatiques de Chambéry pour différents mois de l’année (Figure 
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2). L’onde thermique perçue en profondeur est amortie et déphasée par rapport à l’onde thermique en 

surface. Ce déphasage peut être estimé à trois mois à deux mètres de profondeur, si bien que le sous-

sol est le plus froid et le plus chaud à cette profondeur respectivement aux mois d’avril et d’octobre 

(Sarbu and Sebarchievici, 2014). Ce déphasage est avantageux en début d’hiver puisque le système 

commence le prélèvement de chaleur au moment où le sol est le plus chaud en profondeur. Le 

rendement du chauffage géothermique superficiel dépend des conditions climatiques puisqu’il 

prélève l’énergie thermique accumulée durant la période estivale dans le sol. Il peut être sensiblement 

impacté par la présence d’écoulements souterrains d’eau (infiltrations, écoulements de la nappe). 

 
Figure 2. Estimation des profils de température pour un sol de diffusivité 6.8∙10-7 m².s-1 calculés à 

partir des constantes climatique de la ville de Chambéry, (Moch, 2013). 
Les profils de température ont été calculés à partir de l’équation de chaleur, de la température annuelle moyenne et de 

l’amplitude de température de l’air.  
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1.1.2. Principe du chauffage géothermique 

Le chauffage géothermique superficiel consiste à prélever de la chaleur à basse température 

dans le sol et de la transmettre aux bâtiment à un niveau de température plus élevé (l’énergie récupérée 

à l’aide des capteurs ou échangeurs géothermiques est trop faible pour être utilisée directement pour 

le chauffage d’un bâtiment c’est-à-dire que la température des fluides glycolés n’est pas suffisante 

pour restituer de la chaleur au bâtiment). Le rehaussement de la température est assuré par une pompe 

à chaleur. L’injection de la chaleur dans le bâtiment est effectuée à l’aide d’émetteurs.  

Dans cette partie, nous présentons le cycle thermodynamique, les différents types de pompe 

à chaleur et d’émetteurs. La partie suivante (1.1.3) présente les différents types de capteurs 

géothermiques, notamment les corbeilles géothermiques qui font l’objet de cette thèse.   

 

 Cycle thermodynamique d’une pompe à chaleur 

 La pompe à chaleur (PAC) est basée sur le même principe physique qu’un réfrigérateur. Elle 

extrait de l’énergie d’une source froide pour la restituer à une source chaude grâce à un apport d’une 

énergie motrice ou mécanique au niveau du compresseur. La PAC est donc un système 

thermodynamique qui peut être décrit à l’aide d’un diagramme de Mollier qui est une application du 

cycle théorique de Carnot (Figure 3).   

 
Figure 3. Cycle thermodynamique d’une PAC, modifié à partir de Riederer, (2012). 
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Le cycle thermodynamique d’une PAC peut se décomposer en sept phases. La première étape 

est la phase de compression (1→ 2), où le fluide frigorigène à l’état gazeux est comprimé permettant 

d’élever sa température et sa pression. Le travail consommé correspond au gain d’enthalpie du 

système. A l’issue de cette phase, la vapeur est à haute pression. La deuxième étape dite de 

« Désurchauffe » (2→3) correspond à une diminution de la température du gaz qui cède sa chaleur 

au circuit caloporteur des émetteurs, avant l’apparition des premières gouttes. Il suit alors une étape 

de condensation (3→4) où l’énergie libérée (chaleur latente) est aussi transmise au fluide caloporteur 

circulant dans les émetteurs. La quatrième étape correspond au sous-refroidissement (4→5), le fluide 

frigorifique à l’état liquide est refroidi de quelques degrés au-dessous de sa température de saturation 

avant de quitter le condenseur. Ensuite, le fluide subit une détente (5→6) avant d’aller dans 

l’évaporateur (6→7 et 7→1). Durant ces étapes, le fluide frigorifique prend de la chaleur au fluide 

caloporteur circulant dans l’échangeur géothermique. Le fluide frigorigène s’évapore à la température 

de changement de phase de la basse pression. Lorsque tout le liquide est évaporé, le fluide frigorigène 

à l’état gazeux est surchauffé de quelques degrés. 

 

 Coefficient de Performance et dimensionnement d’une PAC 

 La chaleur transférée au fluide des émetteurs et servant au chauffage de l’habitation constitue 

la puissance calorifique dite de chauffe. La chaleur prélevée au fluide des échangeurs géothermiques 

et conduisant au refroidissement du sol constitue la puissance frigorifique. Durant ce cycle, la phase 

de compression consomme de l’énergie électrique (via l’utilisation du compresseur (label B dans la 

Figure 3). Le rapport entre la puissance utile (dévolue au chauffage) (label A, Figure 3) et la puissance 

électrique consommée par le système (label B pondérée par le rendement électrique du compresseur, 

Figure 3) définit la performance du chauffage géothermique est appelé le Coefficient de Performance 

(COP). Autrement dit, un système qui a un COP de 4 et consommant 1 kW d’électricité, restitue 4 

kW en puissance de chauffe. Les PAC géothermiques ont des COP compris entre 3.5 et 5.0. Le COP 

est d’autant plus élevé que l’écart de température entre la source froide et le bâtiment à chauffer est 

faible. Comme cet écart de température évolue au cours de la saison hivernale, il est possible de 

définir des COP saisonniers (Sarbu and Sebarchievici, 2014). 

  

 Le dimensionnement de la PAC dépend de son utilisation (chauffage et/ou eau sanitaire) du 

type d’émetteur et d’échangeurs. La puissance de la PAC est dimensionnée avec les conditions 

climatiques de base (température minimales attendue) en tenant compte des systèmes d’appoint 

éventuels. Il ne faut pas sur-dimensionner le système, au risque que la PAC réalise de nombreux 

cycles courts provoquant une usure prématurée du compresseur et globalement une consommation 

plus importante en raison des nombreux démarrages du compresseur. 
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 La réversibilité d’une PAC 

Certains systèmes géothermiques permettent aussi d’inverser les flux thermiques afin de 

« rafraichir » l’habitat durant l’été. Selon les systèmes, il s’agit d’un abaissement de la température 

intérieure de 5 à 7°C. Le condenseur est alors relié aux capteur géothermique et l’évaporateur aux 

émetteurs. La PAC puise les calories dans le logement et les dissipe dans l’environnement extérieur. 

Il est préférable d’employer le terme rafraichissement. Le refroidissement de l’habitation ne peut pas 

être aussi important qu’avec une climatisation classique puisqu’il faut éviter l’apparition de 

condensation au niveau de l’émetteur, notamment dans le cas d’un plancher « chauffant ». 

 

 Les différentes technologies d’une PAC 

D’un point de vue technique, la PAC se compose au minium d’un compresseur et d’un détendeur, 

d’un évaporateur et d’un condenseur. Le capteur géothermique et l’émetteur peuvent jouer le rôle 

d’évaporateur et de condenseur, ou être connectés à ces dernier via un échangeur (Figure 4). Il existe 

trois types de PAC : sol/sol, eau glycolée /eau et sol/eau (Mustafa Omer, 2008; Riederer, 2012). La 

PAC sol/sol est généralement utilisée pour les capteurs horizontaux. Le capteur géothermique et 

l’émetteur jouent le rôle d’évaporateur et de condenseur (Figure 4a). La PAC eau glycolée/eau peut 

être utilisée pour tout type de capteur géothermique. Dans ce type de système, il y a trois types de 

fluides : de l’eau glycolée (eau + antigel) dans les échangeurs géothermiques, un fluide frigorigène 

pour la PAC et de l’eau pour les émetteurs (Figure 4b). Enfin, pour la PAC sol/eau, le capteur 

géothermique joue le rôle d’évaporateur. L’eau circule dans les émetteurs alors que le fluide 

frigorigène circule dans la PAC et les capteurs géothermiques (Figure 4c). Les pompes à chaleur 

installées en France ne sont plus que de type eau glycolée/eau, comme c’est le cas pour l’installation 

étudiée, pour limiter la quantité de fluide frigorigène dans les installations.  

 

Le compresseur est l’élément le plus important dans une PAC car il est le principal organe 

consommant de l’électricité. La plupart des compresseurs actuels des PAC sont des compresseurs 

spiralés de type Scroll qui sont silencieux et ont peu de pièces mobiles. D’autre composants sont 

associés au compresseur comme les vannes d’inversion permettant la réversibilité des systèmes ou 

comme des échangeurs liquide/vapeur permettant d’assurer la surchauffe des vapeurs et le sous-

refroidissement du fluide frigorifique. Ces échangeurs permettent d’augmenter le COP.  
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Figure 4. Les différents types de PAC. 

a) PAC sol/sol, b) PAC eau glycolée/eau, c) PAC sol/eau, modifié de Riederer (2012). 

 

 Les types d’émetteurs 

La performance globale du chauffage géothermique dépend aussi du type d’émetteur. Les 

émetteurs privilégiés sont des émetteurs basse température notamment les planchers chauffants ou 

les groupes ventilo-convecteurs (Sarbu and Sebarchievici, 2014). Les planchers chauffants ou à 

défaut les murs chauffants ont une grande surface d’échange avec le milieu. Ainsi, la température du 

fluide circulant dans ce type d’émetteur n’est pas très élevée (généralement entre 28 et 30°C). Le 

COP global du système est parmi les meilleurs existants pour un système de chauffage géothermique. 

Les planchers chauffants autorisent la réversibilité du système à condition que la température du 

fluide ne descende pas au-dessous de 18°C pour éviter la condensation. Les ventilo-convecteurs font 

circuler de l’eau dans un échangeur eau/air avec un ventilateur qui souffle l’air réchauffé dans la 
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pièce. La température de l’eau en sortie de la PAC doit généralement être comprise entre 40 à 45°C 

(entre 30 et 35°C pour les ventilo-convecteurs les plus performants (Percebois, 2011)). La 

réversibilité du système est possible avec ce type d’émetteur. 

 

Enfin, bien que cela ne soit pas optimal, il est aussi possible d’utiliser les radiateurs préexistants 

dans le cas de rénovation. La température optimale du fluide circulant dans d’anciens radiateurs est 

d’environ 75°C. Ainsi, la PAC consomme plus d’énergie pour amener le fluide à la température 

requise et donc le rendement global du système est plus faible. Actuellement, la température 

maximale conseillée en sortie de la pompe à chaleur basse température est de 55°C, il est même 

recommandé de dimensionner son installation selon une température optimale entre 45 et 50°C 

(ADEME et AFPG, 2017). Dans la pratique, les PAC basse température peuvent fournir des 

températures plus élevées à la sortie, mais cela n’est plus rentable d’un point de vue financier. Deux 

solutions s’offrent alors à l’utilisateur : i) compléter le système avec des émetteurs basse-énergie, ii) 

améliorer l’isolation du logement pour compenser la faible puissance de chauffe du radiateur. Il est 

aussi possible d’opter pour une PAC haute température avec un COP plus bas que les PAC basse 

température. 

 

1.1.3. Types d’échangeurs 

Le prélèvement de chaleur dans le sol peut s’effectuer avec plusieurs types d’échangeurs 

géothermiques. Pour le chauffage individuel, les principaux échangeurs sont les capteurs verticaux, 

les capteurs horizontaux (Figure 5) et les échangeurs compacts ou corbeilles géothermiques (Figure 

6). 

 

 Les capteurs verticaux prélèvent la chaleur du sol à l’aide d’une sonde géothermique placée 

dans un forage vertical dont la profondeur varie entre 50 et 200 m (Figure 5a). Pour ces profondeurs 

la température du sol peut être considérée comme quasiment constante au cours de l’année. A 10m 

de profondeur, la température du sol est égale à la température moyenne annuelle (sauf anomalie 

thermique). Au-delà, la température du sol s’élève de 2 à 3 °C par tranche de 100 mètres. Selon la 

conductivité thermique du sol, la puissance des sondes verticales varie entre 30 et 70 W par ml (Vu, 

2007). En moyenne, l’utilisation d’une PAC pendant 1800 heures permet l’extraction thermique de 

l’ordre de 50 W/ml (Percebois, 2011).  
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Figure 5. Capteurs verticaux (a) et capteurs horizontaux (b) (Riederer, 2012). 

 

La sonde géothermique est généralement composée de tubes en polyéthylène haute densité 

(PEHD) dans lesquels circule de l’eau glycolée. La plupart des sondes se composent de 4 

tubes (diamètre de 32 mm) formant un double U ou se finissant par une sonde coaxiale. Le forage est 

colmaté par de la bentonite notamment pour éviter la présence d’air qui est un isolant thermique, pour 

optimiser la recharge thermique et pour isoler les aquifères.  

La mise en place de ce système doit respecter des contraintes en termes de distance par rapport 

aux bâtiments, de température de fluide et de réglementation lié au forage. Les capteurs verticaux 

sont intéressants d’un point de vue rendement global du système puisque la température du sol ne 

varie pas en fonction des saisons ; mais il baisse au cours du temps avec le prélèvement lorsqu’il n’y 

pas de circulation d’eau en profondeur. Il est possible de régénérer thermiquement le sol en été via 

l’utilisation de capteurs solaires thermiques ou d’une climatisation réversible. Par contre, le prix du 

forage est le principal frein dans la mise en place de ce type de système. Ainsi, des variantes de ce 

système ont été développées afin de réduire le coût d’installation. Une des variantes consiste à utiliser 

des forages obliques de 40 mètres linéaires à partir d’un seul point de forage.  

 

Une alternative aux sondes géothermiques verticales est l’utilisation de capteurs horizontaux 

qui ont un coût d’installation bien plus faible. Le principe de ce système est de prélever la chaleur du 

sol à faible profondeur (environ 0,8 m). L’énergie prélévée provient majoritairement du rayonnment 

solaire et des transferts convectifs avec l’air (Percebois, 2011). Comme la puissance thermique 

extraite du sol par mètre linéaire de sol est faible (de l’ordre de 10 à 20 W/ml (Moch, 2013)), il est 

nécessaire d’avoir une surface d’échange importante avec le milieu. Ainsi, les capteurs horizontaux 

sont constitués d’une grande longueur de tube de polyéthylène placée dans des tranchées ou posée en 

décapage sous la limite hors gel (Figure 5b). Les tubes doivent être assez éloignés les uns des autres 
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pour limiter les interactions thermiques entre tubes. Le gel du sol occasionné par les capteurs peut 

provoquer localement des gonflements puis des tassements. La zone de prélèvement nécessaire pour 

le chauffage de l’habitation est d’au moins 1.5 à 2.0 fois la surface à chauffer (Percebois, 2011). Ces 

échangeurs ont été largement étudiés e.g. (Philippe et al., 2011). Dans la zone d’implantation des 

capteurs, il n’est pas possible de construire, de planter des arbres ou d’imperméabiliser la surface par 

exemple avec une terrasse. Ainsi, ce système ne peut pas être mis en place pour des habitations avec 

peu de terrain.  

 

 Les corbeilles géothermiques offrent l’avantage d’avoir un coût d’installation plus faible que 

les capteurs verticaux et ne nécessitent pas de grande superficie de terrain comme les capteurs 

horizontaux (Figure 6). Elles permettent d’extraire l’energie du sous-sol sur quelques mètres de 

profondeur. Une corbeille géothermique se compose d’un tube polyéthylène de 40 à 100 m, enroulé 

sous la forme d’une spirale. Ces corbeilles géothermiques sont enterrées entre 1.0 et 5.0 mètres. 

Généralement, le diamètre des corbeilles est compris entre 0.8 et 1.2 m et la hauteur entre 1.4 et 3.0 

m. Il existe donc plusieurs formes de corbeilles selon les constructeurs (Figure 7). La surface interne 

du tube peut être rainurée afin de maximiser le transfert thermique. Généralement, le fluide glycolé 

entre par la première spire, c’est-à-dire par le haut de la corbeille alors que le retour s’effectue par un 

tube passant par son centre. Pour définir une corbeille, il faut connaitre sa forme, son rayon r (m), sa 

hauteur h (m), le pas de l’hélice p (m), ce qui nous permet de déduire sa longueur Ltot (m) : 

 𝐿𝑡𝑜𝑡  =  𝐻 √1 + (
2 𝜋 𝑟

𝑝
)

2

 
 

1.2 

  

Le transfert thermique entre le fluide circulant dans la corbeille et le sol peut être modélisé 

par deux résistances thermiques : i) une résistance thermique de conduction 𝑅′𝑡ℎ 𝑐𝑜𝑛𝑑 (K.W-1) entre le 

tube de la corbeille et le sol et une résistance thermique de convection 𝑅′𝑡ℎ 𝑐𝑜𝑛𝑣 (K.m-1.W-1) entre le 

tube et le fluide. 

 𝑅′𝑡ℎ 𝑐𝑜𝑛𝑑 = 
ln(

𝑟𝑒
𝑟𝑖⁄ )

2 𝜋 𝜆𝑝𝑎𝑟𝑜𝑖
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 𝑅′𝑡ℎ 𝑐𝑜𝑛𝑣 =
1

𝑁𝑢 𝜋 𝐷𝑖  𝜆𝑓𝑙𝑢𝑖𝑑𝑒

=
1

ℎ  𝜋 𝐷𝑖

 
 

1.4 

avec 𝑟𝑒, 𝑟𝑖 respectivement les rayon extérieur et intérieur du tube (m) ;  𝐷𝑖  la longueur caractéristique 

(m) ; 𝜆𝑝𝑎𝑟𝑜𝑖, 𝜆𝑓𝑙𝑢𝑖𝑑𝑒 la conductivité thermique de la paroi du tube et du fluide calorifique (W.m−1.K−1), 

𝑁𝑢 le nombre de Nusselt (-) et ℎ le coefficient de convection thermique (W.m−2.K−1). 
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Les corbeilles géothermiques sont mises en place dans un trou qui est remblayé par les 

matériaux du site de préférence préalablement criblés. Les corbeilles peuvent être enterrées à 

quelques mètres des fondations ce qui est un avantage pour les petits terrains. 

 
Figure 6. Réseau de corbeilles géothermique (Riederer, 2012). 

 

Le nombre de corbeilles mises en place dépend de la puissance thermique demandée, la 

puissance de chaque corbeille et du type de sol. La puissance d’une corbeille est comprise entre 500 

W et 2 kW (BRGM, 2019a; Grenelle Environnement, 2015). Généralement entre 5 et 10 corbeilles 

sont installées en fonction de la surface à chauffer et des déperditions thermiques pour les habitats 

individuels anciens. Les nouvelles construction basses consommations ne nécessitent plus que de 2 à 

3 corbeilles pour leur chauffage et la production d’ECS. Les échangeurs sont généralement montés 

en parallèle, ils doivent être espacés d’une distance minimale afin d’éviter les d’interagir entre eux 

(Agbossou et al., 2018; Dehghan et al., 2016; Moch, 2013). Actuellement, il n’y a pas réellement de 

règlementation pour le dimensionnement de ce type de système (Grenelle Environnement, 2015). Les 

professionnels retiennent un taux d’extraction entre 6 et 17.5 W/ml. Selon le nombre de corbeilles 

mis en œuvre, un gel du sol peut se produire. Afin d’aider les professionnels, le BRGM et l’ADEME 

ont mis en place un outil pour aider au dimensionnement des corbeilles dans le cadre du projet 

LOGECOOL (BRGM and ADEME, 2015). 
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Figure 7. Différentes formes de corbeilles géothermiques. 

a) Echangeur compact Terral Spiral de Ryb Terra (Ryb Terra, 2016), b) Echangeur cylindrique à faible rayon de 

Rehau (REHAU, 2010), c) Echangeur conique de Betatherm  (HTI, 2007) 

 

 D’autres systèmes moins courants sont aussi employés pour le chauffage des habitations, 

comme par exemple utiliser les fondations des bâtiments comme capteurs géothermiques. Ce type de 

système est plutôt mis en place pour des bâtiments collectifs dont les fondations sont des pieux (e.g. 

Gao et al., 2008; Wood et al., 2009), mais les éventuels cycles gel/dégel peuvent abaisser le 

coefficient de frottement utilisé pour le dimensionnement des pieux, et affecter la stabilité du 

bâtiment. Actuellement plusieurs travaux de recherche portent aussi sur des échangeurs spiralés mis 

en place dans des tranchées à l’horizontale (e.g. voir la Figure 3 dans Chong et al., 2013; Han et al., 

2017) ou encore sur des dispositifs de stockage d’énergie dans le sol (Fan and Khodadadi, 2011).  
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1.1.4. Milieux poreux 

Les corbeilles géothermiques n’ont pas besoin d’environnement géothermique particulier 

pour être installées, sans préjuger de leur fonctionnement. En effet, elles sont généralement installées 

entre 1 et 5 m de profondeur (plus rarement jusqu’à 10 m) dans des sols très différents selon le 

contexte géologique et l’utilisation passée du site (présence ou non de remblais). Ce sol peut être 

décrit comme un milieu poreux. Un milieu poreux se compose d’une phase solide correspondant aux 

minéraux et aux grains, d’une phase liquide qui peut être reliée à la notion d’eau porale et d’une phase 

gazeuse qui correspond à l’air présent dans les pores. Les pores sont les vides entre les grains. La 

porosité correspond à la fraction volumique occupée par ces pores. Un paramètre important du milieu 

est la porosité connectée ou efficace 𝜙 (équation 1.5). La valeur de la porosité varie en fonction de la 

distribution granulométrique, de la forme des grains et de l’état de compacité du milieu. Les pores 

peuvent être remplies soit d’air soit d’un fluide généralement appelé fluide poral ou eau porale. Le 

taux de remplissage des pores peut être décrit à l’aide de la teneur en eau volumétrique 𝜃 (équation 

1.6) ou de la saturation 𝑆𝑟 (équation 1.7). 

 𝜙 =   
𝑉𝑝𝑜𝑟𝑒𝑠 𝑐𝑜𝑛𝑛𝑒𝑐𝑡é𝑠

𝑉𝑡
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 𝜃 =   
𝑉𝑒
𝑉𝑡

 
 

1.6 

 

 𝑆𝑟  =   
𝑉𝑒

𝑉𝑝𝑜𝑟𝑒𝑠 𝑐𝑜𝑛𝑛𝑒𝑐𝑡é𝑠

 
 

1.7 

avec, 𝜙 la porosité (-) ; 𝑉𝑝𝑜𝑟𝑒𝑠 𝑐𝑜𝑛𝑛𝑒𝑐𝑡é𝑠, 𝑉𝑡, 𝑉𝑒 respectivement le volume des pores interconnectés, le 

volume total du sol et le volume occupé par l’eau porale (m3 ou cm3) ; 𝜃  la teneur en eau (-) et 𝑆𝑟 la 

saturation (-)  variant entre 0 (milieu sec) et 1 milieu (saturé). 

 

 Chacune de ces phases ont leurs propres caractéristiques physiques, et à l’aide de modèles 

pétrophysiques il est possible d’estimer les caractéristiques effectives du milieu poreux. Par exemple, 

la masse volumique du milieu poreux peut être estimée à partir d’une loi de mélange alors que la 

conductivité électrique d’un milieu poreux nécessite un modèle pétrophysique plus complexe (voir 

1.2.1).  D’un point de vue thermique, le milieu poreux peut se décrire par cinq propriétés :   

La conductivité thermique (𝜆) décrit la capacité du matériau à conduire la chaleur par 

conduction, exprimé en W.m-1.K-1 (équation 1.8). Elle représente la quantité d’énergie (de chaleur) 

qui est transmise par un matériau sous l’effet d’un gradient de température. La conductivité thermique 

dépend de la température du milieu. 



37 

 

 φ =  −𝜆 𝑆 
𝜕𝑇

𝜕𝑥
 

 

1.8 

avec φ le flux de chaleur (quantité de chaleur échangée par unité de temps) transmis par conduction 

(W) ; 𝜆 la conductivité thermique (W.m-1.K-1), 𝑆 la surface de passage du flux de chaleur (m²), 𝑇 la 

température (K) et 𝑥 la variable d’espace (m).  

 

La capacité calorifique (ou thermique) massique 𝐶𝑝𝑚 (ou chaleur massique) correspond à la 

quantité d’énergie à transmettre à un kilogramme de matériau pour augmenter sa température d’un 

degré Kelvin. Son unité est le J.kg-1.K-1. Il est aussi possible de définir la capacité calorifique 

volumique (ou chaleur volumique) avec comme unité J.m-3.K-1. 

 𝑄 =   𝑚 𝐶𝑝𝑚 Δ𝑇 = 𝑉 𝐶𝑝𝑣 Δ𝑇 
 

1.9 

 avec 𝑄 la chaleur (J) ; 𝑚 la masse (kg) ; 𝐶𝑝𝑚 capacité calorifique massique (J.kg-1.K-1) ;  Δ𝑇 l’écart 

de température (°K) ; 𝐶𝑝𝑣 capacité calorique volumique  (J.m-3.K-1). 

 

 Le rapport de la conductivité thermique et de la capacité thermique volumique définit la 

diffusivité thermique (α) exprimée en m².s-1 :  

 𝛼 =  
𝜆

𝜌 𝐶𝑝𝑚 
  

 

1.10 

Cette propriété détermine la vitesse de diffusion de la chaleur au sein d’un matériau. En 

complément, l’effusivité thermique 𝐸 correspond à la capacité d’un matériau à imposer sa 

température au contact d’un autre matériau. Elle s’exprime en J.K−1.m−2.s−1/2 : 

 𝐸 =   √𝜆 𝜌 𝐶𝑝𝑚 = √𝛼 𝜌 𝐶𝑝𝑚 
 

1.11 

avec 𝜌 la masse volumique du matériau (kg.m-3).  

 

 Enfin, la dernière caractéristique à prendre en compte est liée au dégagement de chaleur 

latente lors du gel du sol. La chaleur latente est la quantité d’énergie libérée ou à fournir à un matériau 

pour qu’il change d’état. Dans notre cas, la chaleur latente massique de fusion (𝐿𝐹) correspond au 

changement d’état solide/liquide de l’eau contenue dans le sol qui est égale à 334 kJ.kg-1. 

 

 Les principales propriétés thermiques d’un milieu poreux à estimer sont donc la conductivité 

thermique et la capacité calorifique puisqu’à partir de ces deux paramètres, il est possible de déduire 

la diffusivité et l’émissivité, comme l’indique dans son introduction Bristow (2002). Il est possible 

de mesurer certains de ces paramètres à l’aide de différentes techniques comme par exemple la 
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méthode des plaques chaudes (guarded hot plate method) ou comme la méthode de source plane 

transitoire dite aussi hot disk. Pour plus de détails sur les différentes techniques se référer au chapitre 

6 de Farouki (1981) ou aux articles de Bristow (2002) ; Jackson and Taylor (1986) ; Presley and 

Christensen (1997)). Les propriétés thermiques du milieu peuvent être estimées à partir des 

caractéristiques des phases et en s’aidant de modèles. L’estimation de la chaleur massique (capacité 

thermique massique) du milieu peut s’effectuer à partir d’une loi de mélange et en intégrant la masse 

volumique de chaque phase (équation 1.12).  

(𝐶𝑝𝑚)𝑒𝑓𝑓𝑒𝑐𝑡𝑖𝑣𝑒 = (1 − 𝜙)(𝜌 𝐶𝑝𝑚)𝑠𝑜𝑙𝑖𝑑𝑒 + 𝜃(𝜌 𝐶𝑝𝑚)𝑒𝑎𝑢 + (𝜃 − 𝜙)(𝜌 𝐶𝑝𝑚)𝑎𝑖𝑟  
 

1.12 

 

Par contre la conductivité thermique effective du milieu peut être estimée à partir de différents 

modèles en intégrant ou non la surface de contact entre les grains. La  synthèse de Van Antwerpen et 

al. (2010) ou encore la table 8 de Esence et al. (2017) présentent les principaux modèles utilisés pour 

calculer la conductivité thermique d’un empilement de billes de verre. Pour déterminer la conductivité 

thermique effective de notre milieu modèle de notre expérience analogique (Chapitre 6), nous 

utilisons l’équation 1.13 issue de Zehner and Schlünder (1970). Zhang and Wang (2017) quant à eux 

présentent des modèles plus adaptés pour les sols. 

𝜆𝑒𝑓𝑓
0

𝜆𝑓

= 1 − √1 −  휀 +
2√1 − 𝜙

1 −
𝜆𝑓

𝜆𝑠
𝐵

 

[
 
 
 
 (1 −

𝜆𝑓

𝜆𝑠
)𝐵

(1 −
𝜆𝑓

𝜆𝑠
𝐵)

2 ln (
𝜆𝑠

𝐵 𝜆𝑓

) − 
𝐵 + 1

2
−

𝐵 − 1

1 −
𝜆𝑓

𝜆𝑠
 𝐵 

]
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où, λeff
0 , λf, λs respectivement la conductivité effective du milieu, de la phase fluide et de la phase 

solide (W.m-1.K-1),  ϕ la porosité (-), B paramètre de déformation du solide (-) prenant en compte la 

forme du grain, pour plus de détail voir l’article de Zehner and Schlünder (1970) 

 

 Les propriétés thermiques des sols varient principalement en fonction de la lithologie, de la 

porosité et de la saturation. La conductivité thermique des sols varie entre 0.2 pour la tourbe à 6.6 

W.m-1.K-1 pour une quartzite (Table 1, Pahud, 2002)) c’est-à-dire d’un facteur 30. Pour des sols de 

type argile limoneuse, sable sec ou saturé, la conductivité est aux alentours de 1.0 W.m-1.K-1. La 

capacité calorifique volumique varie entre 1.3 pour le sable sec à 3.4 pour l’argile saturée et au 

maximum 3.8 MJ.m-3.K-1 pour la tourbe. Généralement, le dimensionnement suit les 

recommandations de la norme VDI 4640 (VDI, 2010), notamment pour les propriétés thermiques du 

sol. Une mauvaise estimation de ces propriétés conduit à un mauvais dimensionnement du système 

et peut donc impacter ses performances.  
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 Les propriétés thermiques et pétrophysiques du sol conditionnent les transferts thermiques, la 

performance du système et sa capacité à se recharger thermiquement. Par exemple, l’anomalie 

thermique sera plus importante dans les sols ayant une conductivité thermique élevée. Autrement dit, 

une conductivité thermique élevée permet de capter de la chaleur dans un rayon plus grand ce qui 

implique d’éloigner les corbeilles des unes des autres. De plus, si le produit 𝜌𝐶𝑝𝑚 d’un sol est élevé 

cela signifie que le sol stocke (libère) plus d’énergie pour chaque degré gagné (perdu). Ainsi, 

augmenter ce produit augmente la capacité de stockage énergétique du sol. En d’autre termes, 

améliorer un sol d’un point vue thermique, dans l’hypothèse d’un transfert thermique par conduction, 

consiste à améliorer ses propriétés pétrophysiques comme par exemple : (voir aussi le chapitre 5 de 

Farouki 1981). 

- Densifier le milieu afin d’augmenter le produit 𝜌𝐶𝑝𝑚 ce qui peut se faire en réduisant la 

porosité du sol, en améliorant sa distribution granulométrique et sa compaction. 

- Augmenter la saturation du milieu afin d’améliorer la conductivité thermique et le produit 

𝜌𝐶𝑝𝑚 d’un milieu. 

- Changer la lithologie du sol afin d’augmenter la conductivité et la capacité calorifique de la 

phase solide. Un grain de quartz a une meilleure conductivité qu’un grain d’argile. 

- Améliorer le contact entre les grains de la phase solide afin d’augmenter la conductivité 

thermique du milieu. La surface de contact entre les grains est liée à la forme des grains, à la 

distribution granulométrique du sol et à son état de compaction. 
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Table 1. Conductivité thermique, capacité thermique volumique et masse volumique pour différents 

sols et roches. 
Extrait de (a) Pahud (2002) ; (b) (Bejan and Kraus (2003) ; (c) Sharma (1997) ; (d) Oldenburg et al. (2020) 

 
Conductivité thermique 𝜆 

(W.m-1.K-1) 

Capacité calorifique 

volumique 𝐶𝑝𝑣 

(MJ.m-3.K-1) 

Masse 

volumique 𝜌 

(∙103 kg.m-3) 

 Moyenne Min - Max Min – Max Moyenne 

Roches magmatiques 

Basalte 1.7 a 1.3 – 2.3 a 2.3 – 2.6 a 2.7 – 3.3 c 

Diorite 2.6 a 2.0 – 2.9 a 2.9 a 2.67 – 2.79 c 

Gabbro 1.9 a 1.7 – 2.5 a 2.6 a 2.85 – 3.12 c 

Granite 3.4 a 
2.1 – 4.1 

1.7 – 4.0 b 

2.1 – 3.0 

2.5 b 

2.75 b 

2.52 – 2.81 c 

Péridotite 4.0 a 3.8 – 5.3 a 2.7 a 3.15 – 3.28 c 

Rhyolite 3.3 a 3.1 – 3.4 a 2.1 a 2.35 – 2.7 d 

Roches métamorphiques 

Gneiss 2.9 a 1.9 – 4.0 a 1.8 – 2.4 a 2.6 – 2.9 c 

Marbre 
2.1 a 

2.8 b 
1.3 – 3.1 a 

2.0 a 

2.1 b 
2.68 d 

Micaschistes 2.0 a 1.5 – 3.1 a 2.2 a 
2.39 – 2.8 d 

Schistes argileux 2.1 a 1.5 – 2.1 a 2.2 – 2.5 a 

Roches sédimentaires 

Calcaire 2.8 a 
2.5 – 4.0 a 

1.26 – 1.33 b 

2.1 – 2.4 a 

2.1 b 
2.5 – 2.75 c 

Marne 2.1 a 1.5 – 3.5 a 2.2 – 2.3 a  

Quartzite 6.0 a 3.6 – 6.6 a 2.1 – 2.2 a 2.6 – 2.7 c 

Grès 2.3 a 
1.3 – 5.1 a 

1.6 – 2.1 b 

1.6 – 2.8 a 

1.6 b 
2.15 – 2.65 c 

Argilites 2.2 a 1.1 – 3.5 a 2.1 – 2.4 a 1.8 – 2.2 d 

Sel 5.4 a 5.3 – 6.4 a 1.2 a 2.1 – 2.4 c 

Gypse  1.7 – 4.0 b 1.09 b 1.0 b ; 2.3 c  

Formations non-consolidées et sols 

Gravier sec 0.4 a 0.4 – 0.5 a 1.4 – 1.6 a  

Gravier saturé 1.8 a - 2.4 a  

Sable sec 0.4 a 0.3 – 0.8 a 1.3 – 1.6 a 
1.6 – 2.0 c 

Sable saturé 2.4 a 1.7 – 5.0 a 2.2 – 2.9 a 

Argile/limon sec 0.5 a 0.4 – 1.0 a 1.5 – 1.6 a  

Argile/limon 

saturé 
1.7 a 0.9 – 2.3 a 1.6 – 3.4 a  

moraine 2.0 a 1.0 – 2.5 a 1.5 – 2.5 a 1.5 – 2.0 c 

Tourbe 0.4 a 0.2 – 0.7 a 0.5 – 3.8 a  
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Conductivité thermique 𝜆 

(W.m-1.K-1) 

Capacité calorifique 

volumique 𝐶𝑝𝑣 

(MJ.m-3.K-1) 

Masse 

volumique 𝜌 

(∙103 kg.m-3) 

 Moyenne Min - Max Min – Max Moyenne 

Autres matériaux 

Quartz 8.4 b  1.9 b 2.6 b 

Mica 0.75 b  2.5 b 2.8 b 

Argile 
0.6 a 

1.28 b 
0.5 – 0.8 a 

3.9 a 

1.2 b 
1450 b 

Béton 1.6 a 0.9 – 2.0 a 1.8 a  

Air (0-20°C) sec 
0.02 

0.026 b 
 0.0012 a, b  

Eau (10°C) 0.58 a  4.19 a  

Glace (0°C) 2.25 b  2.2 b 917 b 

Glace (-10°C) 2.32 a  1.87 a  
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1.1.5. Modélisation numérique et analogique 

 Modèles analytiques et numériques 

Pour mieux comprendre les transferts thermiques dans le sol et optimiser les systèmes et leur 

gestion, il a été développé très tôt des modèles analytiques et numériques. De nombreux modèles 

existent pour les études de capteurs verticaux, horizontaux et des pieux géothermiques. Par contre, 

les modèles numériques ou analytiques pour l’étude des échangeurs compacts sont encore assez peu 

répandus. La plupart du temps, ils ne sont pas évoqués dans les principaux articles de synthèse (e.g. 

Atam and Helsen, 2016; Sarbu and Sebarchievici, 2014; Yang et al., 2010).  

L’un des premiers modèles a été développé par Ingersoll et al. (1954) pour étudier les capteurs 

horizontaux. Ce premier modèle simplifie la géométrie du capteur en considérant que l’énergie est 

extraite par une source linéaire infinie (infinite linear source). Ce modèle a été largement repris par 

la suite pour différentes études. Ce fut  notamment le cas par Claesson (1983) qui a adapté ce modèle 

pour prendre en compte un prélèvement de chaleur périodique. Par la suite, d’autres modèles ont aussi 

été développés en simplifiant la géométrie du capteur en une source finie linéaire (finite linear source) 

ou comme une source cylindrique infinie (infinite cylindrical source) (Eskilson, 1987). Ces modèles 

ne sont pas adaptés pour les études des corbeilles géothermiques car les transferts thermiques à 

l’intérieur de la zone de la corbeille ne sont pas modélisés alors qu’ils jouent un rôle important, aussi 

bien aux temps courts que longs (Philippe et al., 2011; Moch et al., 2014; Fossa et al., 2017). 

 

 Les premiers modèles exclusivement dévolus à l’étude d’échangeurs spiralés ont été 

développés par Doughty et al. (1991) et Rabin and Korin (1996). Le premier de ces modèles consiste 

à approximer la géométrie de la corbeille en un cylindre annulaire fini et a été validé en comparant 

les résultats de la modélisation aux données issues d’une expérience en milieu aride (Doughty et al., 

1991; Nir et al., 1992). Le deuxième modèle, développé par Rabin and Korin (1996), consiste à 

décrire l’échangeur par une série d’anneaux espacés régulièrement en fonction du pas de la corbeille. 

Les résultats ont été comparés à des données expérimentales et ont permis d’effectuer une étude 

paramétrique sur l’influence des propriétés thermiques du sol et des caractéristiques géométriques de 

la corbeille.  

Avec le développement des pieux géothermiques, de nouveaux modèles ont été développés 

en adaptant les modèles classiques de source finie et infinie, permettant ainsi de prendre en compte 

la zone à l’intérieur de la spirale (e.g. Man et al. (2010) et Cui et al. (2011)). Malheureusement, ces 

nouveaux modèles n’ont pas été spécifiquement appliqués au cas des corbeilles géothermiques. 

Par la suite, Zarrella et al. (2013) proposent un modèle basé sur une analogie électrique pour 

résoudre le problème thermique dans le cas de corbeilles géothermiques. Le milieu est décomposé en 

trois zones (au-dessus, à coté et au-dessous de l’échangeur) et dans chacune de ces zones des 
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résistances et des capacitances thermiques sont connectées. Ce modèle est comparé avec des données 

de terrain issues de corbeilles. A partir de ce modèle, une étude a été menée pour étudier l’effet du 

mode de prélèvement (continue, intermittent) sur les performances globales du système géothermique 

(Zarrella et al., 2015). Cette étude conclut que la dynamique de prélèvement ne joue pas un rôle 

majeur sur la performance saisonnière du système de chauffage. 

Ensuite, Dehghan et al., (2016) ont développé un modèle numérique 3D par la méthode des 

éléments finis. Dans cette étude, deux domaines sont définis, un domaine pour le sol et un domaine 

pour le tube de la corbeille. Après validation du modèle à l’aide de données de terrain, ils analysent 

l’effet du nombre de corbeilles géothermiques et leur disposition sur les performances globales du 

système. Agbossou et al. (2018) ont aussi développé un modèle 3D par éléments finis en modélisant 

la corbeille géothermique comme une ligne 1D afin de conseiller une configuration et des distances 

minimales entre les différentes corbeilles.  

Ces études ont été réalisées avec des températures positives de fluide circulant dans 

l’échangeur géothermique. Dans ce cas le changement de phase fluide-solide n’est pas pris en compte. 

Cette prise en compte peut se faire soit en distinguant chaque phase (squelette solide, liquide, glace, 

air) et en décrivant les transferts thermiques à leurs interfaces, soit sans distinguer les différentes 

phases mais en estimant les propriétés d’un milieu équivalent décrites en fonction de la température. 

Cette dernière méthode est généralement la plus simple et la plus utilisée. Les premiers modèles 

prenant en compte le changement de phase ont été développés pour des capteurs verticaux (Eslami-

Nejad and Bernier, 2012; Yang et al., 2015) ou pour des systèmes de stockage d’énergie (Fan et al., 

2008; Yu et al., 2008). Les modèles portant sur le stockage d’énergie ne peuvent pas être appliqués 

en l’état aux corbeilles géothermiques, principalement à cause de la forme de l’échangeur et parce 

que les conditions aux limites ne sont pas similaires. De plus certains modèles simplifient les 

conditions aux limites du milieu (e.g. températures constantes). Finalement, la prise en compte du 

changement de phase dans des modèles dédiés aux corbeilles géothermiques a été effectuée par Moch 

et al. (2014, 2015) en adaptant les modèles en série d’anneaux et de cylindre. Ces deux modèles 2D 

sont validés par des données de terrain. Le modèle cylindrique annulaire est plus facilement 

paramétrable et plus rapide (Moch et al., 2014). 

En conclusion, il existe assez peu de modèles numériques dédiés spécifiquement à l’étude des 

corbeilles géothermiques. Parmi ces modèles, il y en a peu qui prennent en compte la possibilité d’un 

changement de phase. Actuellement, il manque un modèle en 3D aux temps courts et longs prenant 

en compte le changement de phase et des conditions aux limites fonctions du temps (par exemple 

température de l’air, puissance de prélèvement). Dans ce type de modèle le choix de représentation 

de la source (point, ligne, spirale en 3D) conditionne le type de données d’entrée et la rapidité du code 

et donc son utilisation en phase de gestion de la ressource.  De plus, l’élaboration de ce type de modèle 
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aux temps courts permettrait de mieux comprendre l’effet du gel sur la température du sol et sur les 

performances instantanées et saisonnières du système alors qu’aux temps longs, il permettrait de 

vérifier dans quelles conditions environnementales la recharge thermique s’effectue efficacement et 

(e.g. type de sol, degré de saturation, caractéristiques climatiques). La deuxième caractéristique à 

ajouter au modèle concerne des effets associés au changement de phase comme la variation de 

volume, la cryo-succion (Sass, 2004), la topologie de la glace, etc. Pour cela des études 

expérimentales à l’échelle porale seront vraisemblablement nécessaires pour valider les modèles. 

Enfin, l’hétérogénéité du milieu n’est pas encore prise en compte dans les modélisations alors que 

l’implantation des corbeilles thermiques se fait dans la tranche superficielle du sol, souvent remaniée 

par la construction du bâtiment, et particulièrement hétérogène. De plus il faudrait aussi prendre en 

compte l’hétérogénéité liée à la saturation du sol, par exemple en considérant un gradient de 

saturation.  

 

 L’étude des corbeilles géothermiques et des transferts thermiques peut aussi s’effectuer à 

l’aide d’expériences analogiques. A notre connaissance, il n’existe pas d’expérience analogique à 

échelle réduite permettant de reproduire le fonctionnement des corbeilles géothermiques et les 

transferts thermo-hydriques associés, expliquant ainsi notre souhait de développer ce type 

d’expérience (Chapitre 6). Néanmoins, il existe des expériences analogiques qui ont été développées 

afin d’étudier les transferts thermiques et de valider des modèles numériques liés à des systèmes de 

chauffage géothermiques. Deux expériences sont intéressantes du point de vue de leur construction. 

 La première est celle de Eslami-Nejad et Bernier (2012) qui consiste à étudier le gel du sol 

autour de capteurs verticaux. Cette expérience consiste en une cuve cylindrique d’assez petite taille 

(hauteur : 50 cm, diamètre 43 cm) remplie de sable siliceux, avec en son centre un échangeur vertical 

(Figure 8). Cette expérience a été développée pour valider un modèle 1D de changement de phase 

dans le but d’étudier l’intérêt de faire geler le sol. Les auteurs concluent que le gel du sol présente un 

intérêt puisque le changement de phase apporte un surcroît d’énergie (chaleur latente) mais qu’il faut 

s’assurer que le noyau de glace fond durant l’été, par exemple en injectant un fluide réchauffé à l’aide 

de panneau solaire durant l’été. Cette expérience n’est pas adaptée à notre problème à cause des 

conditions aux limites. En effet, les côtés, le haut et la base de la cuve sont isolés mais leur température 

n’est pas régulée. 
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Figure 8. Dispositif expérimental developpé par Eslami-nejad et Bernier (2012) pour l’étude des 

capteurs géothermiques verticaux. 
a) Principaux éléments de l’expérience, b) Capteur géothermique et instrumentation au sein de la cuve, c) Photographies 

de l’expérience. Figure issue de Eslami-Nejad et Bernier (2012). 

 

La deuxième expérience que nous souhaitons présenter est celle de Kramer et al. (2015). Cette 

expérience consiste en une cuve carrée de grande taille (1.83 m de côté et 2.13 m de haut), remplie 

de sable siliceux. Au centre, un pieu géothermique est partiellement enterré (Figure 9). Différents 

essais ont été réalisés afin d’étudier notamment les temps caractéristiques des transferts 

thermiques et l’effet de la vitesse du fluide caloporteur. Dans cette expérience, la température du 

sol est enregistrée à l’aide de 90 thermocouples. L’inconvénient de cette expérience réside dans 

les conditions aux limites : la cuve n’étant pas isolée, les auteurs estiment qu’au-delà de sept 

jours, la température de la pièce influence l’essai. 
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Figure 9. Dispositif expérimental pour l’étude des pieux géothermique developpé par Kramer et al. 

(2015). 
a) Photographie de l’expérience, b) dispositif du pieu géothermique et des thermocouples sur le plan XZ. Figure 

modifiée à partir de Kramer et al. (2015). 

 

Enfin, le développement des systèmes de chauffage géothermique a été aussi effectué à l’aide 

de données issues d’expériences in-situ. La plupart des données de validation ont été acquises en 

instrumentant un système de chauffage soit lors de la construction du bâtiment soit lors de la 

rénovation du bâtiment. Ainsi le système géothermique n’a pas été construit dans le but scientifique 

de valider un modèle mais dans le but de chauffer le bâtiment pour ses occupants. Généralement, ces 

sites enregistrent uniquement les paramètres du système de chauffage (températures, débit, 

consommation électrique, puissance) mais rarement la température du sol. Ces sites et ces jeux de 

données ont été notamment utilisés pour les capteurs verticaux ou pieux géothermiques. A notre 

connaissance, il existe peu de sites où les capteurs géothermiques ont été développés pour la recherche 

et peu de sites-test où des corbeilles géothermiques ont été installées. La plateforme géothermique du 

Bureau de Recherches Géologiques et Minières (BRGM) qui a démarré en 2008 avec notamment 

plusieurs types de capteurs (corbeilles, sondes verticales et capteurs horizontaux) fait office 

d’exception. Sur ce site, treize corbeilles de différentes tailles (1.0 à 1.2 m de diamètre et de 2.3 à 2.7 

mètres de hauteurs) ont été installées. Ce site a permis d’émettre des recommandations sur le 

dimensionnement des corbeilles et sur l’effet positif du rainurage des tubes pour la performance du 

système (BRGM, 2019b). Le deuxième site en France où des corbeilles ont été installées est le site 

de Technolac (Le Bourget-du-Lac) avec une installation à l’INES, et une installation à Polytech 

Annecy-Chambéry (cinq corbeilles géothermiques alignées (Moch, 2013)). Au cours de cette thèse, 

nous avons utilisé ce dernier site pour tester le monitoring géophysique grandeur nature (Chapitre 5). 
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D’autres sites ont aussi été construits en Europe pour l’étude des corbeilles géothermiques, comme 

par exemple à Eltersdorf en Allemagne. Sur ce site, plusieurs types de corbeilles ont été mis en place 

et remblayés avec différents matériaux. Les corbeilles installées sont enterrées à 8 m de profondeur 

et sont plus élancées que les corbeilles mises en place sur les sites français. Ce site a permis de 

comparer les performances thermiques des corbeilles selon le matériau remblayé. Il semblerait que le 

mélange sable et argile en poudre est le matériau permettant les meilleures performances en 

conservant un coût économique abordable (Bertermann et al., 2018). 

  



48 

 

1.2. Méthodes géo-électriques  

Ce chapitre consiste en une courte introduction aux méthodes électriques. Nous considérons un 

milieu poreux c’est-à-dire un milieu constitué de particules solides (les grains) dont l’espace entre les 

grains, appelé espace poral, est saturé par une solution aqueuse. Nous commençons par rappeler les 

principaux phénomènes physiques résultant de l’application d’un champ électrique extérieur sur ce 

milieu puis nous présentons les différents processus électrochimiques associés. Nous définirons ainsi 

les processus de conduction des porteurs de charges au sein du milieu poreux et les processus de 

polarisation (accumulation réversible des porteurs de charge). Ensuite, la méthode de polarisation 

provoquée sera présentée en domaine temporel puis en domaine spectral. Enfin, nous présenterons 

les différents modèles disponibles pour exprimer la conductivité électrique complexe puis les travaux 

visant à utiliser le monitoring géophysique pour la géothermie. 

 

1.2.1. Conductivité complexe d’un milieu poreux :  conduction 
et polarisation 

En présence d’un champ électrique, les charges se déplacent sous l’effet de forces 

coulombiennes. Dans un milieu poreux, il existe des charges libres et des charges liées. Les 

charges libres (dites aussi mobiles) correspondent aux électrons de conduction et aux ions libres 

en solution, qui peuvent se déplacer sur de « grandes » distances (e.g. maille cristalline, liaison 

métallique). Les charges liées se déplacent uniquement sur des petites distances (i.e. échelle 

atomique, porale). Ces déplacements sont liés aux propriétés diélectriques du matériau. Ainsi, la 

capacité des charges libres à se déplacer sous l’effet d’une sollicitation est définie par la 

conductivité électrique et celle des charges liées par la permittivité diélectrique.  

 

1.2.2. Conductivité  

  La conductivité complexe d’un milieu poreux (e.g. sol, roche) est la somme de différentes 

contributions : i) la conduction électrolytique, ii) la conduction de surface, iii) la polarisation (̕§1.2.3).  

La conduction électrolytique s’effectue dans l’espace poral (Figure 10) puisque la matrice est 

considérée isolante (pour un milieu sans particules métalliques). Cette conduction dépend des ions 

présents en solution, de la salinité, de la saturation, de la porosité, de la température.  

La conduction de surface s’effectue à la surface des grains chargés. Sur cette surface, des 

réactions électrochimiques ont lieu, permettant le déplacement des porteurs de charges. Ce 

phénomène est lié à la présence d’une double couche électrique. En effet, les couches diffuses (couche 

externe de la double couche) des différents grains sont continues, Il n’y a donc pas stockage réversible 

de charges. Pour plus de détail sur les processus liés à la double couche électronique, voir §1.2.3. 
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Un matériau se polarise sous l’effet d’un champ électrique extérieur si les charges liées se 

déplacent et se bloquent ou se réorientent. Les différentes polarisations contribuent ainsi à la 

conductivité globale du matériau et leur amplitude dépend de la fréquence de sollicitation. Seules les 

mesures de polarisation provoquée permettent de dissocier la contribution liée aux polarisations de 

celles liées aux conductions.  

 

La conductivité d’un matériau (avec ou sans phénomène de polarisation) varie en fonction de 

paramètres physiques (Friedman, 2005) : 

- minéralogie (et pH) : les minéraux sont isolants mais leur surface est chargée. Plus un minéral 

est chargé, plus la conduction de surface est importante (Figure 11a). Le nombre de charges 

d’un minéral est défini par la Capacité d’Echange Cationique (CEC, en meq/100g). Par 

exemple, les minéraux argileux ont des CEC plus fortes que les silicates (Table 2).  

La valeur de CEC dépend aussi du pH du sol. Par exemple, la CEC de la smectite augmente 

avec le pH (pour des pH au-dessus de 6.0) et est plutôt constante pour des pH inférieur à 6.0 

(voir figure 8.30 dans Weil and Brady (2017)). Bien que la CEC varie de plusieurs ordres de 

grandeurs entre différents minéraux, la densité de charge surfacique (soit le nombre de charges 

par unité de surface) varie peu. Il est généralement compris entre 1 et 7 charges par nm-2 (A. 

Revil et al., 2018a; Revil et al., 2017e). En effet, les minéraux avec de fortes CEC présentent 

aussi de grandes surfaces spécifiques. La densité de charge surfacique correspond au ratio 

entre la CEC et la surface spécifique SSA (surface exposée entre le minéral et l’électrolyte 

poral). 

Table 2. CEC des minéraux argileux et de sols. 
*La gamme des valeurs pour les minéraux argileux provient de Dejou (1987). Elle est cohérente pour les minéraux et les 

types de sol (**), trouvés par Dinnis (1994). La CEC de la silice est faible, nous avons trouvé 0.096 meq/100gr pour un 

sable fin siliceux. Cette valeur est cohérente avec les valeurs trouvées pour des formations de graviers fins - des sables 

fins (CEC inférieures à 10 meq/100g (voir Malcolm & Kennedy, 1970). 

Minéraux* CEC (meq/100 g) Matériaux** CEC (meq/100 g) 

Kaolinites 3 à 15 Kaolin 3-15 

Smectites 80 à 150 Montmorillonite 29-150 

Illites 10 à 40 Mat. organique 130-150 

Vermiculites 100 à 150 Vermiculites 100-150 

Chlorites 10 à 40 Argiles 4-60 

 Limon sableux 7-16 

Sable limoneux 2-12 

Sable fins 0.8 

 

- Porosité interconnectée 𝜙 et/ou tortuosité 𝜙𝐹 : ces paramètres ont un rôle clé dans les 

processus de conduction électrolytique et de surface. Plus la porosité est importante avec peu 
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de tortuosité, plus la conduction due à l’électrolyte et à la surface des grains est efficace 

(Figure 10, Figure 11). Plus simplement, en considérant uniquement les conductions 

électrolytique et de surface, la conductivité électrique peut s’exprimer par l’équation 

suivante : (Revil et al., 2018) 

 𝜎0 =
𝑆𝑤

𝑛

𝐹
𝜎𝑤 + (

𝑆𝑤
𝑛−1

𝐹 𝜙 
) 𝜌𝑔 (𝐵 − 𝜆)𝐶𝐸𝐶 

 

1.14 

où 𝑛 ≈ 2 le coefficient de saturation (-) et  𝐹 le facteur de formation (-). Le  facteur de 

formation peut s’exprimer par la loi d’Archie : 𝐹 = 𝜙−𝑚 avec 𝑚 le facteur de cimentation ou 

exposant de porosité (sans dimension, compris entre 1 et 4). 𝑆𝑤  est la saturation comprise 

entre 0 et 1, sans dimension. 𝜌𝑔 est la masse volumique du grain (généralement 2650 kg.m-3). 

𝐵 et 𝜆 sont des mobilités apparentes des contre-ions, respectivement pour la conduction de 

surface et pour la polarisation (conductivité en quadrature), exprimées en m².s-1.V-1.  

 

- Saturation : plus le milieu est saturé, plus les conductions (électrolytique et de surface) sont 

importantes (Figure 11b). Cependant, les dépendances par rapport à la saturation sont 

différentes pour ces deux contributions (voir équation 1.14). 

 

- Fluide poral (i.e. électrolyte) :  la nature des ions dissouts et leur concentration déterminent la 

conductivité du milieu. Plus la salinité est forte, plus la conductivité est élevé (Figure 11). 

 

-  Température : une augmentation de la température va de pair avec une augmentation de la 

conductivité. En effet, une augmentation de la température provoque une baisse de la viscosité 

du fluide et donc une augmentation de la mobilité ionique des porteurs de charges. Revil et 

al. (1998) modélise la dépendance thermique de la conductivité du fluide à l’aide de l’équation 

1.15. Cette équation peut être extrapolée aussi aux mobilités ioniques et à la conductivité de 

surface (Chapitre 3).  

 𝛩(𝑇) =  𝛩(𝑇0) [1 + 𝛼𝑇  (𝑇 − 𝑇0)] 
 

1.15 

où  𝛩(𝑇) correspond à la conductivité du fluide (𝜎𝑤) ou à la conductivité de surface (𝜎𝑠)  ou 

à la mobilité ionique (𝛽(+)) et  𝛼𝑇 au coefficient de sensibilité (/°C). 
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Figure 10. Exemple de distribution du potentiel électrique dans l’espace poral. 

a) pour σw = 0.01 S.m-1, b) pour σw = 10 S.m-1. Un milieu poreux est composé d’une phase solide, isolante électriquement 

et d’un espace poral (ici saturé). A la surface de cette phase solide, une double couche électrique est présente (voir 1.2.3. 

Différentes polarisations). La simulation consiste à injecter un courant à l’aide de deux électrodes (lignes rouges) et à 

déterminer la distribution du potentiel normalisé puis tracer les lignes (surfaces) équipotentielles, en fonction de la 

salinité du fluide et de la géométrie de l’espace poral. Effet des impasses (dead-end) et des rétrécissements (throat) : le 

couple porosité interconnectée et tortuosité joue sur les chemins de conduction dans l’espace poral. Ainsi, à basse 

salinité, la conductivité globale du milieu prend en compte l’impasse alors qu’à haute salinité, l’impasse n’est pas 

« sondée » par le champ électrique (le champ électrique local est nul). Les rétrécissements modifient/empêchent les 

chemins de conduction et font baisser la conductivité globale. Effet de la salinité : en fonction de la salinité, l’espace 

poral n’est pas investigué identiquement par les lignes de courant. A haute salinité, une partie de la porosité 

interconnectée ne participe plus à la conduction. Pour plus de détail, à propos de la simulation et des résultats, voir Revil 

et al. (2018); Revil & Soueid Ahmed (2017). 

 

 
Figure 11. Exemple de dépendances de la conductivité. 

a) Dépendance de la conductivité en fonction de la minéralogie, de la salinité du fluide poral et de la porosité pour un 

milieu totalement saturé, à partir de Shevnin et al. (2006), fig. 5. La salinité du fluide poral (représentée par la 

conductivité électrique du fluide poral) joue sur la conductivité globale du milieu en modifiant l’ampleur de la conduction 

électrolytique. Ainsi, plus une roche est saturée avec un fluide salin, plus sa conductivité augmente. Pour la porosité, plus 

un sol est poreux, plus la conduction dans l’espace poral sera importante et plus la surface de contact entre grain et le 

fluide sera grande. Ainsi, la conductivité globale du matériau augmente avec une augmentation de la porosité pour un 

taux de saturation identique. Enfin, Pour chaque type de minéraux une gamme de CEC est associée. Par exemple, les 

argiles ont de plus fortes CEC que les sables. Ainsi, plus un sol est argileux, plus il sera conducteur. b) Dépendance de 

la conductivité électrique en fonction de la teneur en eau, modifiée de Rhoades et al. (1976), fig. 7. Cette courbe de 

calibration a été obtenue à partir de mesures en laboratoire et en utilisant une loi linéaire (pour plus de détail, voir 

l’article de Rhoades et al. (1976)). La conductivité globale augmente avec la teneur en eau et la salinité du fluide poral. 

c) Dépendance en température, modifiée de Sen et Goode (1992), fig. 8. Les points correspondent aux mesures alors que 

les lignes sont issues de leur modèle, basé sur une dépendance en température de la mobilité des contre-ions (cf. équation 

7, Sen et Goode, 1992).  
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1.2.3. Différentes polarisations 

Sous l’effet d’un champ électrique, le matériau peut se polariser. Cette polarisation est due 

aux déplacements ou à la réorientation des charges liées. Les phénomènes de polarisation 

« participent » à la conductivité du milieu tant que les charges ne sont pas bloquées. Autrement dit, 

tant que les charges sont en mouvement, la conductivité du matériau vient de deux contributions : i) 

la conduction, ii) la polarisation. Pour être plus précis, la conductivité en fonction de la fréquence est 

donc dispersive, puisque la valeur de la conductivité varie entre une conductivité basse fréquence 𝜎0 

(à fréquence zéro) et une conductivité haute fréquence 𝜎∞ (fréquences proches du Mhz). La différence 

entre ces deux conductivités représente la part de la conductivité liée au processus de polarisation. 

L’amplitude des phénomènes de polarisation dépendent de la fréquence du champ électrique et du 

type de charges liées. Plus la fréquence est haute, plus le temps caractéristique (ou le temps de 

relaxation) est faible et donc plus la longueur de polarisation est courte. Ainsi aux hautes fréquences, 

seules les particules de petites tailles se polarisent et contribuent ainsi à l’excès de conductivité du 

milieu. La dépendance des processus de polarisation vis-à-vis du type de charges est à relier à la 

mobilité des porteurs de charges. Ainsi, plus les porteurs de charges ont une mobilité faible et plus le 

processus de polarisation nécessite de temps. 

La polarisation totale d’un milieu poreux est la somme de plusieurs processus de polarisation. 

A chaque processus correspond un temps et une fréquence caractéristique. Dans les milieux poreux, 

les processus de polarisation les plus répandus sont les suivants : (Figure 12, Chelidze et al., 1999; 

Revil, Karaoulis, et al., 2012) 

 
Figure 12. Les différents types de polarisation et leurs gammes de fréquence. 

Figure modifiée d’après Schwing (2015). Des hautes vers les basses fréquences, polarisation de type : électronique (a), 

atomique (b), dipolaire (c), Maxwell-Wagner (d), Double Couche Electrique (e). Les courbes représentent la partie réelle 

et imaginaire de la permittivité relative attendue pour un sol classique (courbes à titre d’exemple). 



53 

 

- Polarisation électronique (≈ 1015 Hz) :  

Sous l’effet d’un champ électrique, les électrons accompagnent les variations de ce champ (Von 

Hippel, 1954). Le nuage électronique d’atome neutre se déplace par rapport au noyau, donnant un 

moment dipolaire. (Figure 12a).  

 

- Polarisation ionique ou atomique (≈ 1012 Hz) :  

Un champ électrique perturbe au sein de la molécule la disposition des atomes (Von Hippel, 

1954). Le déplacement des atomes les uns par rapport aux autres induit un moment dipolaire à la 

molécule. (Figure 12b). 

 

- Polarisation dipolaire ou d’orientation (≈ 109 Hz) :  

Cette polarisation s’applique uniquement aux molécules qui ont un moment dipolaire permanent 

(Bore, 2011). En l’absence d’un champ électrique extérieur, les molécules dipolaires sont orientées 

aléatoirement au sein du milieu. Sous l’effet d’un champ extérieur, ces molécules se réorientent dans 

la direction de ce champ, elles sont donc polarisées. (Figure 12c). Une augmentation de la température 

tend à réduire cette polarisation, puisque l’agitation moléculaire tend à réorienter aléatoirement les 

molécules.  

 

- Polarisation de type Maxwell-Wagner ou polarisation d’interface (1 kHz à 10 MHz) :  

Ce type de polarisation aussi appelée polarisation-β en électrochimie (Chen and Or, 2006a; Rosen 

and Saville, 1991). Sous l’effet d’un champ électrique extérieur, les charges libres vont s’accumuler 

au niveau des discontinuités diélectriques. En effet, chaque phase a sa propre conductivité électrique 

et sa propre permittivité diélectrique. Nous pouvons aussi classer la polarisation d’électrode comme 

un cas particulier de la polarisation d’interface. Sous l’effet d’un champ électrique, les ions ont 

tendance à s’accumuler à l’interface électrode/milieu poreux. Un exemple de polarisation d’électrode 

est présenté en Annexe A. Pour plus de détails à propos de la polarisation d’électrodes voir Marshall 

& Madden, 1959; Wong, 1979 ou encore la partie 3.4.2 dans Kremer & Schönhals (2012). 
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Figure 13. Polarisation d’interface de type Maxwell-Wagner. 
Figure d’après Chen & Or (2006). En l’absence d’un champ électrique, les charges libres sont orientées aléatoirement 

dans l’espace poral (i.e. dans l’eau libre). Sous l’action d’un champ extérieur, les charges vont s’accumuler à l’interface 

des phases. 

 

- Polarisation de la double couche électrique (Electrical Double Layer polarization) (< 10 

kHz) :  

Cette polarisation est aussi appelée polarisation-α en électrochimie (Rosen and Saville, 1991). 

Elle est due à la présence d’une double couche électrique à la surface des grains. La surface des 

minéraux ou des grains est chargée électriquement. La polarité de la charge totale dépend du type de 

minéraux et du pH (Tournassat et al., 2004). Pour des pH classiquement rencontrés dans les sols (5 < 

pH < 8), la surface des minéraux est chargée négativement (i.e. densité de charge négative). Cette 

charge se situe au niveau de groupements chimiques qui peuvent perdre ou gagner un proton. Par 

exemple, le groupe silanol SiOH peut perdre un proton et devient SiO- (Figure 14). Dans le cas des 

argiles, ces groupes chimiques sont essentiellement de type aluminol, silanol ou {Al-O-Si} et sont 

localisés aux extrémités des feuillets ou au niveau des surfaces basales (Figure 15).  
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Figure 14. Formation d'une double couche électrique. 
Figure d’après Revil et al. (2015). En l’absence de solution porale, la surface des minéraux (e.g. un grain de silice) a des 

groupes chimiques comme le silanol. La charge totale du minéral est neutre. En présence d’une solution porale, des 

échanges de protons vont s’effectuer, donnant une charge globale au minéral. La surface du minéral est donc chargée et 

ce déséquilibre de charge est compensé par l’adsorption de contre ions et par un gradient de concentration. Cette zone 

correspondant au gradient de concentration et à l’adsorption de contre-ions est appelée double couche électrique. 

 

Afin de respecter l’électroneutralité, et pour une densité de charge négative, les grains attirent 

des contres charges/contre-ions (cations) dans une double couche électrique et repoussent les anions 

(Figure 16). Cette double couche se compose d’une couche de Stern  (Stern Layer) et d’une couche 

diffuse (diffuse layer) appelée en électrochimie couche de Gouy-Chapman (Chapman, 1913; Gouy, 

1910). Ces deux couches sont séparées par le plan externe d’Helmholtz (Shear Plane Out Helmholtz 

Plane, dans la Figure 16). La couche de Stern se compose d’une couche de contre-ions adsorbés à la 

surface des grains au niveau des groupements. Cette couche est dite compacte et exclusive (i.e. aucun 

ion du même signe que le grain ne peut être présent). Dans cette couche, les liaisons sont de type Van 

Der Valls. La couche diffuse correspond à un gradient de concentration ionique. Cette concentration 

ionique décroit progressivement pour atteindre celle de l’eau porale. Des ions de même signe que la 

polarité du grain peuvent être présents (les liaisons dans cette couche sont plus faibles que dans la 

couche de Stern). L’épaisseur de la double couche électrique est petite par rapport à la taille du grain 

(Revil and Florsch, 2010) et certains auteurs nomment cette épaisseur une longueur de Debye, en 

référence au modèle éponyme (Debye, 1929).  

Sous l’effet d’un champ électrique extérieur, les contre-ions se déplacent tangentiellement à 

la surface du minéral jusqu’à ce qu’il soit totalement polarisé (Schwarz, 1962). Certains scientifiques 

considèrent que la couche de Stern est discontinue dans un milieu poreux alors que la couche diffuse 

est continue, c’est-à-dire que les couches diffuses de plusieurs grains sont connectées (Leroy et al., 

2008; Revil, 2013a). Ainsi, lors de l’application du champ électrique extérieur, les charges présentes 

dans la couche de Stern vont migrer jusqu’aux extrémités des grains puis être bloquées tandis que les 
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charges dans la couche diffuse ne sont pas stoppées. La taille de la particule (ou du pore) polarisée 

dépend du temps ou de la fréquence du champ électrique appliqué. Dans le cas d’un champ électrique 

alternatif sinusoïdal de haute fréquence, seuls les grains de petites tailles seront polarisés (variation 

du champ trop rapide pour les grandes particules). A l’opposé à basse fréquence, les grains de petite 

et de grande taille seront polarisés. Lorsque le champ électrique extérieur est interrompu, les contre-

ions reviennent à leur position d’origine par diffusion. Ce processus de rétrodiffusion défini un temps 

caractéristique ou temps de relaxation lié à la taille du grain/du pore, au type de porteur de chargeur 

et à sa mobilité (en lien avec la viscosité du fluide poral).  

Pour rappel, le déplacement des charges sous l’effet du champ électrique participe aussi à la 

conductivité de la roche. Cet excès de conductivité dû à la double couche électrique est dit 

conductivité de surface 𝜎𝑠 (par opposition à la conductivité de volume liée la conduction dans l’espace 

poral). La conductivité de surface dépend de la fréquence (voir aussi la partie théorie 2.2 dans le 

chapitre).   

 
Figure 15. Sites électriquement chargés à la surface de grains d'argile. 

Figure d’après Leroy & Revil (2009). a) Sites actifs pour la kaolinite. Dans le cas où un minéral de kaolinite est mis en 

contact avec un électrolyte binaire de type NaCl et pour des pH classiquement rencontrés dans la nature (ph compris en 

4 et 10), des réactions de substitution peuvent s’effectuer à la surface du minéral, au niveau des sites aluminol (Al), 

silanol (Si) et {Al-O-Si}. Ces sites sont essentiellement situés sur les bordures du minéral, notés {110} et {010}. Ces 

substitutions vont conduire à un déficit de charge, i.e. la surface du minéral sera chargée négativement, définissant ainsi 

une densité de charge surfacique (Q). b) Sites actifs dans le cas de smectite (valable aussi pour l’illite). Dans le cas de 

ces argiles et pour des pH compris entre 5 et 9, les sites actifs sont aussi au niveau des surfaces basales. Les réactions 

de substitution sont dites isomorphiques, i.e. substitution de cations de charges différentes au sein de la maille cristalline 

(Tournassat et al., 2004). 
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Figure 16. Schéma de la double couche électrique et les excès de conductivité associés 

Figure synthétisée à partir de Revil (2012); Revil et al. (2018). La double couche électrique est formée par une couche 

de Stern et une couche diffuse (couche externe). Afin de respecter l’électroneutralité, des contre-ions viennent s’adsorber 

à la surface du minéral au niveau de la couche de Stern. Bien que cette couche soit totalement remplie de contre-ions, 

cela n’est pas suffisant pour totalement contrebalancer la charge du minéral. Ainsi, un gradient de concentration est 

présent dans la couche diffuse afin de finir de contrebalancer la charge du minéral. L’excès de contre-ions dans la couche 

de Stern et dans la couche diffuse induit un excès de conductivité par rapport à la conductivité de l’eau porale. L’excès 

de conductivité dans la couche de Stern, noté ∑S est constant puisque tous les sites disponibles pour recevoir des contre-

ions adsorbés sont occupés. L’excès de conductivité lié aux contre-ions présents dans la couche diffuse ∑d décroit 

progressivement jusqu’à la conductivité de l’eau porale. Cet excès de conductivité est lié à un gradient de concentration. 

Le plan-O (O-plane) et le plan-D (d-plane) correspondent respectivement à la surface du minéral et à l’interface entre 

la couche de Stern et la couche diffuse. Ce dernier plan est aussi appelé plan d’Helmholtz. 

 

- Polarisation de membrane (membrane polarization) :  

La polarisation de membrane est liée à la double couche électrique (i.e. minéraux chargés en 

surface). L’une des différences entre cette polarisation et la polarisation de la double couche 

électrique est la longueur de polarisation et donc leurs temps caractéristiques. La polarisation de 

membrane s’effectue à l’échelle des pores et sa gamme de fréquence est vraisemblablement plus basse 

que celle de la polarisation de la double couche électrique. La polarisation de membrane s’effectue 

au niveau : i) de rétrécissements dans l’espace poral, ii) en présence d’argile.  
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Figure 17. Polarisation de membrane, un processus lié à la présence de la double couche 

électrique (vue à l’échelle granulométrique). 
Figure d’après Revil & Florsch (2010). Deux grains (de silice) sont en suspension dans un électrolyte. Sous l’effet, d’un 

champ électrique, les cations migrent dans la même direction que ce champ. Les contre-ions (cations) viennent de 

l’espace poral (partie gauche de la figure) puis sont captés dans la double couche électrique et transférés à l’extrémité 

du grain. Ils sont alors relâchés dans l’électrolyte libre pour continuer leur migration dans le réseau poral. Les co-ions 

(anions) se déplacent dans le sens opposé au champ électrique. Les co-ions du réseau poral rentrent dans la partie droite 

de la figure. Le chevauchement ou le rapprochement des couches diffuses est une zone d’exclusion pour ces ions (force 

répulsive). Ainsi, peu d’anions traversent cette zone sélective et continuent leur migration dans le reste de l’espace poral. 

Il en résulte des gradients de concentration et une polarisation. A l’arrêt du champ extérieur, un retour à l’équilibre (une 

rétrodiffusion) s’effectue en un temps caractéristique. Au niveau de la zone sélective, la mobilité des ions est réduite par 

rapport à la mobilité des ions dans l’eau libre.  

 

Pour Vinegar & Waxman (1984) la polarisation de la double couche électrique et la polarisation 

de membrane sont deux processus fonctionnant en série. Pour plus de détails sur les modèles liés à 

cette polarisation voir Bücker & Hördt (2013b, 2013a); Marshall & Madden (1959); Titov et al. 

(2004). 

 

Enfin, l’ensemble de ces polarisations se superposent, mais avec des amplitudes différentes. La 

méthode de la polarisation provoquée (voir partie 1.3) recouvre les gammes de fréquences liées aux 

polarisations de la double couche électrique, de membrane et le début de la polarisation Maxwell-

Wagner. Cependant, pour des fréquences inférieures au kHz, la polarisation prédominante fait encore 

débat (voir l’introduction de Bücker & Hördt (2013)). Les modèles donnant une prédominance à la 

polarisation de la double couche électrique sont de plus en plus robustes, puisqu’ils sont capables 

d’expliquer de nombreuses dépendances (distribution de grain, influence du pH, salinité…). À 

l’inverse, les modèles mettant l’accent sur la polarisation de membrane ne sont pas aussi développés 

et ne sont pas capables d’expliquer la dépendance en salinité. Pour conclure, il reste à développer un 

modèle unifiant l’ensemble des processus de polarisation (Bücker and Hördt, 2013a; Kremer et al., 

2016; Leroy and Revil, 2009).  
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1.3. Méthode de la Polarisation Provoquée  

La Polarisation Provoquée PP (Induced Polarization IP) est une méthode électrique active 

caractérisant à la fois la conductivité électrique d’un milieu poreux et sa capacité à stocker 

réversiblement des charges électriques (liée aux processus de polarisation). Ainsi, elle peut être vue 

comme une extension de la mesure de conductivité électrique classique dite en courant continu DC 

(Direct Current). Il faut noter que l’ampleur des phénomènes liés à la PP diffèrent si le milieu contient 

ou non des particules semi-métalliques. Les particules métalliques génèrent une polarisation 

intrinsèque bien plus importante que la polarisation du milieu sans ces particules (Revil et al., 2018c). 

Dans ce manuscrit, nous nous intéressons exclusivement à des milieux ne contenant pas de particules 

métalliques. Un historique de l’essor de la méthode est présenté en Annexe B. 

 

1.3.1. Polarisation Provoquée en domaine temporel (TIP) 

Généralement, la Polarisation Provoquée en domaine temporel TIP (Time Induced 

Polarization) est plutôt appliquée sur le terrain alors que la Polarisation Provoquée en domaine 

spectral PP-S (Spectral Induced Polarization) est largement utilisée en laboratoire. Il existe cependant 

quelques instruments en TIP développés aussi bien pour des mesures en laboratoire que sur le 

terrain comme le SCIP (Sample Core I.P tester) construit par GDD. 

La Polarisation Provoquée en domaine temporel consiste en une mesure de conductivité et de 

chargeabilité (apparentes dans le cas d’un milieu hétérogène). La chargeabilité, 𝑚𝑠𝑒𝑖𝑔𝑒𝑙 définie par 

Seigel (1959) correspond au rapport du potentiel secondaire 𝑉𝑠 juste après la coupure du champ 

primaire, sur le potentiel primaire établi 𝑉𝑝 (Figure 18).  

 𝑚𝑠𝑒𝑖𝑔𝑒𝑙 = 𝑉𝑠 𝑉𝑝⁄  
 

1.16 

 

Le potentiel secondaire est difficile à mesurer. La chargeabilité est donc définie comme étant 

l’intégrale du champ secondaire. La chargeabilité est généralement exprimée en mV/V (équation 

1.17) ou en msec (équation 1.18), bien qu’elle soit sans dimension (Binley and Kemna, 2005). 
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La mesure en TIP peut se décomposer en trois phases :  

1. Etablissement du champ primaire : un courant créneau avec temps mort, bipolaire (+I 0 –I 

0) est émis dans le sol à l’aide de deux électrodes d’injection (notées A/B ou C1/C2). Durant cette 

période, le voltage au niveau des électrodes de mesures (notées M/N ou P1/P2) augmente rapidement 

jusqu’à une valeur seuil 𝑉𝑠 puis tend progressivement vers une asymptote égale à 𝑉𝑝. Durant cette 

phase le milieu se polarise. 

2. Mesure de la conductivité : une fois que le milieu est supposé chargé / polarisé, au niveau 

des électrodes de mesures, le voltage enregistré est moyenné afin de déterminer la conductivité en 

utilisant la loi d’Ohm et un facteur géométrique. Nous avons fait ici l’hypothèse que le régime quasi-

statique est atteint. 

La durée d’injection (phases 1+2) se nomme 𝑇𝑂𝑛 et correspond donc à l’établissement du 

champ électrique primaire. La durée d’injection détermine la taille des particules totalement 

polarisées et est généralement comprise entre 0.5 et 2 secondes. Pour une durée d’injection faible 

(e.g. inférieure à la seconde) seuls les minéraux argileux seront polarisés alors que pour une durée 

longue aussi bien les minéraux argileux que les grains de sables seront polarisés. En théorie, la durée 

d’injection doit être suffisamment longue afin que toutes les particules composant le milieu poreux 

soient polarisées. Plus précisément, la durée d’injection est à mettre en relation avec le temps 

caractéristique dit aussi temps de relaxation. Ce temps caractéristique est lié soit à la distribution de 

la taille des grains (Grosse, 2009; Revil and Florsch, 2010) soit à la distribution de la taille des pores 

(Revil et al., 2012b; Titov et al., 2004, 2002). 

3. Relaxation du milieu / mesure de la chargeabilité : une fois que la durée d’injection est 

finie, la coupure du champ primaire (i.e. du courant) doit s’effectuer le plus abruptement possible afin 

de commencer le plus rapidement possible l’enregistrement du champ électrique secondaire lié à la 

(dé)-polarisation du milieu. Cette étape commence par un temps d’attente (delay time) correspondant 

à la phase où l’instrument n’enregistre pas le champ secondaire afin d’éviter de prendre en compte 

dans les mesures les effets transitoires, générés par la coupure rapide du courant dans l’instrument 

(effet de rampe) et les effets de couplages électromagnétiques dans les câbles (Pelton et al., 1978). 

Ce dernier point est d’autant plus vrai que les câbles utilisés sont longs (Binley and Kemna, 2005).  

 Après cette phase d’attente, la chargeabilité totale  𝑀𝑡𝑜𝑡 est calculée en sommant les 

chargeabilités partielles 𝑚𝑖. La chargeabilité totale 𝑀𝑡𝑜𝑡 correspond à l’ensemble de l’intégrale sous 

la courbe, en théorie, depuis la coupure du champ primaire jusqu’à la relaxation totale du milieu. 

Dans les équations 1.17 et 1.18 pour le calcul de la chargeabilité totale, les temps  𝑡1 et 𝑡2 

correspondent respectivement au début et la fin de la décroissance. 
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Figure 18. Principe de mesure en TIP. 

a) Forme du courant injecté. Au niveau des électrodes d’injection, un courant en créneau de forme bipolaire est injecté 

dans le sol. Entre chaque créneau, un temps mort permet la relaxation du milieu. b) Evolution du voltage au niveau des 

électrodes de mesure. Au niveau des électrodes de mesure, la tension croît quasi-instantanément jusqu’à 𝑉𝑝 − 𝑉𝑠. Ce 

potentiel « instantané » correspond au potentiel mesuré en l’absence de polarisation. Dans le cas d’un milieu non 

chargeable, l’évolution du potentiel suit alors une fonction créneau (courbe grise). Puis le potentiel tend vers une 

asymptote 𝑉𝑝. Juste avant la coupure du courant, la détermination de la conductivité apparente dite « DC » du milieu est 

effectuée. L’effet de la polarisation du milieu (i.e. de sa charge) est visible durant l’établissement du courant mais aussi 

durant la relaxation. Après la coupure abrupte du champ électrique primaire, le voltage secondaire décroit quasi-

instantanément jusqu’à 𝑉𝑠 puis progressivement jusqu’à son niveau initial, correspondant à la relaxation du milieu. c) 

Mesures des chargeabilités partielles. Cette décroissance exponentielle du voltage secondaire est enregistrée à l’aide de 

n fenêtres d’écoute (noté W). A chaque fenêtre correspond une valeur de chargeabilité partielle, noté Mi, avec i l’indice 

de la fenêtre. La somme des chargeabilités partielles est égale à la chargeabilité totale Mtot.  
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Généralement, les instruments échantillonnent la décroissance du potentiel secondaire et donc 

approximent la chargeabilité totale à l’aide de 10 à 20 fenêtres. Une chargeabilité partielle correspond 

au même calcul que la chargeabilité totale mais en intégrant sur une courte période. Sous certaines 

conditions, les chargeabilités partielles peuvent être reliées à la chargeabilité par l’équation suivante, 

tant que 𝑡1 < 𝑡2  ≪ 𝜏. (Florsch et al., 2011) 

 𝑀𝑡1,𝑡2  ≈ 𝑀 (𝑡2 − 𝑡1) 
 

1.19 

 où  𝑡1 et 𝑡2, sont, les temps du début et de la fin de la fenêtre et 𝜏 le temps caractéristique lié à la 

polarisation dominante. 

 

La largeur des fenêtres est modifiable et peut être constante ou variable au cours de la 

décroissance. La disposition des fenêtres peut s’effectuer selon plusieurs lois (linéaire, semi-

logarithmique, logarithmique) ou selon une disposition dite Cole-Cole. Cette dernière disposition est 

supposée être optimale pour permettre la détermination des paramètres Cole-Cole. Le paramétrage 

de l’échantillonnage est fonction du type de milieu, du temps d’injection et de la stratégie d’inversion. 

Par exemple, pour un milieu essentiellement argileux, le temps de relaxation sera court et la 

décroissance sera rapide. Il est donc préférable de choisir une largeur de fenêtre constante, courte (par 

exemple de l’ordre de 20 msec) et dont la disposition se concentre sur le début de la décroissance. A 

l’inverse un milieu hétérogène, présentant une distribution de temps de relaxation étalée nécessite un 

temps d’injection long pour que le milieu soit totalement polarisé. Ainsi, la décroissance du 

potentielle secondaire sera longue, il est donc préférable de disposer les fenêtres suivant une loi 

logarithmique ou Cole-Cole afin de s’assurer d’enregistrer la relaxation des particules grossières et 

d’avoir une largeur de fenêtre suffisamment importante vis-à-vis de la résolution (en tension) de 

l’instrument. Enfin la configuration d’écoute de l’instrument dépend aussi de la stratégie de 

l’inversion : i) inversion de la chargeabilité totale (Oldenburg and Li, 1994), ii) inversion de 

chargeabilité partielle avec la détermination des paramètres Cole-Cole (Ahmed and Revil, 2017; 

Yuval and Oldenburg, 1997), iii) inversion de l’ensemble du cycle dite en « full wave form » 

(Fiandaca et al., 2012).  

 

Notes :  

- Le processus de polarisation peut être décrit sommairement par un circuit RC. Dans un circuit 

RC, le temps caractéristique est 𝜏 = 𝑅 𝐶, le régime permanent est atteint à 99.3% à l’instant 

5τ. Le processus de polarisation suit aussi une loi exponentielle décroissante et nous pouvons 

considérer que la (dé)-polarisation du milieu est atteinte après 5τ (Figure 19). 
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- Les instruments de dernière génération sont capables d’enregistrer la décroissance du 

potentiel secondaire en quasi-continu puisque la fréquence d’échantillonnage est de l’ordre de 

la centaine de hertz.  

- Il faut aussi noter l’existence de quelques études où les mesures TIP sont effectuées à 

différentes fréquences. Dans ce cas, le courant injecté correspond à un train d’onde avec des 

créneaux de différentes tailles (Tombs, 1981). 

 
Figure 19. Différence entre un milieu avec un temps caractéristique et un milieu avec une 

distribution de temps caractéristiques. 
Dans le cas d’un milieu comportant une seule taille de grain ou de pores, de temps caractéristique 𝜏𝑐, le potentiel mesuré 

augmente quasi-instantanément jusqu’à 𝑉𝑝 − 𝑉𝑠. Puis, après 5𝜏𝑐, le potentiel se stabilise à 99.3% de 𝑉𝑝. Cette même durée 

est nécessaire pour une dépolarisation totale. A l’opposé, à un milieu hétérogène dont la granulométrie est représentée 

par une distribution correspond une distribution de temps caractéristiques. Dans ce cas l’asymptote 𝑉𝑝 est atteinte à 99.3 

% après 5 fois le temps caractéristique le plus grand. Au cours du créneau d’injection, petit à petit, les charges deviennent 

totalement polarisées et s’opposent de plus en plus au passage du courant expliquant l’augmentation du voltage. Là 

encore, la dépolarisation est considérée comme totale à partir de 5 fois le temps caractéristique le plus grand. 
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1.3.2.  Polarisation Provoquée Spectrale (SIP)  

La Polarisation Provoquée Spectrale (SIP) caractérise l’évolution de la conductivité complexe à 

basse fréquence. En laboratoire la gamme de fréquence investiguée peut s’étendre du µHz à quelques 

MHz, par exemple :  

- 1.0 mHz à 20 kHz pour le système SIP Fuchs (Revil et al., 2012), 

- 1.0 mHz à 45 kHz Z-SIP (Zimmermann et al., 2008), 

- 10 µHz à 32 MHz pour le Solartron 1260 et 10 µHz à 65 kHz pour le Solartron 1250. 

 

En domaine fréquentiel, un courant sinusoïdal 𝜔 = 2𝜋𝑓 est injecté au niveau de deux électrodes 

d’injection. Au niveau des électrodes de mesure, la tension mesurée est aussi sinusoïdale, amortie et 

déphasée par rapport au signal d’excitation (Figure 20). En SIP, l’amplitude |𝜎| et le déphasage 

(phase) 𝜑 entre intensité et tension sont mesurés et permettent de calculer les parties réelle ’ et 

imaginaire ’’ de la conductivité complexe :  

 𝜎∗ = |𝜎| exp(𝑖𝜑) = 𝜎′ + 𝑖𝜎" 
 

1.20 

L’amplitude de la conductivité est exprimée en S.m-1 alors que la phase est exprimée en 

radian. Dans les milieux poreux en l’absence de particules métalliques, le déphasage est généralement 

inférieur à la dizaine de milli-radians. Ainsi, la partie imaginaire est très inférieure à la partie réelle 

(Revil et al., 2012a). Dans le cas où des particules métalliques sont disséminées dans un milieu 

(P.SM), le déphasage est généralement de l’ordre de plusieurs dizaines de mili-radians et est 

directement proportionnel à la quantité volumique de ces particules (Hupfer et al., 2016; A. Revil et 

al., 2015b). 

 

Figure 20. Principe de mesure en SIP. 
En domaine fréquentiel, un courant sinusoïdal est injecté dans le milieu et à différentes fréquences. L’échantillonnage 

des différents signaux (courant injecté, tension mesurée sur les électrodes de potentiel) est suffisamment précis afin de 

déterminer l’amplitude de la conductivité et le déphasage entre le courant injecté et mesuré. Ce déphasage et cette 

amplitude permettent de calculer une conductivité complexe et de dissocier les parties réelle et imaginaire. 
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1.4. Modèles en conductivité complexe et en 

polarisation provoquée 

Il existe une multitude de modèles pour décrire les phénomènes de conduction et de polarisation 

d’un sol. Certains de ces modèles sont empiriques et d’autres ont une base physique. Dans cette partie, 

la liste des modèles présentés n’est pas exhaustive. Nous nous intéresserons d’abord à deux modèles 

décrivant uniquement la conductivité électrique d’un sol puis aux modèles pétrophysiques. Les 

modèles empiriques (modèle Cole-Cole, Debye, Pelton) et les modèles à base physique liés à la 

polarisation de membrane et de semi-conducteur qui n’ont pas été directement utilisé dans le cadre 

de cette thèse sont présentés en Annexe C. 

 

1.4.1. Modèles de conductivité empiriques 

 Modèle d’Archie, 1942 

Un modèle couramment utilisé en géophysique pour décrire la conductivité d’un sol est celui 

d’Archie (1942). Ce modèle simple lie la conductivité électrique d’un sol à la conductivité de 

l’électrolyte à l’aide d’un facteur de formation. L’excès de conductivité lié à la présence de la double 

couche électrique est négligé. Ce modèle est fréquemment utilisé sur le terrain sans une reélle 

vérification de cette approximation (par exemple à partir d’analyse sur des échantillons). En effet, ce 

modèle n’est correct que si la conduction dans l’espace poral est prédominante par rapport à la 

conduction à la surface des grains (
1

𝐹
 𝑆𝑊

𝑛 𝜎𝑤 ≫ 𝜎𝑠). Autrement dit, ce modèle est valable dans le cas 

de fluide poral salin ou de matrice solide à surface spécifique ou CEC faible.  

 𝜎 =
1

𝐹
 𝑆𝑊

𝑛 𝜎𝑤 
 

1.21 

 𝐹 = 𝜙−𝑚 
 

1.22 

où, 𝜎 est la conductivité macroscopique du milieu (S.m-1), 𝜎𝑤 la conductivité de l’électrolyte (S.m-1),  

𝐹 le facteur de formation (-), 𝜙 la porosité (-), 𝑚 le facteur de cimentation ou le premier exposant 

d’Archie (-), 𝑆 la saturation du milieu compris entre 0 et 1 (-), 𝑛 le facteur de saturation / second 

exposant (-). 

Le facteur de cimentation 𝑚 est relié à la notion de connectivité d’une roche. Un facteur de 

cimentation égal à 1 ne peut pas être observé pour des échantillons synthétiques, puisque cela 

implique que la porosité correspond à des tubes (des capillaires) traversant l’échantillon en ligne 

droite. Généralement pour des roches sédimentaires, ce facteur 𝑚 est compris entre 1.5 et 2.5 (Archie, 

1942; Glover, 2009, 2014). Revil (2013) a montré que l’approximation 𝑚 ≈ 𝑛 est raisonnable dans 

la plupart des cas. 
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 Modèle de Waxman & Smits, 1968 

Ce modèle reprend le modèle d’Archie mais rajoute un terme lié à la conduction à la surface des 

grains. L’ajout de ce terme a été nécessaire pour analyser les diagraphies pétrolières dans la seconde 

moitié du XXème siècle. L’une des formulations retenues est celle de Waxman et Smits (1968) qui 

explicite le lien entre la conductivité de surface et la CEC. Dans leur article, la conductivité de surface 

est appelée « une conductance en S.m-1 », liée à la présence des contre-ions des argiles. Cette 

conductance dépend des mobilités ioniques et des concentrations de l’électrolyte : 

 𝜎 =
1

𝐹
 (𝜎𝑤 + 𝜎𝑠) 

 

1.23 

Où 𝜎𝑠 est la conductivité de surface liée à la présence de la double couche électrique. 

 

 Modèle de Drake ou modèle à phase constante 

Les modèles liés à la dispersion diélectrique comme par exemple les modèles de Debye ou de 

Cole-Cole, permettent de modéliser les spectres comportant un pic de phase, lié à une distribution de 

temps de relaxation suivant plus ou moins une distribution normale. Ces modèles s’appliquent bien 

aux milieux contenant des particules métalliques disséminées.  

 

Généralement, les spectres des sols et des roches sédimentaires (sables, sable argileux, argiles) 

ne présentent pas de pic de phase. Dans ces milieux, la phase est plutôt plate sur plusieurs décades. 

Ainsi, le  modèle de Drake développé par Van Voorhis et al. (1973) et repris par Vinegar et Waxman 

(1984) modélise ce type de comportement. A noter que, Vinegar et Waxman (1984) introduisent aussi 

une polarisation de membrane dans leur modèle. Ce modèle permet de connecter certains paramètres 

de polarisation provoquée comme l’effet fréquence FE (frequency effect) et la phase (Van Voorhis et 

al., 1973). Selon la formulation de Weller et al. (1996), ce modèle peut s’écrire : 

 𝜎(𝜔) = (𝑖 
𝜔

𝜔0

)
𝑏

𝜎𝑛 
 

1.24 

Avec, 𝜎𝑛 la conductivité (réelle) à la fréquence de référence 𝜔0 (S.m-1) ; 𝜔0 fréquence angulaire de 

référence (rad.s-1) ; 𝑏 exposant de la dépendance en fréquence, compris entre 10-4 et 3∙10-2 (-). 
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1.4.1. Modèles de conductivité à base physique 

 Modèle de la couche de Stern Dynamique 

Ce modèle a été développé à l’origine dans les disciplines des suspensions colloïdales et de 

l’électrochimie par Zukoski and Saville (1986a, 1986b). Il a été appliqué par Leroy et al. (2008); et 

Revil and Florsch (2010) aux milieux poreux puis complété dans une série d’articles de Revil et 

collaborateurs. L’ensemble du modèle a été détaillé dans Revil (2013) en utilisant la méthode de 

moyenne volumique (volume-averaging). L’équation principale de ce modèle est : 

 𝜎∗ =
1

𝐹
 [𝑆𝑤

𝑛𝜎𝑤 + (𝐹 − 1)𝜎𝑆
∗] 

 

1.25 

Avec, 𝜎𝑆
∗ la conductivité complexe de surface composée, 𝜎∗ = 𝜎𝑆

′ + 𝑖𝜎𝑆
′′. La conductivité de 

surface est complexe à cause de la polarisation de la double couche électrique. 

 

Les principales caractéristiques de ce modèle sont les suivantes :  

- La polarisation basse fréquence est essentiellement contrôlée par la polarisation de la couche 

de Stern. La polarisation de la couche diffuse est négligée puisque la couche diffuse des 

différents grains est continue à l’échelle macroscopique et implique uniquement une 

contribution DC dans la conductivité. 

- La couche de Stern n’a pas de contribution dans la conductivité électrique basse fréquence 

(i.e. DC). Autrement dit, les porteurs de charges se déplacent tangentiellement à la surface du 

grain et ne peuvent pas la quitter (Leroy et al., 2008). 

- L’introduction d’un coefficient de partition 𝑓 des contre-ions entre la couche de Stern et la 

couche diffuse. Ce paramètre rentre en jeu dans l’expression de la conductivité complexe de 

surface (voir partie 2.2). Pour les argiles 𝑓 a de fortes valeurs indiquant que la plupart des 

contre-ions sont présents dans la couche de Stern. A noter que 𝑓 croit avec la salinité. 

Pour plus de détails, voir Leroy et al. (2008); Revil (2013); Revil and Florsch (2010). 
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1.5. Application des méthodes géo-électriques pour le 

suivi des transferts thermiques 

1.5.1. Suivi des transferts thermiques liés à la géothermie 

Comme énoncé succinctement dans la partie 1.2.2, la conductivité électrique a une 

dépendance en température qui a été identifiée par de nombreux travaux (Hayashi, 2004; Hayley et 

al., 2007; Scott and Kay, 1988; Sen and Goode, 1992). En effet la conductivité électrique augmente 

d’environ 2% par degré °C (Revil et al., 1998). L’effet de la température sur la conductivité électrique 

a été reconnu dans le cadre d’études pétrolières (Vinegar and Waxman, 1984), et  des zones 

hydrothermales volcaniques (Revil et al., 2011). 

Les premières expériences pour le suivi du transfert thermique à caractère géothermique ont 

été effectuées avec des expériences d’injection d’eau dans des aquifères. Les premiers travaux dans 

ce domaine sont ceux de Benderitter and Tabbagh (1982) où de l’eau à 40°C a été injectée. Ces 

auteurs ont réussi à suivre la progression de la zone thermiquement perturbée à l’aide de mesure de 

résistivité et en comparant les mesures à un état de référence. Puis pendant une trentaine d’année 

assez peu de travaux ont été réalisés dans ce domaine. Avec le développement récent de la géothermie 

superficielle, les recherches dans ce domaine ont repris. En effet, les systèmes géothermiques 

superficiels demandent le développement de nouveaux outils, préférentiellement des méthodes 

indirectes pour le suivi du transfert thermique. Les problématiques récemment développées sont : 

(e.g. Robert et al., 2013) 

- Est-il possible de transformer la distribution de conductivité électrique en température ? 

- La méthodologie est-elle fiable pour tous les environnements et pour toutes les gammes de 

températures ? 

Ces problématiques ont été abordées par Hermans et collaborateurs, dans le cadre des expériences 

d’injection d’eau chaude dans des aquifères  (Hermans et al., 2015, 2012; Lesparre et al., 2019; Robert 

et al., 2019). A noter que Firmbach et al. (2013) ont effectué des expériences en température et en 

laboratoire, sur une cuve de 1.0x0.4x0.4m. Ils n’ont pas réussi à calculer la distribution de température 

à partir des observables géophysiques. 

Les principaux points clés des méthodes électriques appliquées à la géothermie ont été 

résumés dans les articles de Hermans et al., (2019, 2014). Dans cet article, une loi a été développée 

afin de calculer la distribution de température à partir des données de conductivité 

électrique (équation 1.26). Cette loi nécessite les paramètres d’entrée suivants : 

- La température de référence, généralement fixée à 𝑇𝑟𝑒𝑓 = 25°C ; 

- Le coefficient de sensibilité 𝛼𝑇  pouvant être déterminé sur échantillon en laboratoire ou fixé 

raisonnablement à 0.02/°C (Revil et al., 1998); 
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- Le couple de distribution conductivité électrique / température initiale (𝜎𝑏1,𝑇1) ; 

- La distribution de conductivité électrique (𝜎𝑏2) au temps où nous voulons calculer la 

distribution de température (𝑇2). 

 𝑇2 =  
𝜎𝑏2

𝜎𝑏1

 (𝑇1 − 𝑇𝑟𝑒𝑓) + 

𝜎𝑏2

𝜎𝑏1
− 1

𝛼𝑇

+ 𝑇𝑟𝑒𝑓  
 

1.26 

  

 Pour appliquer ce modèle aux suivis de variations temporelles de température, nous supposons 

que les variations de conductivité électrique sont uniquement liées aux variations de température (i.e. 

saturation, salinité du fluide poral, porosité, équilibres chimiques sont constants). Généralement, ces 

hypothèses sont valides pour des expériences de courte durée et des variations de températures faibles. 

L’autre hypothèse est que la dépendance en température des conductivité électrolytique et surfacique 

ont un même taux de variation (Hayashi, 2004). A noter qu’en présence de carbonates, ces hypothèses 

ne sont plus valides. En effet, la solubilité des carbonates dépend de la température et peut impliquer 

une variation de la salinité de l’eau porale (Hermans et al., 2012).  

 

L’utilisation de la tomographie de résistivité électrique pour le suivi du transfert thermique 

nécessite d’effectuer des acquisitions répétées (time lapse), en supposant que l’évolution de la 

conductivité électrique est principalement liée au transfert thermique. Le traitement des données en 

time-lapse peut s’effectuer à l’aide d’inversions indépendantes, d’inversion en différence ou 

d’inversion en 4D. L’inversion indépendante consiste à inverser chaque acquisition, ce qui peut 

provoquer des artefacts liés aux processus d’inversion et conduire à de mauvaises interprétations. Une 

autre démarche consiste à inverser la différence des mesures (ici la différence des résistivités ou de 

conductivités apparentes). Cette méthode est supposée etre moins sensible au bruit puisqu’elle permet 

de minimiser le bruit systématique (LaBrecque and Yang, 2001; Miller et al., 2008; Robert et al., 

2012). Les développements actuels portent sur la quantification des erreurs à partir de mesures 

réciproques qui permettent de réduire les erreurs liées à l’inversion par différence (Lesparre et al., 

2017; Thibaut et al., 2021). Une alternative de la méthode d’inversion par différence est l’inversion 

en 4D avec une régularisation temporelle. Dans cette démarche l’ensemble des acquisitions est 

inversé simultanément. Ce processus d’inversion a une double régularisation : spatiale et temporelle. 

L’avantage de ce procédé est de réduire les artefacts liés à l’inversion et au bruit.   

Enfin, la résolution et le processus d’inversion, notamment la régularisation, doivent être en 

adéquation avec l’étendue spatiale et la dynamique temporelle de la perturbation thermique. Bien que 

cette constatation soit triviale, elle n’est pas facile à respecter in-situ (sur le terrain) pour des systèmes 

géothermiques associés à de faibles perturbations thermiques. Les dispositifs tomographiques 

combinant mesures en forages et en surface sont à privilégier.  
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 Pour conclure, les principales études relatives  au suivi de température par des méthodes de 

tomographie électrique ont été principalement réalisées pour des systèmes géothermiques profonds 

(de plusieurs dizaines de mètres à plusieurs centaines de mètres) et généralement en relation avec des 

aquifères (aquathermie) (Georgsson, 2009; Giordano et al., 2017; Hermans et al., 2012). Dans ces 

expériences, les variations thermiques sont importantes (plusieurs dizaines de degrés), étalées 

spatialement et d’assez courtes durées (quelques jours). Plus récemment, Nieto et al. (2019) ont 

développé une loi empirique reliant la conductivité thermique et électrique dans le but d’améliorer le 

dimensionnement de système géothermique base enthalpie sur une site en Espagne. L’étude 

géophysique consiste en une inversion 3D de données profils de tomographie électrique 2D afin 

d’estimer une distribution 3D de la conductivité thermique du sous-sol pour optimiser l’emplacement 

des forages géothermiques. 

 

1.5.2. Cas du permafrost 

Dans la précédente partie, l’utilisation des méthodes géo-électriques a été appliquée pour le 

suivi temporel des transferts thermiques pour la géothermie de surface, sans changement de phase. 

Le suivi des transferts thermiques avec changement de phase est plutôt abordé dans le cadre des 

études sur le permafrost. Dans ce domaine, les principales problématiques sont : 

- caractériser la distribution du permafrost continu / discontinu ; 

- déterminer la teneur en glace ; 

- suivre les variations thermiques et l’évolution de la zone active (active layer). 

 

Les développements instrumentaux réalisés dans les années 90 ont permis un renouveau dans 

l’utilisation des méthodes géo-électriques pour l’étude du permafrost avec la mise en œuvre de suivi 

temporel (monitoring) à long terme. Les principales études géophysiques de suivi temporel du 

permafrost ont été résumées dans le Tableau 1 de Supper et al. (2014). Par ailleurs, l’une des limites 

instrumentales en contexte de permafrost est la capacité à effectuer des mesures avec de fortes 

résistances de contact (Table 2, Supper et al. 2014). L’un des premiers sites instrumentés est celui de 

Schilthorn (Suisse) par Hauck et collaborateurs. Hauck (2002) détermine la teneur en glace à partir 

de tomographie de résistivité électrique (ERT) et de données de calages température/résistivité. Ce 

site instrumenté depuis 1999 a démontré les capacités de la méthode ERT pour le suivi du gel/dégel 

du permafrost. L’évolution de la résistivité sous la température de gel peut être décrite soit par une 

loi exponentielle (Hauck, 2002) soit par une relation linéaire (Krautblatter et al., 2010). Cependant, 

la détermination de la distribution des températures dans le sol à partir d’observables géophysiques 

est encore anecdotique à cause de l’influence d’autres grandeurs et processus (variation de saturation, 

infiltration d’eau). 
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En ce qui concerne la polarisation provoquée, des mesures spectrales ont été effectuées par 

Olhoeft (1977) sur des argiles en contexte permafrost. Les données ont été analysées en utilisant un 

modèle comprenant une contribution ionique pour la conductivité et quatre processus de relaxation 

liés à la réponse colloïdale, aux défauts de Bjerrum, aux polarisations des molécules d’eau non gelée 

et des molécules organiques. Wu et al. (2013) ont aussi fait des mesures SIP en laboratoire avec un 

cycle de température. Les données ont été analysées avec un modèle de Pelton (présenté en Annexe 

C) et ils ont relié la conductivité imaginaire à 1 Hz à la teneur en eau résiduelle. 

Enfin, Doetsch et al. (2015) ont effectué un suivis temporel en tomographie de résistivité en  

polarisation provoquée afin de suivre la distribution de la couche active du permafrost. Les données 

ont d’abord été inversées séparément puis à l’aide d’une inversion 4D. Le modèle utilisé est de type 

Pelton. 

 

1.5.3. Cas des corbeilles géothermiques 

Dans le cadre de cette thèse, les anomalies thermiques susceptibles d’être observées sont au 

maximum d’une dizaine de degrés (en moyenne un sol a une température d’environ dix degrés au 

début de l’hiver) et concentrées spatialement autour de l’échangeur. De plus, l’apparition des 

anomalies géothermiques liées aux corbeilles est un processus lent. En effet, les corbeilles 

géothermiques fonctionnent de manière discontinue, nous pouvons raisonnablement dire que 

l’anomalie est maximale après 3-4 mois de fonctionnement. A l’opposé, dans le cadre de notre 

expérience analogique (Chapitre 6), les variations thermiques sont courtes puisqu’une année 

représente 3.6 jours et demandent un dispositif d’acquisition adapté. Actuellement, peu de travaux de 

recherche portent sur le suivi des corbeilles géothermiques. 

 

Le suivi des transferts thermiques avec changement de phase a été fait uniquement dans le cadre 

d’étude du permafrost. La cinétique des processus de gel / dégel est alors différente du cas du 

chauffage géothermique. En effet, dans le cadre du permafrost, le front de gel vient uniquement de la 

surface alors que dans le cas des corbeilles, deux fronts de diffusion thermiques se superposent (l’un 

provenant de la surface et l’autre liée à la corbeille). Enfin, les modèles les plus utilisés dans la 

communauté du permafrost sont les modèles de Pelton et le modèle d’Archie, mais rarement des 

modèles pétrophysiques. Pour conclure, à notre connaissance, il n’existe pas de monitoring, liant le 

suivi de transfert (hydro-)thermique avec un changement de phase induit par des corbeilles 

géothermiques. Nos travaux visent ainsi à déterminer l’intérêt de suivre ces transferts thermiques à 

l’aide de méthodes géo-électriques et à étendre les modèles pétrophysiques au changement de phase.  
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1.6. Conclusion 

Dans la première section de ce chapitre, nous avons présenté succinctement le fonctionnement 

d’un système géothermique à basse enthalpie. Ces systèmes à basse enthalpie ne nécessitent pas : i) 

de conditions environnementales particulières (e.g. un gradient géothermique fort, un réseau de 

fracturation pour la circulation d’un fluide caloporteur), ii) de systèmes de collecte sophistiqués (e.g. 

des forages associés à des pompes), iii) de réseaux de distribution de chaleur complexes.  

Les systèmes à basse enthalpie ont une gamme de température de fonctionnement plutôt basse et 

restreinte (20 à -10°C pour le fluide caloporteur circulant dans l’échangeur géothermique et de 15 à 

50°C pour le fluide caloporteur circulant dans les émetteurs). Ainsi, la quantité d’énergie extraite du 

sol par ces systèmes est faible (une corbeille extrait environ 1 kW sous forme de chaleur) ce qui ne 

permet pas une utilisation directe de cette énergie pour le chauffage d’un bâtiment. Pour pallier à ce 

problème, une pompe à chaleur est utilisée permettant d’augmenter la température du fluide circulant 

dans les émetteurs.  

Ces systèmes à basse enthalpie sont préférentiellement utilisés pour le chauffage de petits 

bâtiments et les échangeurs géothermiques sont mis en place à faible profondeur (généralement entre 

1 et 5 mètres de profondeur). La température de cette couche de sol est essentiellement contrôlée par 

les conditions physiques en surface (ensoleillement, pluie, vent, neige), par la circulation d’eau 

souterraine (présence d’une nappe ou d’écoulement) et par les caractéristiques du milieu poreux (e.g. 

conductivité thermique, diffusivité, masse volumique, teneur en eau). Lors d’une utilisation intensive 

des systèmes géothermiques ou d’un sous-dimensionnement du nombre d’échangeurs, l’énergie 

extraite est suffisamment importante après une durée d’utilisation longue pour que la température du 

sol aux alentours des échangeurs devienne inférieure à 0°C ce qui initie la transformation de l’eau 

liquide en glace. Comme indiqué dans le chapitre précédent, l’impact du changement de phase sur les 

transferts thermo-hydriques et les performances du système n’est pas encore bien compris. Afin de 

mieux comprendre les transferts thermo-hydriques durant le gel du sol, nous devons recourir à des 

méthodes :  

-  dites indirectes : ces méthodes ne caractérisent pas directement le champ de température, ni 

la distribution de teneur en eau ou en glace, ni le transfert hydrique ; 

-  dites non-intrusives : ces méthodes ne perturbent pas les transferts thermo-hydriques ; 

- ayant une résolution spatiale suffisante pour permettre d’obtenir une distribution des 

paramètres pétrophysiques du milieu poreux (e.g. température, teneur en glace) ; 

- présentant un recouvrement temporel adéquat pour permettre de suivre l’évolution du champ 

de température et la formation du noyau de glace.  
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Nous avons donc opté pour les méthodes de tomographie géo-électrique, présentées dans la 

deuxième section de ce chapitre. Les méthodes géo-électrique utilisées lors de ces travaux sont dites 

actives (tomographie de résistivité électrique et de polarisation provoquée) puisqu’un champ 

électrique extérieur est injecté dans le milieu. Ainsi, lorsqu’un champ électrique traverse un milieu 

poreux des processus électrochimiques complexes s’initient, correspondant soit à des déplacements 

de porteurs de charge (phénomène de conduction) soit à leur stockage (phénomènes de polarisation). 

L’ampleur de ces processus dépend :  

- des propriétés pétrophysiques du milieu comme la porosité, la saturation, le type de fluide poral 

(salinité, espèces chimiques), de la minéralogie (en lien avec la CEC) ; 

- de la fréquence du champ électrique. Chaque polarisation est caractéristique d’une gamme de 

fréquence. Ainsi, en fonction de la fréquence, nous pouvons déterminer diverses propriétés du milieu 

poreux : i) aux hautes fréquences la quantification de l’eau libre, ii) aux basses fréquences la 

caractérisation des propriétés surfaciques des minéraux et la caractérisation de la géométrie des pores 

en lien avec la polarisation de la double couche électrique. 

- des propriétés physiques du milieu comme la pression et la température.  

 

   Enfin dans ce chapitre, nous avons vu que de nombreuses études géophysiques ont été 

appliquées pour le suivi de transfert thermique. Cependant, ces études étaient liées soit à la géothermie 

profonde soit à l’aquathermie et le suivi du changement de phase a été uniquement effectué pour 

l’étude du permafrost. Pour résumer les transferts (hydro)-thermiques liés à l’utilisation de corbeilles 

géothermiques ont les spécificités suivantes :  

- combinaisons de deux front de diffusion thermiques : un front plan venant de la surface et un 

front cylindrique liée à l’échangeur ; 

- variation de température faible (environ une dizaine de degrés) ; 

- changement de phase (gel du sol) ; 

- anomalie thermique concentrée autour des échangeurs géothermiques ; 

- milieu hétérogène et partiellement saturé ; 

- échelle de temps : une saison pour les expériences in-situ et courte (quelques jours) pour les 

expériences analogiques. 

 

Il est donc nécessaire, de compléter les modèles pétrophysiques de dépendance thermique et de 

changement de phase en laboratoire pour la conductivité électrique et la chargeabilité avant 

d’appliquer ces modèles aux corbeilles géothermiques.  
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Chapitre 2. Conductivité complexe des sols 
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2.1. Introduction 

Les systèmes géothermiques à basse enthalpie ne nécessitent pas de conditions 

environnementales particulières, puisque la recharge énergétique est principalement assurée par la 

surface (radiation solaire, température de l’air, précipitation, éventuellement écoulement souterrain). 

Ainsi, les échangeurs thermiques sont généralement enterrés à proximité des fondations de 

l’habitation, soit dans des formations superficielles1 au sens géologique, soit dans des roches peu 

indurées. Lors de leur installation, les terrains sont généralement remaniés puisque les échangeurs 

sont remblayés par des matériaux du site grossièrement criblées notamment par l’extraction de la 

fraction la plus grossière : les blocs à galets. Dans tous les cas, le milieu poreux consiste en un milieu 

naturel, plus ou moins hétérogène, où la fraction argileuse et la teneur en eau initiale sont variables. 

Ainsi, avant de s’intéresser à la dépendance en température et au changement de phase, il nous faut 

valider un modèle de conductivité complexe cohérent, prenant en compte la diversité des milieux en 

termes de granulométrie, porosité, argilosité et teneur en eau. 

 

Jusqu’à maintenant de nombreux modèles pour la conductivité complexe et la polarisation à 

basse fréquence ont été développés chacun avec ses spécificités, par exemple en mettant l’accent sur 

l’un des processus de polarisation (double couche électrique, membrane, semi-conducteur). Ces 

dernières années, les modèles dont le mécanisme principal est la polarisation de membrane sont peu 

à peu délaissés au profit des modèles mettant l’accent sur la polarisation de la double couche 

électrique et notamment de la couche de Stern (Schwarz, 1962). Le modèle de la couche de Stern 

Dynamique a été étendu par Revil et collaborateurs à la distribution des tailles de grains et au pH, 

(Revil, 2012 ; Revil and Florsch, 2010). Ce modèle a été validé sur des milieux synthétiques et sur 

des milieux naturels, par exemple : billes de verre (Leroy et al., 2008), roches volcaniques (Ghorbani 

et al., 2018 ; Revil et al., 2017c),  grès (Niu et al., 2016), sables siliceux (Revil et al., 2014). Nous 

avons choisi d’utiliser ce modèle car il a été éprouvé et intègre de nombreux paramètres 

pétrophysiques. 

 

Ainsi, pour résumer, nous devons vérifier que le modèle de la couche de Stern Dynamique est 

valide pour des sols hétérogènes, avec des teneurs en argile variables et transposer les paramètres du 

modèle SIP dans le champ de paramètres de la TIP. En effet, comme indiqué dans le chapitre 

précédemment, la TIP est effectuée essentiellement sur site alors que la SIP est la méthode préférée 

en laboratoire.  

                                                 
1 Formations superficielles : terme regroupant généralement les dépôts superficiels, continentaux du quaternaire, liés à 

des processus d’érosions, de dégradation. Ces formations superficielles regroupent notamment le limons, alluvions, 

moraines, éboulis. 



76 

 

Nous avons donc analysé la réponse en conductivité complexe de 71 sols et du sable provenant 

de notre expérience analogique. La détermination de la conductivité complexe a été déterminée à 

partir de mesure de SIP entre 10 mHz et 45 kHz en utilisant un porte-échantillon sous forme de coupe 

(Annexe D).  Afin de compléter notre analyse, nous avons aussi mesuré la Capacité d’Echange 

Cationique (CEC).  La détermination de la CEC par titrage à la solution de chlorure de 

cobaltihexamine est présentée en Annexe E et les développements méthodologiques en Annexe F. 

Nos résultats ont été publié dans l’article suivant :  

Revil, A., A. Coperey, Z. Shao, N. Florsch, I. L. Fabricius, Y. Deng, J. R. Delsman, et al. “Complex 

Conductivity of Soils.” Water Resources Research 53, no. 8 (August 2017): 7121–47. 

https://doi.org/10.1002/2017WR020655. 

 

  

https://doi.org/10.1002/2017WR020655
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2.2. Analyse de la conductivité complexe de 71 sols 
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Figure 21 WRR. Nature of the electrical double layer in clay minerals. 
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Figure 22 WRR. Polarization of a grain coated by an electrical double layer. 
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Figure 23 WRR. Equivalent circuit of a soil. 
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Figure 24 WRR. First-order approximation of the equivalent circuit of a soil at high frequencies. 
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Figure 25 WRR. Origin of the core samples and sampling devices. 
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Table 3 WRR. Petrophysical of parameters of the soil samples. 
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Figure 26 WRR. Impedance meter, position of the electrodes, and core samples. 



90 

 

 

Figure 27 WRR. Complex conductivity spectrum for AC, CH, CW samples. 
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Figure 28 WRR. Complex conductivity spectrum for BJ, AM, AX, CG samples. 
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Figure 29 WRR. Relationship between the CEC and the clay content. 

Figure 30 WRR. Conductivity versus pore water conductivity. 
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Figure 31 WRR. Conductivity versus the pore water conductivity for BJ, AC, BK, AM samples. 
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Figure 32 WRR. Conductivity versus the pore water conductivity for AE, AG, CF, BG samples. 

Figure 33 WRR. Relationship between the formation factor and the porosity.  
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Figure 34 WRR. Relationship between the percentage frequency effect PFE and the phase. 

Figure 35 WRR. Quadrature conductivity (32Hz) versus Normalized chargeability (1-1000 Hz). 
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Figure 36 WRR. Quadrature conductivity (100Hz) versus normalized chargeability (0.1Hz-10kHz). 

Figure 37 WRR. Relationship between quadrature conductivity and surface conductivity. 
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Figure 38 WRR. Quadrature conductivity versus surface conductivity, comparison with data from 

the literature. 

Figure 39 WRR. Relationship between normalized chargeability and surface conductivity. 
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Figure 40 WRR. Relationship between normalized chargeability and quadrature conductivity. 
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Figure 41 WRR. Relationship (normalized) chargeability versus CEC or spectific surface area. 
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Figure 42 WRR. Influence of th etemeprature on complex conductivity. 

Figure 43 WRRR. Saturation dependence of the complex conductivity. 
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Figure 44 WRR. Saturation dependence of the in-phase conductivity. 
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2.3. Conclusion 

Cette étude portant sur la caractérisation et la modélisation de la conductivité complexe de 

sols devait répondre à trois problématiques :  

i) Approuver un modèle pétrophysique de conductivité complexe et de polarisation 

provoquée pour des matériaux hétérogènes à fraction argileuse variable. Nous avons testé 

le modèle de la couche de Stern dynamique sur 71 échantillons de sols et un sable siliceux. 

Les sols originaires des Pays-Bas sont des sables argileux fins à des argiles contenant pour 

certains de la matière organique. Ce modèle décrit bien la dépendance de la conductivité 

complexe vis-à-vis de la salinité et de la CEC (en première approximation de l’argilosité). 

Par ailleurs, ce modèle est cohérent avec les mesures de surface spécifique et de CEC. 

Nous avons déterminé la CEC de nos échantillons par titrage colorimétrique en utilisant 

comme solution titrante le chlorure de cobaltihexamine (protocole de détermination de 

CEC en Annexe E et développement méthodologique en Annexe F). 

ii) Caractériser la conductivité complexe de sols. Ce jeu d’échantillon a permis de mettre en 

évidence le rôle important de la conductivité de surface dans la réponse de la conductivité 

globale. Cette conductivité de surface en première approximation peut être liée à la 

présence d’argile. Ainsi, la simple utilisation du modèle d’Archie, où la conductivité de 

surface est négligée est valide uniquement pour des matériaux présentant une conductivité 

de surface faible ou ayant un fluide très salin. Ainsi, l’utilisation de la méthode PP doit 

être privilégiée lors de prospections in situ afin d’apporter le maximum d’information sur 

le milieu et ne pas biaiser les interprétations des tomogrammes de conductivité. 

iii) Vérifier que la correspondance entre les paramètres TIP et SIP est possible. Après une 

première étape de contrôle qualité des données (i.e. vérification de la relation FE/PFE 

versus déphasage), nous avons validé la proposition suivant laquelle la chargeabilité 

normalisée est reliée à la conductivité en quadrature à l’aide du paramètre α issu du modèle 

de Drake pour différentes gammes fréquentielles. Enfin, dans les environnements sans 

particules métalliques, il semble qu’il soit plus judicieux d’utiliser la chargeabilité 

normalisée plutôt que la chargeabilité. En effet, la chargeabilité normalisée et la CEC (ou 

la surface spécifique) sont liées par une relation linéaire (Figure 41).  
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Chapitre 3. Evolution de la conductivité 

complexe d’échantillons durant le gel 
(Beniston et al., 2018; Gauthier et al., 1997; Gruber et al., 2004; Instanes et al., 2016; Karaoulis et al., 2014; Kneisel, 2006; Minsley et al., 2015; Ren 

and Kalscheuer, 2019; Schaefer et al., 2014; Scott et al., 1990; Zimmermann et al., 2008) 
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3.1. Introduction 

A l’issue du chapitre précédent, nous avons caractérisé 71 échantillons de sol et un sable 

siliceux en conductivité complexe, en intégrant l’influence de la salinité du fluide poral, la surface 

spécifique ou la CEC (proxy de l’argilosité). A la fin de cette étude, nous avons aussi commencé à 

explorer l’impact de la saturation et de la température sur la réponse SIP, amorçant ainsi nos travaux 

suivants.  

Pour rappel, comprendre la dépendance en saturation et en température de la conductivité 

complexe est nécessaire pour élaborer une méthodologie et suivre (voire quantifier) les transferts 

thermo-hydriques liés aux échangeurs hélicoïdaux. Dans l’étude précédente (Chapitre 2), 

l’exploration de la dépendance en température a été effectuée uniquement pour un échantillon, pour 

une gamme de température positive et limitée (25-40°C) tout en enregistrant uniquement la 

température du fluide caloporteur (eau). Dans cette expérience, la température évoluait 

continuellement puisqu’il n’y avait pas de système de régulation pour la stabiliser. Pour 

s’accommoder de ces conditions instrumentales, les mesures de SIP ont été effectuées avec une 

gamme de fréquences plus resserrée (0.1Hz – 45kHz) par rapport au chapitre précédent, afin de 

réduire la durée d’acquisition d’un spectre. Dans ce type d’expérience, la variation en température est 

relative et non absolue. Ainsi, pour améliorer nos mesures de conductivité complexe en fonction de 

la température (incluant un changement de phase) et étendre notre modèle, nous avons développé 

notre propre protocole en plusieurs étapes :  

1) Elaboration du protocole : utilisation d’un bain réfrigéré, thermostaté (KISS K6, 

Huber) avec une régulation à 0.1°C, associé à un système de monitoring de 

température (centrale d’acquisition CR1000, Campbell Scientific + thermocouples de 

type K, vernis). Pour plus de détails à propos du dispositif de mesures SIP en fonction 

de la température, voir Annexe G.  

2) Validation du protocole de mesure, sur une gamme de température positive (5 à 50°C) 

et dans le cas d’un milieu contenant des particules métalliques. Nous avons choisi de 

tester le protocole de mesure sur ce type de milieu pour les raisons suivantes : i) les 

semi-conducteurs ont une forte réponse en polarisation provoquée caractérisée 

notamment par un déphasage de plusieurs centaines de milli-radians et donc la 

dépendance en température est aisément identifiable et modélisable. Par exemple, la 

fréquence caractéristique liée à la polarisation de la particule se déplace vers les hautes 

fréquences lorsque la température augmente ; ii) la possibilité d’effectuer ou de répéter 

la préparation de l’échantillon facilement. La particule métallique est pré-saturée puis 

placée au dernier moment dans la cellule de mesure qui est alors complétée par du 
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sable saturé. De plus, certaines de ces mesures ont été réalisées en TIP, ce qui permet 

de déterminer l’impact de la température sur les courbes de décroissance donc de 

cerner l’intérêt et les limites de ce type de mesures. L’ensemble des mesures ont été 

analysées à l’aide du modèle développé dans la série d’articles intitulée Induced 

Polarization response of porous media with metallic particles publiée dans 

Geophysics (A. Revil et al., 2015b). Ce modèle a été étendu en température en utilisant 

une loi semi-empirique de type loi d’Arrhenius associée à une énergie d’activation. 

Ces travaux ont mené à une publication dans Geophysics – Part 8, résumée en Annexe 

H. Cette série d’expériences a permis d’affiner notre protocole de mesure (en termes 

de temps d’équilibrage thermique, de type de l’électrode, etc.).  

3) Mesures SIP en fonction de la température et du changement de phase. La deuxième 

étape a permis de valider les mesures spectrales en fonction de la température mais 

sans changement de phase. Ensuite, nous avons étendu les mesures spectrales au 

changement de phase (gel des échantillons). Ces mesures ont d’abord été effectuées 

sur certains sols provenant de l’étude précédente puis sur des mélanges sable-argile 

afin d’avoir des valeurs extrêmes en termes de CEC, porosité et conductivité 

thermique. Des roches et sols provenant de régions froides (i.e. glacier rocheux, 

permafrost discontinu) ont aussi été analysés. L’ensemble de ces mesures a permis le 

développement d’un modèle de polarisation prenant en compte la dépendance en 

température et le changement de phase. 

 

Au cours de la deuxième phase, le modèle utilisé était spécifique aux milieux contenant des 

particules métalliques et l’analyse des données a été effectuée à l’aide du modèle Cole-Cole (Annexe 

H). Dans le cas de nos mesures sur les sols (phase 3), les données ont été analysées avec le modèle 

de la couche de Stern dynamique. 

La dépendance en température a été calculée à l’aide d’une loi linéaire. Nous avons préféré 

l’utilisation de ce type de loi à  la loi d’Arrhenius puisque selon Murrmann (1973) à basse température 

(typiquement en dessous 0°C), l’énergie d’activation doit être augmentée. A l’opposé, le coefficient 

de sensitivité lié à la loi linéaire est supposé constant quelque soit la température, ce qui est plus 

facilement intégrable dans le modèle de la couche de Stern dynamique. Par ailleurs cette loi est 

éprouvée et a été utilisée dans notre précédent article.   

En ce qui concerne le gel du sol, nous avons utilisé une courbe de gel des sols (soil freezing 

curve). Puisque la conductivité électrique de la glace est plutôt faible, de l’ordre de    10-6 à 10-8 S.m-

1 (Hauck and Kneisel, 2008), une première approche consiste à modéliser le changement de phase 

comme étant une désaturation du milieu. Du point de vue de la modélisation, nous devons exprimer 
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les équations de Polarisation Provoquée en fonction de la saturation puis exprimer la variation de la 

saturation en fonction de la température. Pour cette dernière variation, nous avons donc choisi 

d’utiliser les courbes de gel du sol. Ces dernières décrivent en fonction de la température, l’évolution 

de la teneur volumétrique en glace présente dans le sol. En effet, de l’eau liquide reste présente en 

dessous de la température de gel. Généralement, cette eau non gelée est présente sous forme de films 

d’eau plus ou moins adsorbés autour des particules et dans les pores de diamètre suffisamment petits 

(Spaans and Baker, 1996). Ces courbes ou modèles sont basés sur des mesures en spectroscopie de 

résonance magnétique nucléaire (nuclear magnetic resonance), effectuées à différentes températures. 

En effet, ce type de mesure dépend directement de la teneur en eau (Amiri et al., 2018; Watanabe and 

Mizoguchi, 2002). Ces fonctions ont la particularité de décrire l’évolution de la teneur en glace à 

l’aide de quelques paramètres, typiquement trois :  

- un température caractéristique (𝑇𝑐) : paramètre d’ajustement,  

- une température de gel (𝑇𝑓) : température où la transformation eau-glace est initiée, 

- une teneur en eau liquide résiduelle (𝜃𝑟) : eau persistant à l’état liquide à l’issue de la 

transformation, i.e. pour des températures basses mais au-dessus du point eutectique.  

 

Ainsi, nous devons vérifier que l’évolution de la conductivité complexe liée aux variations de 

température et à la formation du gel dans le sol peut être décrite à l’aide du modèle de la couche de 

Stern dynamique et en intégrant la courbe de gel des sols. De plus, il nous faut aussi vérifier que la 

correspondance entre les paramètres TIP et SIP sont toujours valables au cours du gel du sol. Les 

résultats obtenus ont été présentés dans l’article suivant :  

Coperey, A., A. Revil, F. Abdulsamad, B. Stutz, P. A. Duvillard, and L. Ravanel. “Low‐Frequency 

Induced Polarization of Porous Media Undergoing Freezing: Preliminary Observations and 

Modeling.” Journal of Geophysical Research: Solid Earth, May 15, 2019. 

https://doi.org/10.1029/2018JB017015.  

https://doi.org/10.1029/2018JB017015
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3.2. Dépendance de la conductivité complexe au 

changement de phase 

 

 



110 

 



111 

 

 

Figure 45 SE. Polarization of the electrical double layer under the influence of an applied electrical 

field. 
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Figure 46 SE. Conductivity versus tmeprature above the frezzing point : Arrhenius or linear laws.  

Figure 47 SE. Analogy between the capillary pressure curve.  
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Figure 48 SE. Sensitivity study of the in‐phase quadrature conductivities versus temperature at 

differents CEC. 

Table 4 SE. Relevant petrophysical of parameters of the samples 



114 

 

 

Table 5 SE. List of experiments performed in the present study. 

Figure 49 SE. Equipments and sample holder. 
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Figure 50 SE.Temperature monitoring for Experiments #8 and #9 

Figure 51 SE. Determination of the formation factor and surface conductivity at 20°C. 
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Figure 52 SE. Analysis of the formation factor and surface conductivity. 
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Figure 53 SE. Complex conductivity spectra at different tempertures during freezing. 



118 

 

 

Figure 54 SE. Complex conductivity spectra during freezing for experiment #12 (ValtT2). 

Figure 55 SE.  Hysteresic phenomena for experiments #1 (sample AX) and #4 (sample ValT). 
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Figure 56 SE. Comparison between the normalized chargeability and the quadrature conductivity. 

Figure 57 SE. Conductivity and normalized chargeability as a function of the temperature 

(experiments #1,2). 
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Figure 58 SE. Conductivity and normalized chargeability as a function of the temperature 

(experiments #3,4). 

Figure 59 SE. Conductivity and normalized chargeability as a function of the temperature 

(experiments #5,6). 
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Figure 60 SE. Conductivity as a function of the temperature (experiments #7 to 11). 
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Figure 61 SE. Evolution of the conductivity as a function of the temperature (experiment #12). 

Table 6 SE. List of the optimized parameters for in-phase conductivity. 
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Figure 62 SE. Normalized chargeability versus the conductivity. 

Table 7 SE. List of the optimized parameters for normalized chargeability. 
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Figure 63 SE. Evolution of the formation factor as a function of the equilibrium temperature 

(sample ValT). 

Figure 64 SE. Evolution of the surface conductivity as a function of the equilibrium temperature 

(sample ValT). 
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Figure 65 SE. Normalized chargeability versus the surface conductivity (sample ValT). 

Figure 66 SE. Product of the formation factor by the surface conductivity versus temperature 

(sample ValT). 
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Figure 67 SE. Water content versus temperature determined from the formation factor. 
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3.3. Conclusion 

Au cours de ces travaux portant sur la dépendance des paramètres de PP et de la conductivité 

complexe vis-à-vis de la température et du changement de phase, nous avons développé nos propres 

techniques de mesures en associant un bain thermostaté, une centrale d’acquisition pour le suivi en 

température et un analyseur d’impédance.  

 

Pour rappel, 9 échantillons ont été analysés provenant d’environnements différents : sols sableux 

à argileux de zones littorales (notés AX et CW), des roches provenant des Alpes en zone de permafrost 

(notées ValT, ValT2, COS, MON) et des mélanges synthétiques d’argile-sable (notés Sd184, 

S90M10, M100). Au total, 12 expériences ont été réalisées, pour des températures comprises entre 

20 et – 15°C. A chaque palier de température, un spectre de conductivité complexe est acquis pour 

une gamme de fréquence de 0.01Hz à 45kHz. En moyenne, chaque expérience dure environ deux 

cents heures. Une expérience consiste à appliquer le cycle de température suivant 20°C → -15°C → 

20°C, permettant ainsi d’enregistrer les phénomènes d’hystérésis (Figure 55).  

 

La dépendance des paramètres de PP et de la conductivité complexe vis-à-vis de la température 

et du gel ont été intégrés au modèle de la couche de Stern dynamique. Ces travaux ont permis de 

conclure que :  

- la dépendance thermique linéaire est valable même sous la température de gel. Nous avons 

privilégié la loi linéaire (par rapport à la loi d’Arrhenius) pour modéliser la dépendance en 

température. Le coefficient de sensitivité 𝛼𝑇 est constant pour la gamme de température 

considérée et les valeurs trouvées à partir des mesures (0.017 à 0.026/°C) sont cohérentes avec 

les valeurs issues de la littérature (0.02/°C). La dépendance des paramètres de PP (e.g. 𝜎, 𝑀𝑛)  

en fonction de la température est liée à la dépendance en température de la viscosité de l’eau 

influençant les mobilités ioniques. 

- le gel de l’échantillon peut être modélisé à l’aide d’une courbe de gel des sols. En première 

approche, le changement de phase peut être vu comme une désaturation du milieu, puisque la 

glace est résistante électriquement. Nous avons donc indexé la saturation à la température en 

utilisant une courbe de gel du sol. Cette approche requiert peu de paramètres (𝑇𝑐, 𝑇𝑓, 𝜃𝑟) et 

prédit bien l’évolution de la conductivité et de la chargeabilité normalisée. 

- la correspondance entre les données de polarisation provoquée temporelle et spectrale reste 

valable même pour des échantillons gelés. Autrement dit, la chargeabilité normalisée 𝑀𝑛 peut 

être prise comme un proxy de la conductivité en quadrature 𝜎′′ (Figure 56). La correspondance 

s’effectue à l’aide du paramètre 𝛼𝐷 issu du modèle de Drake. 



132 

 

- La teneur en eau peut être calculée à partir de la variation du facteur de formation. Un 

échantillon (ValT) a été analysé en faisant varier aussi la salinité de l’eau porale. Ainsi, pour 

chaque température un facteur de formation 𝐹 (Figure 63) et une conductivité de surface 𝜎𝑠 

(Figure 64) ont été calculés. Le facteur de formation est constant au-dessus du point de gelée 

puis augmente au cours du gel. A partir de l’équation du facteur de formation, il est possible 

d’approximer la teneur volumique d’eau liquide. Cette évolution est cohérente avec la courbe 

de gel des sols (Figure 67). 

 

Cette étude a permis de mieux comprendre et de valider l’utilisation de la courbe de gel des sols. 

Cette modélisation de la dépendance de la conductivité et la chargeabilité normalisée va être 

appliquée sur notre premier suivi temporel des transferts thermo-hydriques liés aux corbeilles 

géothermiques (expérience in-situ réalisée début 2017, voir Chapitre 5) et à nos expériences 

analogiques (Chapitre 6). Les expériences en laboratoire sont effectuées avec des échantillons 

totalement saturés, ce qui est rarement le cas en milieu naturel. Un moyen simple de prendre en 

compte cet aspect consiste à remplacer la porosité par la saturation initiale 𝜃𝑖. 
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Chapitre 4. Signature de la glace en 

spectroscopie large bande 
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4.1. Problématiques 

4.1.1. Polarisation liée à la glace 

Dans la partie précédente (Chapitre 3), nous avons identifié une polarisation de haute fréquence 

pour certains échantillons (Figure 53, Figure 54). Cette polarisation peut être liée à la présence de 

cristaux de glace. Jusqu’à présent, nous nous sommes focalisés uniquement sur la polarisation basse 

fréquence. En effet, cette polarisation est liée à la présence de la double couche électrique. Ainsi, les 

modèles déjà éprouvés et comportant de nombreuses dépendances (e.g. modèle de la couche de Stern 

dynamique) peuvent être facilement utilisés pour intégrer un changement de phase. De plus, comme 

déjà énoncé précédemment (partie 1.3), les données acquises en terrain sont en domaine temporel 

(TIP). Les temps d’injection utilisés correspondent généralement aux fréquences de l’ordre du hertz 

et donc à la polarisation basse fréquence. Nous pouvons aussi noter que la gamme de fréquence liée 

à la polarisation des cristaux de glace est confondue, en partie, avec la gamme de fréquence liée à la 

polarisation de Maxwell-Wagner. Ainsi, afin de mieux dissocier ces deux types de polarisations, il 

est nécessaire d’effectuer des mesures à plus haute fréquence afin d’obtenir la totalité du signal lié à 

ces polarisations. Enfin cette polarisation n’est visible que pour certains échantillons. Cependant, 

d’autres mesures spectrales issues de la littérature montrent un comportement similaire (Kemna, 

2019). Ainsi, il nous faut plus d’informations afin d’identifier dans quelles conditions, la polarisation 

de la glace est absente ou si elle est masquée par d’autres polarisations. 

 

La polarisation de la glace se situerait entre 1 et 10 kHz (Hoekstra and Doyle, 1971; Petrenko 

and Whitworth, 2006). Nous avons effectué des mesures spectrales sur des échantillons de glace pure 

à différentes salinités, sur de la neige partiellement fondue et sur de la glace pilée afin d’identifier le 

signal propre à ces matériaux, qui n’ont pas permis de conclure (Annexe I).  

 

4.1.2. Phénomène d’hystérèse 

Les expériences en température du Chapitre 3 ont été effectuées selon un cycle fermé (20°C → -

15°C → 20°C) afin d’identifier le phénomène d’hystérèse. Tous les échantillons montrent une 

évolution hystérétique plus ou moins marquée, sur les parties réelle et imaginaire de la conductivité 

et sur la chargeabilité normalisée (Figure 68). Ce phénomène d’hystérèse lié au changement de phase 

est connu depuis longtemps et identifié dans différents contextes, on peut citer par exemples : le cas 

des hydrates piégés dans les sédiments (Anderson et al., 2009), de l’eau contenue dans les ciments 

(Fabbri et al., 2006) ou encore dans des milieux poreux synthétiques siliceux (Jähnert et al., 2008). 

De nombreux auteurs font l’analogie entre les phénomènes d’hystérèse liés aux cycles gel/dégel et 

ceux liés aux cycles déshydratation/hydratation en relation avec la pression capillaire (Bittelli et al., 
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2003; Naasz et al., 2005; Spaans and Baker, 1996). Le phénomène d’hystérèse est assez bien expliqué 

pour les cycles déshydratation/hydratation, mais en ce qui concerne les cycles gel/dégel, les 

paramètres influençant ce processus restent assez mal connus. 

 
Figure 68. Conductivité en phase et en quadrature et phénomène d'hystérèse. 

Phénomène d’hystérèse identifié sur les parties réelle et imaginaire de la conductivité électrique au cours du gel et du 

dégel de quatre échantillons. Ces données sont issues des expériences effectuées dans la partie 3.2, voir Table 5 . #3 – 

CW – sol argileux, #7 – Sd184 – sable siliceux fin, #8 – S90M10 – mélange 90% sable siliceux + 10 Montmorillonite, #9 

– M100 – Montmorillonite. La partie imaginaire lors du dégel pour l’expérience #7 – Sd184 n’étant pas correcte, elle 

n’a pas été représentée. La partie imaginaire est plus sujette à un comportement hystérétique.  

 

Le phénomène d’hystérèse peut avoir plusieurs explications : 

- La température de gel et la température de fusion ne sont pas obligatoirement confondues. Un 

phénomène de surfusion est possible, i.e. l’eau liquide est alors dans un état métastable. Ce 

phénomène lié à la nucléation des cristaux de glace, est un processus stochastique (Jaafar et 

al., 2017). Ainsi, pour une température donnée, la teneur volumétrique en glace n’est pas 

unique et dépend de l’historique des conditions physiques de l’échantillon (i.e. température, 

pression).  

- La température 𝑇𝑓 du point de gel décroit quand la salinité de la solution porale augmente. Or 

lors du changement de phase, les ions présents dans la solution porale restent 

préférentiellement dans la phase liquide, sur-concentrant cette dernière ce qui abaisse encore 

le point de gel. Cet effet non-linéaire amplifie le processus d’hystérèse (Watanabe and 

Mizoguchi, 2002). 
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- Le gel et la fonte de l’eau porale s’initient dans des pores de différentes géométries. La glace 

commence à se former au centre des pores les plus larges du milieu poreux (Figure 69). A 

l’opposé, lors de la fonte, l’eau commence à fondre dans les pores les plus petits et d’abord 

au niveau de leurs bordures (Tian et al., 2014).  

- La formation de la glace (expansion thermique) perturbe la texture de l’échantillon, modifiant 

ainsi la distribution de la taille des pores, le facteur de formation et la tortuosité. Lors du dégel, 

le milieu ne revient pas forcément à son état initial, surtout pour des milieux avec une faible 

pression de confinement (échantillon en laboratoire, sol superficiel où la pression lithostatique 

est faible). 

 
Figure 69. Gel/dégel dans différents types de pores. 

Figure d’après Anderson et al. (2009). Initialement, cette figure a été développée pour montrer à la croissance et la 

dissociation des hydrates en fonction du type de pore. Cette figure peut s’appliquer aussi la croissance des cristaux de 

glace à partir d’un noyau de nucléation et à leur fusion. Dans cette figure le paramètre 𝐾 correspond à courbure de 

l’interface. 

 

- Enfin, un effet de blocage lié aux pores de tailles différentes peut intervenir. Cet effet de 

blocage est appelé effet bouteille d’encre ou pore blocking effects ou ink-bottle en anglais (en 

référence à des pores larges reliés par des rétrécissements, voir Figure 70).  

 

Ainsi, un milieu poreux présentant une distribution de taille de pores peut être simplifié en une 

succession de pores sphériques et de pores cylindriques (Anderson et al., 2009; Mason, 1988), ou 

encore plus simplement, en une succession de pores cylindriques de rayons différents. Cet effet de 

blocage a été proposé au départ dans le cadre d’un changement de phase liquide-vapeur (Mason, 

1988; Ravikovitch and Neimark, 2002). En effet, la vidange des pores larges n’intervient que lorsque 

la pression capillaire atteint la pression nécessaire pour que la phase vapeur rentre dans le pore étroit. 

Une autre analogie possible est celle liée à la détermination de la porosité par porosimétrie mercure. 
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Dans cette technique, du mercure liquide est injecté dans le milieu poreux. L’entrée puis la 

propagation du mercure dans un pore de rayon 𝑟 demande une pression minimale, exprimée par la loi 

de Laplace (Malvault, 2013). Lors d’une série de pores de tailles différentes, le mercure ayant atteint 

la pression correspondant au premier pore (de rayon 𝑟1) pénètre et se propage dans tout le pore jusqu’à 

l’entrée du deuxième pore de rayon 𝑟2 (Figure 70). Si le deuxième pore a un rayon 𝑟2 supérieur à 𝑟1, 

alors le mercure continue sa progression. Au contraire, si le deuxième pore a un rayon 𝑟2 inférieur au 

rayon 𝑟1 𝑑𝑢 premier pore, alors la propagation du mercure est arrêtée (effet de blocage). Afin que le 

mercure pénètre dans le deuxième pore, il faut alors que la pression augmente.  Tian et al. (2014) 

indique que cet effet de blocage est possible pour la transition solide-liquide de l’eau avec une 

modification de la température de fusion. 

 

 
Figure 70. Effet du blocage lié aux pores de tailles différentes. 

Modifiée, d’après Malvault (2013). Soit un milieu poreux composé d’une série de trois pores de rayons différents (𝑟2 <
𝑟3 < 𝑟1) en contact avec un fluide (e.g. eau, mercure). Pour chaque pore, une pression d’entrée (𝑃1 < 𝑃3 < 𝑃2) peut 

être calculée à l’aide de l’équation de Laplace. a) Le liquide n’a pas une pression suffisante pour pénétrer le premier 

pore. b) le fluide remplit le premier pore lorsque sa pression dépasse la pression d’entrée 𝑃1. Il ne peut pas pénétrer dans 

le pore 2 puisque sa pression n’est pas suffisamment élevée. c) la pression du fluide (𝑃𝑙𝑖𝑞) a dépassé la pression d’entrée 

𝑃2. Le fluide a donc pénétré l’espace poral du pore 2 puis du pore 3 (puisque que 𝑃3 < 𝑃𝑙𝑖𝑞). 

 

Pour plus de détails sur le processus de changement de phase, l’hystérèse en fonction du type de 

fluide et de milieu, voir la synthèse de Christenson (2001) et l’article de Tian et al. (2014) 

 

 Objectifs 

Pour résumer, il nous faut mieux comprendre la polarisation haute fréquence liée à la glace et 

les cycles d’hystérèse gel/dégel ce qui nécessite des mesures en spectroscopie large bande. 

Actuellement, il existe peu d’étude en spectroscopie large bande sur les sols et a fortiori sur la glace.  
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4.2. Introduction à la spectroscopie large bande 

Une des techniques envisagées pour répondre à ces problématiques est la spectroscopie large 

bande (broadband dielectric spectroscopy). En effet, jusqu’à maintenant, la technique utilisée 

correspond à une mesure d’impédance2 (en domaine fréquentiel ou temporel). Les instruments en 

domaine spectral ont une fréquence maximale de mesure de quelques dizaines de kHz (avec le Z-SIP, 

de Zimmerman) ou de quelques dizaines de MHz (avec le 1250 de Solartron). Les mesures aux plus 

hautes fréquences demandent d’autres techniques de mesures. En effet, la mesure par impédance au-

delà de 10MHz pose un premier problème lié aux dimensions géométriques de l’échantillon et un 

deuxième problème lié aux parasites induits par les câbles et les connecteurs. La mesure devient 

sensible à ce dernier problème au-delà d’une centaine de kHz (Kremer and Schönhals, 2012). La 

spectroscopie large bande couple la mesure d’impédance (mesure d’une résistance et d’une capacité), 

viable entre 10-3 et 107 Hz (milli au méga Hz) et les mesures de réflectométrie, viables entre 107 – 

1011 Hz (méga aux centaines de giga Hz). Dans le premier cas, la mesure d’impédance permet de 

déterminer la conductivité complexe et dans le deuxième cas, la permittivité complexe. Ces propriétés 

peuvent être reliées par l’équation 4.1. Généralement, pour les processus de conduction, la 

conductivité (complexe) est déterminée et utilisée alors que pour les processus de polarisation / de 

relaxation de haute fréquence, la permittivité complexe est préférée.  Il existe différentes techniques 

basées sur la mesure de réflectométrie ou de propagation : cavité résonante, méthode de guide d’onde 

rectangulaire ou en ligne de transmission coaxiale (Figure 71).  

 𝜎𝑒𝑓𝑓
∗ = 𝑖𝜔휀0휀

∗ 
 

4.1 

 

                                                 
2 La mesure d’impédance considère que l’échantillon peut être modélisé par un circuit électrique en série et en parallèle 

composé de résistances et de condensateurs. 
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Figure 71. Les différentes méthodes pour la spectroscopie large bande. 

Modifiée d’après Schwing (2015). Chaque méthode requiert des portes échantillons et des sondes spécifiques. Pour plus 

de détails voir la partie 2.7 dans Bore (2011). 

 

 

4.2.1. Notations 

Dans les sections précédentes, la gamme de fréquence, que nous utilisions était assez basse 

pour considérer que le régime dominant est le régime « conductif ». Maintenant, avec la spectroscopie 

large bande, nous effectuons des mesures dans les régimes conductif et diélectrique et dans la zone 

de transition (Figure 72). Pour cette section de spectroscopie large bande, nous ajoutons un indice eff 

pour effectif, aux parties réelles et imaginaires de la conductivité et de la permittivité diélectrique. 

Wagner et al. (2011) formulent la densité de courant comme 𝐽𝑒𝑓𝑓 = 𝐽𝐶 + 𝐽𝐷 = 𝜎�⃗⃗� + 휀0휀𝑟
𝜕�⃗⃗�

𝜕𝑡
⁄  , 

avec  𝐽𝐶 =  𝜎�⃗⃗� et  𝐽𝐷 = 휀0휀𝑟𝛿𝑡
𝜕�⃗⃗�

𝜕𝑡
⁄   

et ils introduisent un angle de perte comme étant : 

 tan 𝛿 =  
|𝐽𝐶(𝜔)|

|𝐽𝐷(𝜔)|
=  

𝜎

𝜔휀0휀𝑟 
 

 

4.2 

Lorsque cet angle de perte (𝑡𝑎𝑛 𝛿) est largement supérieur à 1, la contribution du courant de 

déplacement 𝐽𝐷 devient négligeable, le régime est donc conducteur. A l’inverse, quand l’angle de 

perte est très inférieur à 1, le courant de conduction 𝐽𝐶  est négligeable, le régime diélectrique 

prédomine. 
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Figure 72. Type de régimes en spectroscopie large bande. 
Figure modifiée d’après Wagner et al. (2011). Pour la gamme de fréquence entre ≈105 et 108 Hz, la permittivité relative 

complexe et la conductivité complexe mesurées intègrent les effets des deux régimes. 

 

4.2.2. Permittivité de l’eau libre, de l’eau liée et de la glace 

La molécule d’eau est composée d’un atome d’oxygène lié à deux atomes d’hydrogène avec 

un angle de 104,45°. Cette disposition donne un moment dipolaire à la molécule d’eau. Dans un 

milieu poreux, les molécules d’eau libre (i.e. présentes dans l’espace poral, sans interaction avec la 

surface du minéral) sont orientées aléatoirement. Sous l’effet d’un champ électrique extérieur, les 

molécules d’eau s’orientent afin que leurs dipôles s’alignent avec ce champ. Les mesures en 

spectroscopie large bande permettent de caractériser les polarisations dues à l’eau libre et à l’eau liée. 

Sous l’effet d’un champ électrique, la molécule d’eau libre se polarise entre 109 et 1010 Hz (Chen and 

Or, 2006a; Revil, 2013b) (Figure 12, label c), vraisemblablement autour de 9 GHz (Kaatze, 2005). 

Cette polarisation est de type dipolaire (-polarization). La permittivité relative liée à l’eau libre 

dépend de la fréquence et de la température. Pour une température de 20°C et à 1 GHz, la permittivité 

relative est de 휀𝑟 𝑒𝑓𝑓
′ =  80.21 ± 0.2 à 20°C, d’après Kaatze (2005). 

 

Les propriétés diélectriques de l’eau liée restent encore aujourd’hui peu connues. Les 

molécules d’eau à proximité des surfaces chargées ont des propriétés diélectriques particulières 

(Teschke et al., 2001). Il en résulte ainsi une région à proximité des surfaces chargées où les molécules 

d’eau sont plus alignées. Ce réajustement implique un changement local des propriétés diélectriques 

des molécules d’eau : la permittivité est plus faible. Bien que cette diminution des propriétés 

diélectriques soit intuitive, il n’existe pas actuellement de modèle faisant consensus. Différents 

modèles ont été proposés ces dernières décennies (Boyarskii et al., 2002; Friedman, 1998; Or and 

Wraith, 1999; Regalado, 2006), mais aucun n’a  pu être validé expérimentalement. Une étude 

bibliographique sur les différentes approches a été réalisée par Wagner and Scheuermann (2009). Il 
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n’existe pas de valeur de permittivité de l’eau liée, nous savons juste que celle-ci est comprise entre 

la permittivité de la glace et celle de l’eau libre3 (Or and Wraith, 1999). 

D’un point de vue expérimental, il est établi que les propriétés diélectriques de l’eau liée 

dépendent de la surface spécifique, de la composition chimique de la solution porale, de la 

minéralogie des grains et de la topologie.  

 

En ce qui concerne la glace, la permittivité relative est constante entre 10 MHz et 1.5 GHz et 

égale à 휀𝑟 𝑒𝑓𝑓
′ ~ 3.18 pour une température à -20°C (Bohleber et al., 2012a, 2012b).  

 

4.2.3. Effet de la température et du changement de phase 

En fonction de la fréquence et de la température, chaque phase du milieu poreux contribue 

plus ou moins à la réponse globale électrique et diélectrique (Figure 73). Ainsi, Or and Wraith (1999) 

ont développé un modèle pétrophysique afin de corriger les variations diurnes de températures des 

mesures in-situ de réflectométrie (TDR). Puis, les effets de la température ont été étudiés, notamment 

par Wagner and Scheuermann (2014). Pour ces auteurs, l’augmentation de la température a quatre 

effets : (i) Elle entraîne une diminution de la permittivité de l’eau libre et un déplacement vers les 

hautes fréquences de la fréquence caractéristique. (ii) Elle réduit l’épaisseur de la couche d’eau liée 

(la longueur de Debye dans la Figure 73) mais ne modifie pas sa permittivité ni sa fréquence 

caractéristique. (iii) Elle permet le relargage de l’eau contenue dans les feuillets des argiles. Enfin, 

(iv) elle provoque une augmentation de la conductivité basse fréquence de l’eau libre et de l’eau liée. 

Cet effet a été décrit dans les parties précédentes. 

 

Le changement de phase provoque une baisse de la permittivité globale du milieu pour les 

fréquences proches de la fréquence caractéristique de l’eau libre, puisque cette eau est remplacée 

progressivement par de la glace. A partir de mesures en plaques parallèles (mesures de capacité) et 

d’un modèle diélectrique de type Cole-Cole associés à une loi de mélange, Bittelli et al. (2003) ont 

réussi à estimer la teneur en glace dans un milieu poreux. Cette estimation a été effectuée à partir de 

mesures d’impédance entre 0.1 et 200 kHz. Cependant, selon le type d’échantillon, ces estimations 

ont été plus ou moins biaisées par la polarisation de la double couche électrique et de Maxwell 

Wagner.  

 

                                                 
3 “Experimental evidence shows that the dielectric permittivity of rotationally hindered water near solid surfaces is 

somewhere between that of ice and of free water” d’après Or and Wraith (1999). 
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Figure 73. Illustration de la répartition de l’eau libre et de l’eau liée dans un milieu poreux. 

Figure modifiée d’après Wagner et al. (2013).  

 

4.3. Méthode 

Les expériences en spectroscopie large bande ont été réalisées en collaboration avec Dr. 

Thierry Bore de l’Université du Queensland. 

Le deuxième analyseur d’impédance E4990C et l’analyseur de réseau vectoriel (VNA) 

E5770C ont été prêtés par Keysight pour une dizaine de jours réduisant nos capacités à améliorer 

nos procédures expérimentales. Quoiqu’il en soit ces premiers résultats sont dignes d’intérêt d’un 

point de vue métrologique et pour cerner l’intérêt des mesures en spectroscopie large bande. 

 

La spectroscopie large bande a été réalisée en combinant deux instruments de mesure 

d’impédance et un analyseur de réseau vectoriel (VNA). La gamme de fréquence couverte s’étend de 

10 mHz à 9 GHz (Figure 74, Figure 75). 

 

4.3.1. Instrumentation 

 Analyseur d’impédance Z-SIP (Zimmerman) : 10 mHz – 45 kHz 

L’analyseur d’impédance spectrale utilisé à basse fréquence est identique à ceux décrit 

précédemment (Chapitre 2, Chapitre 3). Il a été utilisé avec un porte-échantillon cylindrique (Ø 2.5 

cm, L 9.5 cm) associé à quatre électrodes de type film carbone (technique similaire à la partie 3.2, 

voir Figure 49). Pour des questions de temps d’acquisition, la gamme de fréquence mesurée est de 10 

mHz à 45 kHz et la tension imposée est d’un volt. L’acquisition d’un spectre dure une vingtaine de 

minutes et s’effectue des hautes vers les basses fréquences. 

 Analyseur d’impédance E4990A (Keysight) : 20 Hz – 120 MHz 

Le deuxième analyseur d’impédance couvre les hautes fréquences (20Hz à 120 MHz). Le 

spectre est acquis en deux minutes et s’effectue des hautes vers les basses fréquences. Le courant 

injecté est de 0.5V. L’échantillon et le porte-échantillon sont identiques à celui du Z-SIP. 
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Figure 74. Gamme de fréquence des différents instruments utilisés pour nos expériences en 

spectroscopie. 
En rose, analyseur d’impédance ; en vert, analyseur de réseau vectoriel, en noir les types de polarisation et en bleu, les 

polarisations liées à l’eau. Abréviations. EDL : polarisation de la double couche électrique, Maxwell W. : polarisation 

de Maxwell-Wagner.   

 

 

 Analyseur de réseau vectoriel E5071C (Keysight) : 1 MHz – 9 GHz 

Les analyseurs de réseau (VNA) sont apparus dans les années 70 et ont permis le 

développement des techniques de mesure dite de réflectométrie ou en propagation. Un échantillon est 

irradié avec une onde électromagnétique d’énergie connue. L’énergie transmise et l’énergie réfléchie 

sont mesurées afin de déduire les paramètres de la matrice S scattering matrix4 (S11, S12, S21, S22). 

Les VNA mesurent l’amplitude et la phase pour chaque coefficient. Ces paramètres sont liés aux 

propriétés (di-)électriques de l’échantillon et dépendent de la technique et de la configuration 

géométrique. Pour nos expériences, nous avons utilisé un VNA couplé a deux types de sonde 

« ouvertes » (Figure 75). Ainsi, la méthode utilisée est la technique de ligne coaxiale ouverte (open-

ended coaxial line technique). Cette méthode permet de calibrer le dispositif expérimental à partir de 

liquides dont la permittivité en fonction de la température est connue (air, eau dé-ionisée and 

méthanol). La qualité de la calibration est validé grâce à des mesures sur des liquides dont la 

permittivité est aussi conue (éthanol, isopropanol, éthylène glycol), pour plus de détails voir Wagner 

et al. (2014). Après calibration, les spectres diélectriques sont calculés à partir d’une relation entre la 

permittivité et les paramètres de réflexion (S11 ou S22). Le VNA utilise ici dispose de quatre ports 

dont deux ports sont utilisés pour la mesure successif deux échantillons.  

                                                 
4 appelée encore matrice des coefficients de diffraction. 
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Figure 75. Instruments pour la spectroscopie large bande. 

a) Instruments pour la spectroscopie large bande et système de température, b) sonde ouverte semi-rigide coaxiale, c) 

sonde coaxiale ouverte en coupe (dite ON-probe). Pour les expériences en température, les sondes en lignes sont utilisées. 

Ces sondes sont placées dans l’échantillon de sol et connectées au VNA. L’analyseur d’impédance partage le même 

échantillon placé dans un porte-échantillon cylindrique associé à des électrodes film carbone. L’ensemble des 

échantillons est placé dans la cuve de bain thermostaté (KISS K6). Le suivi de température est effectué à l’aide d’une 

centrale d’acquisition CR1000 (Campbell Scientific). Le volume d’investigation pour la sonde semi-rigide (b) correspond 

à un cylindre de diamètre 7 mm et de hauteur 3 mm alors que pour la sonde en coupe (c) ce volume correspond à un pavé 

droit de 14 x 14 x 7 mm) (Wagner et al., 2014). 
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4.3.2.  Expériences et échantillons 

Nous avons effectué deux séries d’expériences (notées A et B) en fonction de la température 

(Table 8). Pour chaque expérience deux échantillons sont analysés simultanément (Figure 76). 

 

 Expérience A : échantillons de montmorillonite et d’eau distillée 

La première expérience a été effectuée avec un échantillon de montmorillonite préalablement 

saturé à 0.1 S.m-1. Les mesures d’impédance ont été réalisées sur le même échantillon. Pour les 

mesures à haute fréquence avec le VNA, le premier port est dédié à l’échantillon de montmorillonite. 

Ce dernier est placé dans un tube à centrifuger (de 50 ml) et la sonde coaxiale semi-rigide ouverte est 

introduite à l’intérieur. Le tube à centrifuger dépasse légèrement du fluide caloporteur. Le deuxième 

port du VNA est relié à un tube à centrifuger rempli d’eau distillée et sert de témoin.  

 

 Expérience B : échantillons de montmorillonite et d’illite-chlorite 

La deuxième expérience est basée sur le même principe, c’est-à-dire un échantillon commun 

pour les mesures d’impédance (montmorillonite et illite-chlorite) et un échantillon relié à chaque port 

du VNA.  

 

Dans chaque échantillon dédié aux mesures haute fréquence, un thermocouple de type K est 

placé pour le suivi des températures (courbe de suivi de température Annexe J). Lors de chaque 

expérience, un spectre est acquis environ toutes les 12 minutes pour le VNA et pour l’analyseur 

d’impédance E4990A. Les spectres relatifs au dispositif Z-SIP ont été effectués en acquisition 

manuelle, c’est-à-dire, une fois que nous considérons que l’échantillon est stable thermiquement. Les 

durées d’acquisition sont d’une vingtaine de minutes pour les mesures d’impédance entre 0.01 Hz et 

45 kHz et moins de cinq minutes pour les spectres entre 20 Hz-120Mhz et 1MHz – 9 GHz. 

A noter que les échantillons de Mmontmorillonite et d’illite ont aussi été analysés à différentes 

salinités avec la sonde en coupe (ON-Probe). Seul, les spectres réalisés à la même salinité que nos 

expériences #A et #B sont présentés en Annexe J.  
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Figure 76. Schéma du dispositif de mesure de spectroscopie large bande. 

A gauche, cuve du bain avec les deux échantillons pour les mesures HF, à droite, schéma des échantillons et des capteurs 

dans la cuve. Chaque échantillon HF est connecté à un port du VNA permettant d’effectuer les mesures sans déconnecter 

les sondes de l’instrument. Chaque échantillon BF est connecté successivement aux deux analyseurs d’impédance (Z-SIP 

et E4990A). Les thermocouples sont disposés uniquement dans les échantillons HF. (Schéma non à l’échelle). 

 

Table 8. Liste des expériences en spectroscopie large bande. 
Pour chaque expérience, deux échantillons sont analysés en même temps. Chaque expérience consiste à geler puis à 

dégeler les échantillons. A noter que pour la première expérience au cours de la phase de dégel, seules les mesures hautes 

fréquences ont été effectuées. Ces mesures correspondent aux températures marquées avec un *. Un monitoring en 

continu (toutes les 12 minutes avec le VNA et E4990C) a été effectué pour les expériences avec la montmorillonite (#A1 

et #B1) alors que pour les expériences A2 et B2, les spectres ont été acquis après la stabilisation de la température au 

sein des échantillons. La CEC a été déterminée par la méthode au chlorure de cobaltihexamine et la courbe 

granulométrique a été déterminée par granulométrie laser. 

Exp. Echantillons 𝝈𝒘 (S.m-1) Température (°C) 

#A1 Montmorillonite 0.1 20 ; 15 ; 10 ; 8 ; 5 ; 2 ; 0 ; -2 ; -4 ; -6 ; -8 ; -10 ; -

12 ; -14 ; -16 ; -18 ; -20 ; -24 ; -8* ; -2* ; 5* ; 

10* ; 20* #A2 Eau distillée 0.0001 

#B1 Montmorillonite 0.1 25 ; 20 ; 15 ; 10 ; 5 ; 2 ; 0 ; -2 ; -4 ; -6 ; -8 ; -10 ; -

14 ; -18 ; – 8 ; – 4 ; 4 ; 20 #B2 Illite-Chlorite 0.1 

Echantillons CEC (meq/100gr) d0.1 (µm) d0.5 (µm) d0.9  (µm) 

Montmorillonite 44.42 3.5 17.2 54.1 

Illite-Chlorite 8.62    

 

  



147 

 

4.4. Evolution de la conductivité et de la permittivité 

complexe en fonction de la température 

Dans un premier temps, nous avons vérifié que les spectres effectués à partir des deux 

analyseurs d’impédances sont cohérents. Puis nous avons traité les mesures hautes fréquences 

effectuées avec la sonde coaxiale pour la première expérience (#A). Les mesures à haute fréquence 

pour l’échantillon d’eau distillée (mesure témoin) sont devenues incorrecte après une heure. En effet, 

la permittivité a chuté de 80 à 1 (proche de l’air), ce qui indique une perte de contact entre la sonde 

et l’échantillon. Nous nous sommes uniquement intéressés aux spectres haute fréquence pour 

l’échantillon de montmorillonite. En ce qui concerne la deuxième expérience (#B), nous analyserons 

d’abord les spectres de conductivité complexe puis l’évolution de la permittivité relative. Ces résultats 

sont préliminaires et demandent des traitements supplémentaires pour la construction de l’ensemble 

des spectres (mHz au GHz).  

 

4.4.1.  Continuité des spectres d’impédance mesurés avec Z-

SIP et E44990C 

Le premier résultat est la concordance et la continuité des spectres. Pour la plupart des 

températures, les spectres acquis sur le même échantillon mais avec deux instruments différents 

s’alignent. Aucune calibration ni correction à posteriori n’est nécessaire (Figure 77). Dans le détail, 

on peut cependant noter une légère discordance des spectres pour la partie réelle de la conductivité et 

pour des températures comprises entre 0 et -6°C. Cette discordance peut être expliquée par des 

mesures effectuées soit sans équilibrage thermique soit pendant la progression du front de gel 

(Annexe J).  



148 

 

 
Figure 77. Spectroscopie Exp#A1 - contininuité des spectres entre le Z-SIP et le E44990C pour 

l’échantillon de Montmorillonite. 
Les figures de gauche et de droite correspondent respectivement aux spectres d’impédance et de déphasage mesurés par 

le Z-SIP (en rouge) et par E4990C (en bleu) à la température -16°C. Les spectres d’impédance et de déphasage ne 

présentent pas de discordance majeure pour toute la gamme de température, y compris pour les échantillons gelés qui 

présentent de fortes résistances électriques.  

 

4.4.2.  Expérience #A1 : Evolution de la permittivité relative 

Tout d’abord, les parties réelle et imaginaire de la permittivité sont cohérentes avec les 

tendances attendues (Figure 78 a, b). En effet, la partie réelle décroit lentement en fonction de la 

fréquence et est comprise dans la gamme de valeur attendue (entre l’eau pure et la glace). La partie 

imaginaire décroit abruptement entre 5∙107 et 109 Hz, ce qui correspond à la fin de la polarisation du 

Maxwell Wagner (jusqu’à 109 Hz). A partir de 109 Hz, la partie imaginaire commence à croitre en 

lien avec le début de polarisation de l’eau libre. L’effet du changement de phase implique une baisse 

de la polarisation de l’eau libre et une diminution de sa fréquence caractéristique de relaxation ce qui 

est montré par les courbes en pointillé dans la Figure 78b.  

L’évolution de la partie réelle de la permittivité en fonction du temps ne peut pas être corréler 

aux variations de températures sur l’ensemble de l’expérience. En effet, en début d’expérience, 

l’évolution de la partie réelle de la permittivité n’est pas corrélée à la température (e.g. spectres à 0.0 

et 24h dans la Figure 79). Deux explications sont possibles : i) une migration d’eau au sein de 
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l’échantillon, ii) une sédimentation / densification initiale. En effet, la montmorillonite utilisée était 

dans un état plutôt liquide que plastique. Le phénomène de densification est l’hypothèse privilégiée 

en raison de l’évolution de la permittivité au cours du temps et de sa gamme de valeur de  ≈55 à 30 à 

1.0 Ghz (Bore et al., 2018). Nous préférons nous concentrer sur la deuxième expérience pour analyser 

plus en détail l’évolution de la partie réelle de la permittivité. 

 
Figure 78. Spectroscopie Exp#A1 - Permittivité relative complexe issue des mesures hautes 

fréquences (VNA). 
a) Partie réelle et b) partie imaginaire de la permittivité relative entre 50 MHz et 10GHz. Les courbes rouge et bleu en 

pointillés représentent l’évolution générale de la partie imaginaire de la permittivité en fonction de la fréquence, 

respectivement aux plus hautes et aux plus basses températures. Les couleurs représentent la température. L’important 

dans cette figure est de voir l’évolution de la conductivité complexe entre un état gelé et non geléLa procédure de 

traitement a été effectuée en combinant deux types de calibrations en fonction de la gamme de fréquence : OWS-Open 

Water Short (<500MHz) et OWL-Open Water Liquid (> 500MHz). Le passage d’une calibration à l’autre explique le 

saut à 500 MHz. Pour plus de détail voir Wagner et al. (2014). Traitement effectué par T. Bore. 

 

 
Figure 79. Spectroscopie Exp#A1 – Extraction de quelques spectres de permittivité durant 

l’expérience. 
Le spectre effectué en statique avec la sonde en forme de coupe sert de référence. Ce spectre est noté OEN (courbe grise 

en pointillée). La forte chute de permittivité aurait pu être expliquée par une densification de l’échantillon. Après les 

vingt-quatre premières heures, l’échantillon semble être stable jusqu’à la rupture de surfusion (47.5h) où le spectre 

dépasse le spectre initial (0h). Enfin, le spectre à 73h correspondant au spectre à la température la plus basse (-24°C) 

montre une polarisation de l’eau libre affaiblie et une légère migration du temps de relaxation vers les plus basses 

fréquences, liée à l’effet de la température. A noter que le passage d’une calibration à l’autre explique le saut à 500 MHz 

et que les variations de courte longueur d’onde aux hautes fréquences sont liées à une dégradation de la correction de 

la calibration. 
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4.4.3. Expérience #B : Spectres de conductivité 

Au total, 18 spectres de conductivité complexe ont été acquis entre 0.01Hz et 1MHz à l’aide 

des deux analyseurs d’impédance. Là encore, la continuité des spectres est bonne pour toutes les 

températures (Annexe J). Les spectres acquis par mesure d’impédance sont présentés en Figure 80. 

Pour les deux échantillons, la partie imaginaire montre une polarisation haute fréquence à partir de 

105 Hz lorsque l’échantillon gèle. Cependant, la fréquence caractéristique liée à cette polarisation 

n’est pas atteinte. La conductivité électrique montre un comportement d’hystérèse (Figure 190 en 

Annexe J), similaire à ceux observés précédemment (Figure 55 en partie 3.2). 

 

 
Figure 80. Spectroscopie Exp. #B - Conductivité complexe entre 0.01Hz et 1MHz pour les 

échantillons de Montomorillonite et d’Illite au cours de l’expérience #B.  
Les figures de gauche et de droite représentent respectivement la partie réelle et imaginaire de la conductivité complexe. 

Les couleurs correspondent à la température des mesures. 
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4.4.4. Expérience #B : Evolution de la permittivité relative 

(partie réelle) en fonction de la température 

Les mesures effectuées avec les sondes coaxiales ne sont plus correctes à partir de 3GHz pour 

l’expérience #B1 et de 5 GHz pour l’expérience #B2 à cause de la dérive instrumentale. Dans la 

Figure 81, nous analyserons uniquement la partie réelle de la permittivité (à 1.004 GHz) en fonction 

de la température. Pour chacune des expériences, nous pouvons distinguer plusieurs phases :  

Expérience #B1 – Echantillon de Montmorillonite 

- Phase I : la permittivité augmente lorsque la température diminue. Ce comportement est en 

accord avec la théorie, c’est-à-dire que la permittivité de l’eau libre augmente lorsque la 

température diminue. Cette phase s’étend jusqu’à la première rupture de surfusion à ≈55 h. 

- Phase II : la rupture de surfusion a provoqué un brusque saut de la permittivité dépassant la 

valeur de l’eau libre (environ 80.21) ce qui indique une perturbation ou un problème 

expérimental. Bien que le début de cette deuxième phase (58 à 78h) indique une corrélation 

entre la température et la partie réelle de la permittivité, nous préférons par précaution ne pas 

exploiter la suite de cet essai, d’autant plus que la permittivité durant le dégel dépasse la valeur 

en début de l’essai et celle de l’eau libre.  

Expérience #B2 – Echantillon d’Illite 

- Phase I : durant cette phase, la permittivité augmente avec la diminution de la température 

jusqu’à ≈ 55h. A partir de cet instant, la permittivité de l’illite (#B2) augmente brusquement 

jusqu’à un plateau (≈ 65) puis diminue après la rupture de surfusion. Nous ne savons pas 

expliquer ce saut brutal, mais il est possible qu’il soit lié à la rupture de surfusion de 

l’échantillon voisin #B1 (suspicion d’influence thermique des échantillons entre eux ?). 

Durant ce plateau, la permittivité de l’expérience #B2 n’est plus corrélée à la température.  

- Phases II et III : ces phases sont similaires aux phases II et III de l’expérience #A1, L’évolution 

de la permittivité est corrélée avec la température et le changement de phase. Lors de la phase 

II, c’est à dire après la rupture de surfusion, la permittivité diminue avec la température 

puisque l’eau liquide est remplacée par de la glace. Inversement lors de la phase III, la 

permittivité augmente avec l’augmentation de la température, jusqu’à 0°C puis la permittivité 

décroit à nouveau lorsque la température redevient positive. 
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Figure 81. Spectroscopie Exp. #B - Evolution de la partie réelle de de la permitivité relative en 

fonction de la température. 
Partie réelle de la permittivité relative à 1.004 GHz, en fonction de la température pour les échantillons de 

Montmorillonite (a) et d’Illite (b). La rupture de surfusion s’effectue à ≈ 55h pour #B1 et 64h pour #B2 (libellé Surf.).  
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4.5. Modélisation de l’effet de la température sans 

changement de phase, sur la permittivité  

Nous avons voulu tester un modèle de dépendance en température (sans changement de phase) 

sur les parties où la permittivité semble être corrélée à la température de nos expériences (phase I – 

Exp. #B1-2) et malgré nos problèmes expérimentaux. Ces problèmes expérimentaux sont les 

suivants :  

- Les températures issues du monitoring sont relatives. Cependant, le monitoring en 

température semble être relativement correct, puisque la rupture de surfusion est un témoin 

naturel du zéro degré et que les températures enregistrées sont proches de cette valeur. 

- Une stabilisation thermique ou mécanique de nos échantillons insuffisante. En effet, les 

températures enregistrées montrent une organisation en échelons qui n’est pas toujours 

observée pour les permittivités (voir l’expérience #B1 entre ≈ 32 – 42 h, Figure 82). Par 

exemple, une densification de l’échantillon au cours du l’expérience pourrait expliquer la 

variation progressive de la permittivité. 

 

Pour effectuer cette modélisation, nous utilisons un modèle de relaxation associé à une loi de 

mélange (Linde et al., 2006). 

 휀𝑟,𝑒𝑓𝑓
′ =

1

𝐹
[𝑆𝑤

𝑛  휀𝑤 + (1 − 𝑆𝑤
𝑛)휀𝐴 + (𝐹 − 1)휀𝑠] 

 

4.3 

Avec, 𝐹 le facteur de formation (-) ; 𝑆𝑤
𝑛  la saturation et son exposant (-)  ; 휀𝑤 la permittivité relative 

du fluide poral (-)  ;  휀𝐴  la permittivité relative de l’air (-)  ; 휀𝑠 la permittivité relative de la matrice 

solide (-). 

 

Ce modèle a été complété et étendu en intégrant la dépendance en température par Bore et al. 

(2018). 

 휀𝑟,𝑒𝑓𝑓
′ = 𝜙𝑚 [𝑆𝑤

𝑛  휀𝑤(𝜔, 𝑇, 𝜎𝑤
0) + (1 − 𝑆𝑤

𝑛)휀𝐴 + (𝜙−𝑚 − 1)휀𝑠(𝜌𝑔)] 
 

4.4 

Avec, 𝜙  la porosité, 𝑚 l’exposant d’Archie (-) ; 𝜎𝑤
0  la conductivité (S.m-1) et  𝜌𝑔 la masse volumique 

de la matrice (g.cm-3). 

La permittivité relative de la phase solide est calculée à partir d’une loi empirique, basée sur 

la masse volumique de la matrice solide, voir équation (4.5) (Dobson et al., 1985). Cette permittivité 

est indépendante de la température : 

 

 휀𝑠(𝜌𝑔)  =  (1.01 + 0.44 ρ)² −  0.0062  
 

4.5 
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La permittivité de la phase liquide (휀𝑤) a été déterminée à partir d’un modèle de Debye 

modifié, voir équation 4 dans Bore et al. (2018). Ce modèle utilise plusieurs paramètres d’entrée dont 

la fréquence angulaire et la température. Comme les échantillons sont saturés, le modèle peut se 

simplifier en :  

 휀𝑟,𝑒𝑓𝑓
′ =

1

𝐹
 [ 휀𝑤(𝜔, 𝑇, 𝜎𝑤

0) + (𝐹 − 1)휀𝑠(𝜌𝑔)] 
 

4.6 

 

La fréquence a été choisie à 1.004GHz. La conductivité basse fréquence correspond à la 

conductivité de la solution saline (mesure au conductivimètre de laboratoire dans le surnageant de 

l’échantillon). La température utilisée dans le modèle de Debye provient du monitoring en 

température. Le facteur de formation a été déterminé à partir des mesures d’impédance à basse 

fréquence effectuées pour plusieurs salinités. Nous avons trouvé un facteur de formation de 1.6 pour 

la montmorillonite et de 2.1 pour l’illite. D’après, “Illite Mineral Data,” (2019); “Montmorillonite 

Mineral Data,” (2019), les masses volumiques en moyenne sont respectivement de 2.75 g.cm-3  pour 

l’illite et de 2.35 g.cm-3 pour la montmorillonite.  

 

Le résultat de la modélisation est présenté en Figure 82. Les valeurs de permittivité calculées 

à partir du modèle évoluent sous forme d’échelons, lié au monitoring de température. Les capteurs de 

température et les sondes coaxiales ne sont pas placés exactement aux mêmes endroits, ce qui peut 

expliquer des écarts entre le modèle et les mesures (e.g. entre 32 et 36 h dans l’expérience #B2, Figure 

82). Pour l’échantillon de montmorillonite, la modélisation est plutôt en accord avec les mesures, 

excepté entre ≈33 et 42h, où la permittivité mesurée continue à augmenter malgré une stabilisation 

de la température. Ceci implique qu’un autre processus est en cours pendant ce laps de temps (e.g. 

mouvement d’eau, densification ?). En ce qui concerne, l’expérience avec l’illite, la paramétrisation 

du modèle est correcte et le modèle reproduit convenablement les données. La zone entre ≈33 et 48h 

montre que la stabilisation thermique est longue dans le cadre de notre montage expérimental ce que 

notre modèle n’intègre pas.  
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Figure 82. Spectroscopie Exp. #B – Application d’un modèle de dépendance en température. 

En bleu les mesures de la partie réelle de la permittivité pour les échantillons de Montmorillonite (à gauche) et d’Illite 

(à droite) et en rouge la modélisation effectuée à partir de l’équation 4.6. Le modèle utilisé est un modèle de relaxation 

associant une loi de mélange (Bore et al., 2018). La permittivité de la phase solide est indépendante de la température et 

a été déterminée à partir d’une loi empirique et des masses volumiques. Un modèle de Debye modifié permet de calculer 

la permittivité de l’eau en fonction de la température. Le facteur de formation a été calculé à partir des mesures 

d’impédance à 1Hz.  
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4.6. Discussion et conclusions 

Dans ce chapitre, nous avons voulu explorer l’intérêt et les possibilités d’effectuer une 

spectroscopie large bande au cours du gel d’un échantillon dans le but d’apporter de l’information 

sur la polarisation de la glace et sur la répartition de l’eau. Bien que les résultats de nos deux 

expériences soient préliminaires et doivent être complétés par l’application d’une modélisation large 

bande, ils nous ont permis de tirer une série de premières conclusions et de modifications à apporter 

au dispositif expérimental. 

 

Modifications expérimentales 

 Tout d’abord, sur la Figure 80, la partie réelle de la conductivité à partir de 105 Hz devient 

négative. Ceci est vraisemblablement lié à la mesure à quatre électrodes. En effet, au haute fréquence, 

il est préférable d’utiliser la technique à deux électrodes (Kirichek et al., 2019; Volkmann and 

Klitzsch, 2015). Deux solutions peuvent être testées pour éviter ce problème : effectuer une mixture 

compensation (calibration du dispositif de mesure à quatre électrodes) ou faire une mesure avec deux 

électrodes (communication personnelle avec T. Bore). 

 Nous avons aussi rencontré des problèmes liés la préparation des échantillons. En effet, dans 

nos deux expériences, l’argile utilisée a été préparée dans un état trop liquide et parfois placée dans 

le porte-échantillon de la sonde coaxiale trop peu de temps avant le début de l’expérience (exp. #A1). 

Dans ces expériences, durant la première phase pendant laquelle la permittivité du milieu n’est pas 

reliée à la température, nous suspectons des mouvements d’eau et de la densification. La prochaine 

étape consiste à tester des argiles préparées dans un état plastique (en dessous de la limite de liquidité) 

et de s’assurer de la stabilité des mesures avant de commencer l’expérience en température. De plus, 

nous avions d’abord choisi de tester la spectroscopie large bande sur des argiles car elles contiennent 

une forte proportion d’eau libre et liée, impliquant de forts signaux de polarisation. Des tests avec 

d’autres matériaux permettront de mieux comprendre cette phase initiale.  

Nous avons aussi rencontré des difficultés pour maintenir un bon contact entre l’échantillon et la 

sonde coaxiale, celle-ci ayant une faible surface de contact avec l’échantillon (Ø 3.6 mm). Au cours 

de l’expérience, des tassements ou un remaniement de l’échantillon ont pu provoquer un découplage 

entre le sol et la sonde. En effet, lors de la rupture de surfusion la permittivité réelle mesurée augmente 

fortement et devient corrélée à la température. Une explication possible est que durant la phase 

initiale, la sonde n’est plus en contact avec l’échantillon de sol mais uniquement avec du surnageant, 

ce qui pourrait expliquer certaines valeurs incohérentes ou la chute brutale de la permittivité à 12h 

dans l’expérience #A1 (Figure 78). Le gel quasi-instantané de l’échantillon est associé à une 

expansion volumique permettant ainsi la remise en contact sol-sonde ou une remobilisation. 
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 La sonde d’investigation de la sonde coaxiale semi-rigide est petite, avec un diamètre de 7 

mm et une hauteur de 3 mm. Pour des échantillons naturels (i.e. de sols), ce volume peut être 

contraignant pour être homogène et représentatif de l’échantillon macroscopique. Il est intéressant de 

tester d’autres types de sonde ou de techniques de mesure (e.g. cellule en ligne de transmission 

coaxiale) permettant de prendre en compte un échantillon hétérogène.  

La température de la sonde coaxiale semi-rigide n’a pas d’impact sur la mesure. La plage de 

température de fonctionnement est -55 à 125°C (Pasternack Enterprises, 2013). Cependant, 

l’introduction de la sonde dans le sol modifie localement la température du sol. Cet effet est amplifié 

puisque la sonde a une enveloppe en cuivre et un faible volume d’investigation. Une partie de la sonde 

est placée dans le sol et l’autre partie est en communication directe avec l’air. Un gradient thermique 

depuis l’extérieur de la sonde jusqu’à la sonde d’investigation est donc possible (Figure 83). 

Notre système de régulation en température (bain thermostaté avec fluide glycolé) a l’avantage 

d’avoir un coefficient d’échange entre le tube de l’échantillon et le fluide glycolé plutôt bon (agitation 

dans le bain). De plus, le fluide glycolé a une capacité calorifique suffisante pour atténuer les légères 

variations de température liées à la régulation ou à des agents extérieurs. Cependant, les mesures avec 

les sondes coaxiales sont plus contraignantes que pour les mesures d’impédances : après la calibration 

du système aucun câble ou sonde ne peut être réajusté. Il est alors plus avantageux de faire les mesures 

dans une chambre thermo-régulée. Par exemple, un système de caisse isolée thermiquement, avec un 

échangeur air/eau relié au bain et associé à une ventilation pour améliorer le rendement d’échange. 

L’avantage de ce système est la possibilité de travailler plus facilement avec des sols insaturés. Placer 

plusieurs thermocouples dans l’échantillon permettrait de vérifier la stabilité thermique des 

échantillons ou d’estimer un gradient thermique. 
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Figure 83. Effet aillette dû à la sonde et schéma du dispositif expérimental. 

Une partie de la sonde est en contact direct avec l’air impliquant une perturbation locale de la température de 

l’échantillon le long de l’enveloppe en cuivre et au niveau de la zone d’investigation. Afin de quantifier le gradient 

thermique et de vérifier la stabilité dans l’échantillon des thermocouples sont à rajouter. 

 

Conclusions et perspectives 

Tout d’abord, les mesures d’impédance effectuées avec deux instruments sur le même échantillon 

sont cohérentes et continues. Aucune procédure de calibration jointe n’est donc nécessaire ce qui 

montre la cohérence des spectres et facilite l’acquisition. 

Ensuite, un modèle de relaxation associé à une loi de mélange a permis d’ajuster les mesures de 

permittivité relative réelle à 1.0 GHz. La dépendance de la température observée provient 

principalement de la dépendance en température de la permittivité de l’eau libre qui peut être 

modélisée à l’aide d’un modèle de Debye modifié (Bore et al., 2018). Le facteur de formation 

déterminé à l’aide de mesures d’impédance à basse fréquence peut être utilisé pour les modèles de 

permittivité de haute fréquence. Ce résultat montre l’intérêt de la spectroscopie large bande puisque 

certains paramètres des modèles sont communs. 
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Les mesures d’impédance large bande ont aussi identifié une polarisation haute fréquence 

vraisemblablement liée à la glace. Cependant, l’extension des mesures d’impédance à des plus hautes 

fréquences n’a pas suffi pour déterminer la fréquence caractéristique, paramètre essentiel pour mieux 

comprendre ce processus. Comme énoncé en introduction, les propriétés électriques de la glace sont 

assez similaires aux propriétés diélectriques des semi-conducteurs. Il est ainsi possible d’adapter les 

modèles liés aux semi-conducteurs pour simuler les propriétés de la glace.  

Il faut alors développer un modèle unifié prenant en compte les différents processus de 

polarisations (partie 1.2.3). Dans un premier temps, le modèle large bande pourrait correspondre à 

une somme de modèles Cole-Cole, chaque modèle Cole-Cole serait lié à un processus en particulier. 

Par exemple, Olhoeft (1977) a développé pour un modèle avec une contribution ionique associés à 

trois processus de relaxation dont celui lié aux effets Bjerrum. Ce modèle unifié permettrait de mieux 

comprendre les phénomènes d’hystérèse et la formation de la glace au cours du temps. Par exemple, 

à partir des mesures en spectroscopie à hautes fréquences, un volume de glace pourrait être calculé et 

être injecté dans le modèle développé dans les chapitres précédant au lieu d’utiliser une courbe de 

gel. Enfin, ce modèle pourrait aider à estimer la topologie de la glace et ainsi mieux estimer les 

paramètres thermiques d’un sol englacé. En effet, les caractéristiques thermiques effectives d’un sol 

englacé dépendent des propriétés propres à chaque phase mais aussi des surfaces de contact, par 

exemple entre les grains et la glace. 
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Chapitre 5. Monitoring en tomographie 

électrique de résistivité d’une corbeille 

géothermique (expérience in-situ) 
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5.1. Introduction  

Pour rappel, les corbeilles géothermiques ne demandent pas de conditions environnementales 

particulières pour être installées. Elles sont donc installées dans tous type de sols. Afin de suivre, les 

transferts thermo-hydriques à l’aide des méthodes géo-électriques, nous avons dû préalablement 

comprendre et modéliser la dépendance des signaux géophysiques vis-à-vis de la lithologie, de la 

saturation, de la température et du changement de phase.  

 

Ainsi, dans le Chapitre 2, nous nous sommes intéressés à caractériser la conductivité complexe 

d’échantillons de sol saturés (des sables argileux aux argiles sableuses pouvant contenir de la matière 

organique). Ensuite, dans une deuxième phase (Chapitre 3), nous avons modélisé l’impact de la 

température et du changement de phase sur la conductivité complexe de sols, de roches et de mélanges 

sable/argiles. La conductivité complexe de ces matériaux a été obtenue par la méthode de la 

polarisation provoquée spectrale et a été analysée à l’aide du modèle de la couche de Stern 

dynamique. Au cours de ces deux phases, la relation entre les paramètres de la polarisation provoquée 

en domaine spectral (σ*, σ’, σ’’) et en domaine temporel (σ, Mn) a été validée. Cette relation 

s’effectue grâce au paramètre 𝛼𝐷  du modèle de Drake. 

 

A l’issue de ces travaux, nous devions valider notre modèle sur des cas concrets. La première 

application de ce modèle a été effectuée dans le cas d’une étude géophysique du glacier rocheux de 

Val-Thorens (Duvillard et al., 2018). Dans cette étude, le modèle donne des résultats corrects mais le 

modèle n’est pas totalement validé puisque nous ne connaissons pas la distribution de température.  

Le modèle que nous présentons dans ce manuscrit peut aussi être utilisé dans le cas classique de 

tomographie électrique de résistivité. Ce modèle est alors reformulé en se concentrant uniquement 

sur les équations décrivant la conductivité électrique du milieu. Ce modèle ainsi formulé n’est encore 

que trop rarement appliqué dans le cadre d’études géophysiques. En effet, le modèle d’Archie (1942) 

est encore majoritairement utilisé sans vérifications préliminaires (e.g. vérifier que la conductivité de 

surface est négligeable). Cette observation est aussi valide pour les études géophysiques effectuées 

dans les régions froides.  

 

Nous avons souhaité valider notre modélisation sur un cas in-situ, i.e., dans un milieu hétérogène 

(en terme de lithologie, de teneur en eau, de porosité) avec une temporalité et un forçage thermique 

différents. Pour répondre à cette question, nous avons utilisé l’installation géothermique mise en place 

sur le site du Technolac (Savoie, France), au cours de la thèse de Xavier Moch (Moch, 2013). Dans 

cette expérience, deux échangeurs géothermiques ont fonctionné en continu à jusqu’à l’apparition du 
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noyau de glace (total : 584 heures). Les monitorings en température et en géophysique se sont 

concentrés uniquement sur l’un des échangeurs et durant la phase d’extraction de chaleur. En 

parallèle, deux échantillons provenant de forages ont été analysés par méthode de polarisation 

provoquée spectrale. Les résultats de l’analyse de ces échantillons ont été confrontés aux résultats de 

l’expérience in-situ.   
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5.2. Evolution de la conductivité électrique lors de 

l’utilisation d’une corbeille géothermique 
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Figure 84 GRL. Sketch of the geometrical setup used for the field experiment. 
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Figure 85 GRL. Experimental setup. 

 

Figure 86 GRL. Snapshots of the temperature change and relative change in resistivity distributions 

for five selected times.  
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Table 9 GRL. List of the optimized parameters for the in-phase conductivity.  

Figure 87 GRL. Electrical conductivity versus temperature from the in situ measurement. 
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Figure 88 GRL. Electrical conductivity data versus temperature for two soils samples from the test 

sites. 

Figure 89 GRL. Sensitivity study of the electrical conductivity versus temperature for different 

values of characteristic temperature, freezing point, initial and residual water contents. 
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5.3. Conclusion 

Le modèle de dépendance de la conductivité électrique vis-à-vis de la température et du 

changement de phase, utilisé dans ce chapitre et développé à partir de données de conductivité 

complexe acquises en laboratoire est aussi valide dans le cas in-situ. En effet, notre modèle parvient 

à ajuster les données de température et de conductivité acquises sur le terrain (Figure 87). L’évolution 

de la conductivité électrique vis-à-vis de la température est aussi cohérente pour d’autres localisations 

(Figure 191 en Annexe K). Les résultats de cette modélisation sont aussi concordants avec les 

résultats des mesures effectuées en laboratoire par polarisation provoquée spectrale. La principale 

différence entre les mesures in-situ et en laboratoire est l’ampleur de la variation de la conductivité 

électrique au cours du changement de phase. La principale explication est une teneur en eau initiale 

différente. Ce modèle offre l’avantage de relier simplement la conductivité électrique à la température 

et à la teneur de glace.  Nous pouvons alors calculer la distribution de température à partir à de 

données géophysiques.  

Au cours de cette expérience, d’autres méthodes géophysiques ont été testées comme la 

tomographie de polarisation provoquée en domaine temporel, la méthode de Potentiel Spontanée et 

la méthode du géoradar (Annexe K). Les résultats de la tomographie électrique de résistivité ont 

montré que l’anomalie résistive de conductivité est localisée au-dessus de la corbeille. Cette mauvaise 

localisation peut être aussi dû à un problème de résolution spatiale de la méthode. Les résultats de la 

polarisation provoquée n’ont pas été concluant en d’autre à cause du dispositif utilisée. Ainsi, pour 

remédier à ces deux problèmes, nous avons développé un dispositif de monitoring géophysique en 

trois dimensions centré sur la corbeille C1. Pour plus détails, sur ce nouveau dispositif se référé à 

l’Annexe L. 
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Chapitre 6. Etude expérimentale à échelle 

réduite (1/10) et conditions contrôlées 

  



173 

 

6.1. Introduction et enjeux 

Comme énoncé en introduction du manuscrit, les systèmes géothermiques superficiels sont des 

systèmes à basse enthalpie, i.e. mettant en œuvre des puissances énergétiques faibles (quelques 

centaines de watts). Les rentabilités « énergétique et économique » de ces systèmes sont directement 

liées à leur dimensionnement. Un sous-dimensionnement du nombre d’échangeurs conduit à une 

dégradation rapide du rendement et donc à une utilisation accrue du système. Ce sous-

dimensionnement peut avoir un effet à court terme avec une perte de rendement ponctuelle (e.g. à la 

sortie de l’hiver) et/ou un effet à long terme avec un épuisement de la ressource géothermique au fil 

des années. Quant au surdimensionnement du système, il n’est pas viable économiquement à cause 

du prix de l’installation. Ainsi, le dimensionnement est une adéquation entre la puissance requise pour 

chauffer l’habitation, les constantes climatiques et le type de sol. Actuellement, le dimensionnement 

n’intègre pas suffisamment l’influence du type de sol (Moch, 2013) et les oscillations des paramètres 

climatiques peuvent compliquer l’ajustement du dimensionnement.  

Afin d’optimiser les systèmes géothermiques superficiels et leur dimensionnement, il est 

nécessaire de mieux appréhender les transferts thermo-hydriques initiés dans le sol afin de mieux 

gérer la ressource aux court et long termes et de quantifier l’apport des différents flux thermiques. Il 

est aussi nécessaire de vérifier si le changement de phase (gel du sol) est un processus favorable au 

système. En effet, le gel du sol est un processus favorable puisqu’il conduit à une libération de chaleur 

latente qui peut être recueillie par l’échangeur géothermique et en théorie, à une augmentation de la 

conductivité thermique du milieu. Cependant, ces gains peuvent être compensés par la suppression 

du renouvellement thermique convectif lié aux mouvements d’eau et par une possible perte de 

continuité de la matrice. Ainsi, les conditions pour lesquelles le changement de phase est un processus 

favorable aux systèmes géothermiques basse enthalpie restent encore mal connues.  

 

 La réponse à ces problématiques demande le développement d’une expérience où les 

conditions expérimentales sont contrôlées. A notre connaissance, il n’existe pas d’expérience 

analogique permettant de répondre à notre problème (voir 1.1.5). En effet, les expériences déjà 

développées n’utilisent pas une corbeille géothermique à échelle réduit et ne régule pas la température 

des conditions frontières (Eslami-Nejad and Bernier, 2012; Kramer et al., 2015). Cette expérience 

doit permettre l’étude des transferts et des bilans thermiques liés aux prélèvements de chaleur par un 

échangeur spiralé pour différentes conditions expérimentales (e.g. différents états hydriques ou 

puissance prélevée). Deux types d’essais doivent être menés pour répondre à l’ensemble des 

problématiques : des essais statiques et des essais dynamiques (Figure 90). Dans les essais statiques, 

le prélèvement de chaleur suit une rampe de température. Ce type d’essai a été principalement utilisé 
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pour vérifier le fonctionnement de l’expérience et identifier l’impact du gel sur les transferts et sur le 

bilan thermique. Ce type d’essai peuvent servir à comparer notre méthodologie aux études thermiques 

déjà répertoriées dans la littérature. Les essais dynamiques correspondent à des cycles alternant 

prélèvement et renouvellement de chaleur et permettent de simuler l’utilisation d’un système 

géothermique sur plusieurs années afin de vérifier le renouvellement de la ressource géothermique 

sur le long terme. 

 

Enfin, cette expérience comporte aussi un volet géophysique qui consiste à appliquer le modèle 

pétrophysique développé dans le Chapitre 3. De plus, nous souhaitons comparer et déterminer 

l’intérêt d’intégrer les observables géophysiques aux données de température pour l’étude des 

transferts thermo-hydriques des corbeilles géothermiques. En effet, le but final est de valider 

l’utilisation des méthodes géo-électriques pour le suivi du fonctionnement des systèmes 

géothermiques superficiels. 

  

 Nous allons donc commencer par la description du fonctionnement de l’expérience 

analogique et de ses différents systèmes (partie 6.2). Puis dans une seconde section, nous établirons 

le bilan thermique pour une expérience en sable sec et saturé (partie 6.3) permettant ainsi de 

déterminer l’évolution des différents flux thermiques. Ensuite, nous détaillerons le système de 

monitoring géophysique et analyserons les données collectées dans le cadre d’un essai saturé au sein 

du Chapitre 7. 
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6.2. Description de l’expérience  

L’expérience analogique a été développée pour répondre à plusieurs questions évoquées 

précédemment à l’aide de deux types de sollicitations thermiques : sollicitation par un échelon de 

température et sollicitation cyclique. Les sollicitations par un échelon de température permettent de 

simuler des transferts thermo-hydriques élémentaires, liés à un prélèvement de chaleur par un 

échangeur spiralé. (Figure 90). Ce type d’essai nécessite des systèmes de régulation simples. Les 

essais cycliques tendent eux à reproduire le fonctionnement d’une corbeille géothermique sur une ou 

plusieurs années. Ces essais demandent de simuler les variations thermo-hydriques de 

l’environnement (température de l’air, précipitations) au cours d’un cycle (i.e. d’une année) mais 

aussi la puissance prélevée par la corbeille. Cette configuration expérimentale couple la propagation 

d’un front thermique plan lié à la variation de la température de l’air, d’un front thermique à caractère 

cylindrique lié à l’échangeur ainsi que les transferts d’eau dans le sol et entre le sol et l’air. Dans le 

cadre de cette thèse, seul le cas d’un sol saturé sera abordé. Cette expérimentation analogique à 

l’échelle réduite d’un système géothermique a donc demandé la conception et le dimensionnement 

des différents systèmes. 

 
Figure 90 : Schéma de la cuve représentant les fronts thermiques générés. 

L’échangeur spiralé (en rouge) génère un front thermique à caractère cylindrique (en bleu) se propageant dans le milieu. 

La variation de la température de l’air à la surface du milieu poreux crée un front thermique plan descendante (en 

orange). Lors des essais statiques seul un front cylindrique est généré alors que pour les essais dynamiques les fronts 

plan et cylindrique sont émis.   
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6.2.1. Mise à l’échelle et cahier des charges 

Pour élaborer l’expérience analogique, nous avons cherché à reproduire à échelle réduite et 

en conditions contrôlées les phénomènes présents dans le sol (Figure 91, Figure 92). Le système de 

référence que nous cherchons à reproduire est une corbeille géothermique telle que celles utilisées 

précédemment dans l’essai in situ (Chapitre 5). Le facteur de réduction géométrique est fixé à 10 de 

façon à disposer d’une installation de taille raisonnable. Les paramètres dimensionnels de 

l’installation ont été fixés à l’aide d’une analyse dimensionnelle. Le milieu modèle (sable calibré) et 

le fluide d’imbibition (eau) ont des caractéristiques thermo-physiques voisines des sols réels. Le 

changement de phase qui s’y développe est caractérisé par des phénomènes de surfusion qui peuvent 

sensiblement affecter le développement du noyau de glace si les températures au niveau de la corbeille 

ne descendent pas suffisamment bas. Pour éviter ces biais, et permettre à terme des études de transfert 

de masse et de chaleur dans des conditions proches de la réalité, il a été décidé de solliciter le système 

avec des amplitudes de températures représentatives de la réalité. 

Les transferts thermiques dans le sol sont gouvernés par la diffusion de la chaleur. La durée 

caractéristique des expériences doit être fixée de sorte à garder constant le nombre de 

Fourier (équations 6.1 et 6.2).  

 𝐹𝑜 =
𝑡𝑐𝑎𝑟 . 𝑎

𝐿𝑐𝑎𝑟
2

 
 

6.1 

 Soit, 

 𝑡𝑐𝑎𝑟−𝑒𝑥𝑝 = 𝑡𝑐𝑎𝑟−𝑟𝑒𝑒𝑙

𝐿𝑐𝑎𝑟−𝑒𝑥𝑝
2

𝐿𝑐𝑎𝑟−𝑟𝑒𝑒𝑙
2 =

𝑡𝑐𝑎𝑟−𝑟𝑒𝑒𝑙

100
 

 

6.2 

avec 𝑡𝑐𝑎𝑟 le temps caractéristique (s), 𝐿𝑐𝑎𝑟 la longueur caractéristique (m), 𝑎 la diffusivité thermique 

(m2.s-1) et les indices 𝑒𝑥𝑝 et 𝑟𝑒𝑒𝑙 pour expérience et réel.  

Ainsi, un cycle annuel pourra être reproduit en 3,65 jours. Compte tenu du facteur d’échelle 

et des propriétés du sol témoin, l’énergie prélevée dans le milieu modèle au cours de l’expérience 

sera réduite d’un facteur 1000 par rapport à la réalité, et la puissance par un facteur 10 compte tenu 

de l’échelle de temps.  
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Figure 91. Vue d’ensemble de l’expérience analogique. 

Légende : cuve et garde thermique (1), système de soufflerie (2), bains thermostatés (3), centrale d’acquisition (4), 

panneau de commande (5), programmateur (6), bornier de connexion du système de monitoring géophysique (7), châssis 

principal (8), réserve d’eau (9), unités d’acquisition et de contrôle (10), Résistivimètre (11). 
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Figure 92. Principales fonctions simulées dans l’expérience analogique. 

L'expérience analogique consiste en une cuve cylindrique d'un mètre de diamètre, pour 1.40 m de hauteur (1). Au centre 

de la cuve, un échangeur spiralé à échelle réduite (2) est mis en place dans un milieu modèle (3). Cet échangeur est relié 

à un bain thermostaté (4). Le niveau piézométrique est contrôlé par un système qui se compose d’une crépine (5), d’une 

noix pour l’ajustement du niveau piézométrique (6) et d’une réserve d’eau (7). À la base de la cuve, un échangeur 

hélicoïdal (8) relié à un bain thermostaté (9) fixe la température du milieu en profondeur. La température de l'air (10) 

est régulée à l'aide d'une soufflerie. Le système de soufflerie se compose d'un bain thermostaté (11), d'une veine d'air 

(12), d’évents (13), de capteurs de débit d'air (14) et de température (15). Les précipitations sont simulées grâce à des 

pulvérisateurs (16) et leur température est fixée à l’aide d’un échangeur présent dans la veine d’air (12). L’influence de 

la température de la pièce est atténuée à l'aide de différentes couches d'isolants (17, 18, 22, 23). Le toit de la cuve est 

composé de plaques de polystyrène (17). La cuve repose sur un isolant de type verre cellulaire (18) et un châssis 

secondaire (19). Le système de pesée (20) soutient le châssis secondaire et est fixé à un châssis principal (21). L’isolation 

du fût de la cuve se compose d’une première couche d'isolant thermique (22) et d'une garde thermique (23) assurant une 

température constante sur son pourtour. Les températures d’entrée et de sortie (15) de chaque système sont enregistrées 

à l’aide d’une centrale d’acquisition (24). Les débits (25,26) sont ajustés grâces à des vannes (27). La température du 

milieu est enregistrée à l’aide d’une quarantaine de thermocouples (28). Quatre capteurs de saturation (29) ont aussi été 

placés dans ce milieu à différentes profondeurs. Le monitoring géophysique est effectué à l’aide de 62 électrodes (30) et 

d’un résistivimètre (31). 
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Les principales caractéristiques et fonctions reproduites sont les suivantes : 

- une cuve cylindrique d’un mètre de diamètre et d’environ 1.4 m de hauteur (partie 6.2.2) 

associée à une garde thermique (partie 6.2.4, § Garde thermique). 

- un échangeur géothermique. Un échangeur spiralé a été mis en place au centre de la cuve et 

joue le rôle de la corbeille géothermique (Figure 94). Le diamètre et la hauteur de l’échangeur 

spiralé installé dans la cuve ont été calculés en réduisant par 10 le diamètre et la hauteur (partie 

6.2.4, §Corbeille géothermique). Cet échangeur permet de générer un front de diffusion 

thermique à caractère cylindrique.  

- un milieu poreux, ou milieu modèle, siège des transferts thermo-hydriques. Nous avons choisi 

un milieu simple (tri-phasique : matrice, eau, air) et homogène permettant de simplifier 

l’analyse des transferts en maintenant le caractère axisymétrique de l’expérience (partie 

6.2.3). Le niveau piézométrique et la saturation de ce milieu varient selon l’expérience 

considérée (partie 6.2.4, §Contrôleur du niveau d’eau ). Les caractéristiques géométriques 

(e.g. tailles des grains, frange capillaire) ne respectent pas la mise à l’échelle. 

- une température du sol constante en profondeur. A une dizaine de mètres, le sol ne subit plus 

l’influence thermique des variations saisonnières (partie 6.2.4, §Echangeur basal). A ces 

profondeurs la température du sol est proche de la moyenne des températures annuelles, soit 

pour la région de Chambéry environ une dizaine de degrés. 

- la température de l’air (partie 6.2.4, §Soufflerie). Dans un premier temps, nous avons choisi 

de garder constante la température de l’air afin de réaliser les essais statiques. Ensuite, nous 

avons simulé les variations saisonnières du climat. Les températures mensuelles de l’air pour 

la région de Chambéry varient en moyenne entre 1.3 et 20.1°C (Figure 93). Nous avons choisi 

de reproduire la variation saisonnière des températures au travers d’un cycle sinusoïdal de 

température oscillant entre 0 et 20°C. Ce cycle est effectué en 3.6 jours (soit 86.4 heures) afin 

de respecter une réduction temporelle de 100.  

- les précipitations. Les précipitations et écoulements d’eau souterrains prennent part au 

renouvellement du flux thermique. Il est opportun de pouvoir les simuler (partie 6.2.4, § 

Générateur de précipitations). Pour la région de Chambéry, les précipitations annuelles sont 

en moyenne de 1050 mm. Ainsi, en intégrant le facteur de mise à l’échelle et les dimensions 

de la cuve, nous devons simuler environ 81.9 L de pluie sur 86.4 heures soit 0.95 L par heure 

(Figure 93, Table 11). 
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Figure 93. Constantes climatiques pour la ville de Chambéry. 

Données issues de METEO FRANCE (2018), Climate-Data.org (2018) 

 

Table 10. Principales caractéristiques du climat de Chambéry et équivalences dans l’expérience 

analogique. 
Nous avons choisi de simplifier le cycle de température du climat de Chambéry en un cycle sinusoïdal d’amplitude de 

20°C avec une moyenne à 10°C. Les données climatiques sont présentées en Annexe N.  

Données issues de METEO FRANCE (2018), Climate-Data.org (2018) 

Climat (cycle de 365 jours) Expérience analogique  (cycle de 86.4 h) 

Température annuelle (°C) 10.9 Moyenne de température (°C) 10.0 

Température mensuelle 

minimale 

1.3 Température minimale 0.0 

Température mensuelle 

maximale 

20.1 Température maximale 20.0 

Précipitations annuelles 

(mm) 

1050 Total de précipitation (mm) 81.9 

Moyenne des précipitations 

mensuelles (mm) 

87.5 Moyenne des précipitations 

pour 1/12ème du cycle (mm) 

6.8 

  

  

Moyenne des précipitations par 

heures (mm) 

0.95 

 

 

- un système de suivi en température et des débits, composé d’une centrale d’acquisition et 

d’une quarantaine de thermocouples principalement mis en place dans le milieu poreux (partie 

6.2.5, §Acquisition de températures, §Acquisition de débits). 

- un dispositif géophysique composé de 64 électrodes (partie 6.2.6). 

- des capteurs secondaires pour le suivi du poids de la cuve (partie 6.2.5, §Surveillance du poids 

de la cuve) et de la saturation du sable (partie 6.2.5, §Acquisition des données de saturation). 
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Figure 94. Disposition géométrique des différents éléments de l’expérience analogique. 

Le milieu modèle se compose d’une couche de graviers à la base de la cuve (épaisseur 0.15 m) et d’une couche de sable 

siliceux où l’échangeur géothermique est mis en place. Dans la couche de graviers, un tamis et une crépine sont en place 

et évitent l’entrainement des grains de sables. Le toit de l’échangeur géothermique est enfoui à -10 cm dans le sable et 

sa base à -31 cm, ce qui correspondent respectivement à -1.0 m et -3.1 m à l’échelle in-situ (réduction géométrique 1/10). 

La virole permet de maintenir l’échangeur géothermique et les thermocouples dans le sable en place. 
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6.2.2. Structure 

D’un point de vue structure, l’expérience analogique se compose de deux châssis (un châssis 

principal et un châssis secondaire avec le plateau de pesée), d’une cuve cylindrique, d’une virole et 

d’un toit (Figure 94). 

 

Le châssis principal se compose de traverses soudées selon un quadrillage, permettant la 

reprise des efforts et qui surélève la cuve. Ce châssis principal repose sur neuf points d’appuis 

ponctuels (deux rangés de parpaings de 20 cm de hauteur). Les trois capteurs de pesée sont disposés 

sur ce châssis. Au-dessus de ces capteurs, reposent le plateau de pesée et le châssis secondaire. Ce 

plateau se compose de trois profilés métalliques en forme de H et d’un plancher en bois composite. 

Par-dessus le plancher en bois, des plaques de mousse de verre cellulaire (Foamglass, conductivité 

thermique : 0.05 W.m-1.K-1) ont été disposées afin d’isoler la base de la cuve d’un point de vue 

thermique. Afin d’éviter l’encrassement de l’isolant ou le ripage de la cuve, une structure métallique 

de forme rectangulaire est mise en place entre la base de la cuve et le plancher en bois. La hauteur de 

cette structure métallique est identique à la hauteur de l’isolant. L’isolant est maintenu en place dans 

cette structure à l’aide de quatre sangles. Cette structure métallique permet de transmettre directement 

le poids de la cuve sur le plateau de pesée, évitant ainsi de transmettre des efforts mécaniques à 

l’isolant. Le plateau de pesée dispose de quatre pieds qui sont déployés lors des phases de 

maintenance de la cuve (Figure 95). 

 

 
Figure 95. Vues des différents chassis sur lesquels repose la cuve. 

a) Fixation des jauges de contrainte sur le châssis principal, b) Dispositif final. Légende : (1) châssis principal, (2) jauge 

de contrainte i.e. pesée, (3) châssis secondaire en H, (4) Plancher en bois, (5) Structure métallique emprisonnant les 

plaques isolantes en mousse de verre, (6) Garde thermique, (7) pieds stabilisateurs. 

 

La cuve stricto-sensu correspond à un cylindre de 1.0 m de rayon interne et de 1.4 m de 

hauteur (en polypropylène haute densité, épaisseur de la paroi 1.0 cm). Dans la partie supérieure, une 

virole est présente. Cette virole permet de positionner et de fixer l’échangeur et les différents capteurs. 

La virole correspond à un cylindre en PVC de 92.4 cm de rayon interne et de 50.0 cm de hauteur. 

L’épaisseur de la paroi est de 0.8 cm. Sur le fût de la virole, quatre rangées de trous disposées à 90° 
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ont été percées afin de faire passer les fils pour le support des capteurs et de la corbeille (diamètres 

des trous 0.2 cm) (Figure 96). Le toit de la cuve se compose d’une plaque de polystyrène d’environ 

5 cm d’épaisseur. Pour plus de détails sur l’isolation latérale et le toit de la cuve se référer à la partie 

6.2.4. 

 

 
Figure 96. Vue de la virole en place. 

Légende : (1) cuve, (2) virole, (3) fils supports pour les capteurs et la corbeille (4). 
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6.2.3. Milieu modèle 

6.2.3.1. Contraintes 

Le choix du type de milieu modèle est une problématique importante puisqu’il conditionne 

les transferts thermo-hydriques et la réponse géophysique. Les principales contraintes ont été les 

suivantes :  

- un milieu homogène, évitant des circulations d’eau préférentielles lors des essais saturés. 

- un milieu durable dans le temps conditionnant la répétabilité des expériences.  

- une granulométrie adéquate liant une mise en œuvre facile du matériau et une réponse 

géophysique identifiable. 

- un matériau naturel, respectant, si possible la mise aux dimensions. En effet, les corbeilles 

géothermiques sont remblayées par les matériaux du site préalable après criblage. 

- un matériau facilement caractérisable afin de fixer le plus de paramètres possible lors des 

modélisations thermiques et géophysique. 

 

6.2.3.2. Couche de graviers 

Notre milieu modèle repose sur une couche mince de graviers (Figure 94). La couche de graviers 

de 0.15 m a été placée afin de faciliter la gestion du niveau d’eau, et des écoulements verticaux lors 

d’expériences avec des précipitations et afin de réduire la frange capillaire dans le cas d’un niveau 

d’eau à la base de la cuve. Dans sa partie supérieure, un tamis en nylon vise à retenir les grains de 

sable fin. La couche de graviers correspond à du gravier 6/16, utilisé lors de la préparation du béton. 

Puisque la couche de graviers est éloignée de la corbeille géothermique et des systèmes de monitoring 

(température et géophysiques), nous supposons qu’elle n’influence pas les paramètres enregistrés lors 

de nos expériences. Les caractéristiques données par le fabriquant sont les suivantes : 

Table 11. Caractéristiques du graviers. 

Fabricant 
Pradier Blocs Ecobati 

657035-PRA-14 

Classe granulaires 

Granularité Gc 

6.3 / 16 

90 / 15 

Nom 
Gravier 6/16, préparation de 

béton 
Forme de gravillon Roulé fl20 

Provenance Mondragon, (84), France 
Teneur en éléments 

coquillers 
SC10 
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6.2.3.3. Couche de sable 

Nous avons choisi de remplir le reste de la cuve avec un sable siliceux de granulométrie médiane 

(D50) proche de 184 µm. Cette couche de sable a une épaisseur moyenne de 1.05 m (Figure 94). Le 

choix d’un sable fin calibré s’explique pour les raisons suivantes :  

i) Travailler avec un milieu homogène dont nous maitrisons les propriétés.   

ii) Favoriser la polarisation du milieu. En effet, dans les sections précédentes, nous avons vu 

que le temps de relaxation d’un grain dépend de sa taille, autrement dit, plus un grain est 

grand, plus il faut du temps pour totalement le polariser et le dépolariser (Figure 17). Ainsi, 

une granulométrie fine permet d’augmenter la réponse des signaux de polarisation.  

iii) L’utilisation d’un sable siliceux permet d’être cohérent avec les expériences analogiques 

déjà développées pour l’étude des chauffages géothermiques (e.g. Eslami-nejad and 

Bernier, 2012; Kramer et al., 2015). 

 

Nous avons aussi proscrit l’utilisation de sable « classique » i.e. contenant une part importante de 

calcite puisque cette dernière est plus facilement dissoute par l’eau. La dissolution de la calcite est 

dépendante de la température. La dissolution de la calcite impliquerait alors un biais pour le 

monitoring géophysique en augmentant la salinité de l’eau porale de plus, la taille et/ou la rugosité 

des grains pourraient varier au cours du temps (ref). Enfin, l’estimation des paramètres thermiques 

d’un sable « purement » siliceux est plus simple car le milieu est homogène en termes de minéralogie.  

 A noter que l’une des contraintes que le milieu poreux ne respecte pas est la mise aux 

dimensions de la frange capillaire : plus un matériau est fin, plus la taille des pores est petite, et plus 

sa frange capillaire est importante. Dans notre cas, elle peut être estimée à ≈50 cm (Sibille, 2018), 

cela représenterait une frange capillaire de 5 m à l’échelle réelle. Pour pouvoir respecter ce critère, il 

aurait fallu travailler avec des graviers calibrés de petit diamètre ce qui aurait posé des problèmes au 

niveau de la polarisation. Le travail réalisé au cours de cette thèse portant sur l’étude du milieu saturé, 

le sable fin calibré a donc été préféré. 

 

6.2.3.4. Caractéristiques pétrophysiques 

Le sable TF15 a été acheté en octobre 2016 chez Label Résine et se compose à plus de 98% de 

silice SiO2 (Annexe M). Les trois analyses granulométriques ont été réalisées par diffraction laser 

(MasterSizer 2000, Malvern) et sont conformes avec les données du fabricant. Les principales 

caractéristiques granulométriques du sable sont les suivantes : D10 = 113.7 µm, D50 = 184.6 µm, D90 

= 304.2 µm (Annexe M). La CEC de notre sable a été mesurée à l’aide la méthode de Cobaltihexamine 

plusieurs fois au cours des différentes expériences SIP en laboratoire (Chapitres 3 et 4). A partir des 

premières mesures, nous avons retenu une CEC proche de 0.096 meq/100 g (Chapitres 2 à 4) puis 
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cette valeur a été affinée par la répétition de nouvelles mesures donnant une CEC de 0.13 +/- 0.01 

meq/100 g. (Annexe E et Annexe F) .  

A l’aide du système de pesée de la cuve, la porosité du milieu poreux (sable + gravier) a été 

estimée à 0.385, ce qui est cohérent avec les valeurs communément retenues pour un sable fin (Das, 

2008) et avec les valeurs trouvées dans les essais en laboratoire. 

 

6.2.3.5. Caractéristiques thermiques  

D’un point de vue thermique, deux propriétés ont été déterminées : la conductivité thermique (λ) et 

la capacité calorifique (Cp). 

 La conductivité thermique a été mesurée au sein du laboratoire LOCIE à l’aide d’un analyseur 

de conductivité thermique de type C-Therm TCi (de C-Therm Technologies) avec ou sans agent de 

contact entre l’échantillon et le capteur.  

Au total, 150 mesures ont été réalisées sur plus de 15 échantillons différents : 5 éprouvettes 

de sable sec, 5 éprouvettes de sable saturé, 5 éprouvettes de sable saturé englacé (Annexe M) La 

mesure de la conductivité thermique de la glace pure n’a pas abouti à cause d’un mauvais contact 

entre le capteur et la surface de l’échantillon. Pour les échantillons de sable sec et de sable saturé, la 

mesure a été effectuée à l’air ambient (entre 22 et 26°C). Pour l’échantillon de sable saturé, l’eau 

distillée puis le sable ont été versés dans l’éprouvette afin d’éviter la formation de poches d’air dans 

l’échantillon. Chaque éprouvette a été « vibrée » (tapée) afin de tendre vers une porosité commune. 

Pour les mesures sur sable englacé, l’éprouvette a été mise dans une étuve à -15°C. La mesure a été 

effectuée à l’air ambient juste après la sortie de l’échantillon. L’agent de contact entre la sonde et la 

surface de l’échantillon utilisé est de la graisse thermique pour les échantillons de sable sec et de sable 

englacé et de l’eau pour le sable saturé. Nous avons essayé d’effectuer des mesures sans agent de 

contact mais sans succès. Le diamètre et la hauteur de l’éprouvette sont respectivement de 40 mm et 

45 mm. A l’issue des mesures, les valeurs retenues sont les suivantes : 

 

Table 12. Conductivité thermique de sables, sec, saturé et englacé, mesurée en laboratoire. 
*La mesure sur le sable saturé, gelé correspond à une unique éprouvette dont la mesure de conductivité thermique a été 

effectuée plusieurs fois.  

Echantillon 
Porosité  

(-) 

Diffusivité 

 (Ws1/2.m-².K-1) 

Conductivité thermique 

(W.m-1.K-1) 

Sable sec 37.51 (± 1.2) 1333.87 (± 13.34) 1.01 (±0.02) 

Sable saturé 34.22 (±1.19) 2371.64 (± 28.06) 2.70 (±0.10) 

Sable saturé gelé* 32.68* 2644.81 (± 3.55) 3.17 (±0.18) 
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 La capacité calorifique sur sable sec a été mesurée par calorimétrie différentielle à balayage. 

La mesure a été réalisée avec le calorimètre DSC Mettler Toldeo DSC1, par la société Neotim 

(commande n°4500157310, rapport n°RA.19.08.EB). Cette méthode consiste à mesurer la différence 

de flux de chaleur entre l’échantillon et une référence en fonction de la température (ou du temps) et 

sous atmosphère neutre. Dans notre cas, la capacité calorifique a été mesurée entre -15°C et 30°C, 

avec comme gaz neutre de l’azote. L’échantillon est le sable (volume : 40 µL, masse : 30.999 mg) et 

la référence est un saphir.  La capacité calorifique du sable sec varie peu sur la gamme de température 

étudiée, de 0.66 à 0.75 J.g-1.K-1
 (Table 13). Par la suite nous retenons la mesure prise vers 0°C, i.e.  

𝐶𝑝 = 0.69 J.g-1.K-1. 

Table 13. Mesure de la capacité calorifique du sable sec entre -15 et 30°C. 

Tc (°C) Cp (J.g-1.K-1) Tc (°C) Cp (J.g-1.K-1) Tc (°C) Cp (J.g-1.K-1) Tc (°C) Cp (J.g-1.K-1) 

-15.00 0.66 -3.30 0.68 8.39 0.71 20.09 0.73 

-12.66 0.67 -0.96 0.69 10.73 0.71 22.43 0.73 

-10.32 0.67 1.38 0.69 13.07 0.72 24.77 0.74 

-7.98 0.68 3.71 0.70 15.41 0.72 27.11 0.74 

-5.64 0.68 6.05 0.70 17.75 0.73 29.45 0.75 

 

 Les valeurs des propriétés physiques et thermiques mesurées sont cohérentes avec les valeurs 

issues de la littérature (Table 14). Par exemple, Incropera et al. (2007) retient une conductivité de 

0.27 W.m-1.K-1 à 300°K pour du sable sec alors que Pahud (2002) opte pour une conductivité typique 

de 0.4 W.m-1.K-1 pour le sable sec et de 1.8 W.m-1.K-1 pour le sable saturé. Ces valeurs indiquées 

directement pour des formations géologiques sont un peu plus faibles que nos mesures. Cette 

constatation s’explique par le fait que notre sable est principalement constitué de grains de silice et 

qu’il est grano-classé (ce qui est rarement le cas des formations sableuses « naturelles ») avec une 

forme de grain plutôt sphérique. Il est préférable d’estimer les caractéristiques thermiques effectives 

du sable à partir des phases du milieu modèle comme par exemple en utilisant une loi de mélange 

pour la masse volumique ou l’équation de Zehner and Schlünder (1970) pour estimer la conductivité 

thermique. Les valeurs retenues pour le milieu modèle sont présentées dans la Table 14 (valeurs en 

gras). 
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Table 14. Résumé des caractéristiques du sable Sd 184. 
Les paramètres thermiques estimés pour le milieu poreux correspondant à un sable siliceux de 38.5 % de porosité sont 

proches des mesures effectuées par Hamdhan et Clarke (2010) sur un échantillon d’un sol fin sableux. 

Sources : a. Données fournisseurs ; b. Pahud (2002) ; c. Incropera et al. (2007) ; d. Esence et al. (2017) ; e. Slack (1980) ; 

f. estimé à partir de la formule de Zehner et Schlünder (1970) ; g. échantillon Fine Sand dans la Table 1, issu d’Hamdhan 

et Clarke (2010), h. McKenzie et al. (2007), i. à partir de mesures en laboratoire ; j. estimé à l’aide d’une loi de mélange. 

Granulométrie Pétrophysique 

D10 (µm) 113.7 (i) ϕ  (-) 0.385 (i) 

D50 (µm) 184.6 (i) Composition chimique 
SiO2 > 0.98 % (a) 

Al2O3 < 0.9 % (a) 

D90 (µm) 304.2 (i) CEC (meq/100g) 0.096 - 0.13 (i) 

Phase ρ (kg/m3) Cp (J.kg-1.K-1) λ (W.m-1.K-1 ) 

Solide (silice) 
2650 

2640 (c) 

2600 (d) 

1105 (c) 

850 (d) 

5.28 (c) 

5.5 (d) 

Air 
1.28 (c) 

0.5 (d) 1075 (d) 0.05 (d) 

Eau liquide 
1000 (c) 

990 (d) 

4217 (c) 

4180 (d) 

0.569 (c) 

0.64 (d) 

Glace 920 (c) (h) 
2040 (c) 

2108 (h) 

1.88 (c) 

2.14 (e) (h) 

Milieu ρ (kg/m3) Cp (J.kg-1.K-1) λ (W.m-1.K-1 ) 

Sec 

1630 (j) 

1515 (c) 

1600 (g) 

690 (i) 

800 (c) (g) 

1.02 (±0.02) (i) 

0.27 (c) 

0.40 (k) 

0.45 (f) 

0.15 (g) 

Saturé 
2015 (j) 

2010 (g) 

1486.15 (j) 

1632  (g) 

2.70 (±0.10) (i) 

2.12 (f) 

2.75 (g) 

1.18 (k) 

Glace 1984 (j) 883.9 (j) 
3.17 (±0.18) (i) 

3.70 (f) 
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6.2.4. Echangeur géothermique et systèmes de régulation 

6.2.4.1. Echangeur géothermique 

Les systèmes géothermiques basse enthalpie pour le chauffage des bâtiments comprennent : i. des 

échangeurs qui prélèvent de la chaleur au sol au travers d’un fluide caloporteur, ii. une pompe à 

chaleur permettant de transférer la chaleur à un niveau de température plus élevé à l’habitat, iii. des 

échangeurs ou émetteurs distribuant la chaleur dans l’habitat. Dans notre expérience analogique, la 

pompe à chaleur est simulée à l’aide d’un bain thermostaté qui permet de contrôler la température du 

fluide caloporteur injecté dans la corbeille géothermique, et de simuler les besoins du bâtiment. 

 

La corbeille géothermique est simulée à l’aide d’un échangeur spiralé en inox placé au centre de 

la cuve afin de respecter une axi-symétrie. Les dimensions caractéristiques de la corbeille (hauteur ; 

diamètre) sont réduites d’un facteur 10 par rapport aux dimensions réelles des échangeurs. Les 

puissances thermiques échangées entre la corbeille et le sol modèle étant 10 fois plus faibles que dans 

les installations réelles et les températures caractéristiques conservées, il est nécessaire de réduire 

d’un facteur 10 le débit du liquide circulant dans la corbeille. Que l’on soit en condition réelle ou 

dans l’expérience, le régime d’écoulement dans les tubes des échangeurs est laminaire. Le nombre de 

Nusselt caractérisant les transferts thermiques définit par l’équation 6.3 doit être égale à 4.36. 

 𝑁𝑢 =   
𝐻 𝐷𝑖

𝜆
 = 4.36 

 

6.3 

avec, ℎ le coefficient d’échange thermique (W.m-2.K-1), 𝐷𝑖 le diamètre intérieur du tube (m) et  le 

conductivité thermique du fluide caloporteur (W.m-1.K-1).  

 

La mise à l’échelle aurait nécessité de réaliser un échangeur avec un diamètre intérieur de 2 mm, 

traversé par un débit 10 fois plus faible que dans la réalité. Ce faisant, les pertes de charge 

occasionnées auraient été trop importantes (2 bars). Il a été décidé de réaliser la corbeille en tube inox 

de diamètre intérieur 4 mm en réduisant le nombre de spires afin de garder un facteur d’échelle de 

100 au niveau de la surface d’échange par rapport au système réel. Le coefficient de transmission 

thermique entre la corbeille et le sol est 2 fois plus faible qu’il ne devrait être, mais reste dans le bon 

ordre de grandeur. La rigidité du tube inox permet une mise en place aisée de l’échangeur. La très 

bonne conductivité de l’inox par rapport à un matériau plastique sera compensée par la mise en place 

d’une gaine thermo rétractable à l’extérieur du tube.  

La partie haute, le centre et la base de la corbeille sont respectivement placés à -0.125, -0.225 et 

– 0.330 m par rapport à la surface du sable. Les caractéristiques de la corbeille sont résumées dans la 

Table 15. 
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Table 15. Caractéristiques géométriques de la corbeille. 

Corbeille Tube Inox 

- hauteur : 0.21 m, - diamètre interne : 0.004 m, 

- diamètre : 0.124 m, - diamètre externe : 0.006 m, 

- nombre de spires : 13, - longueur : 11.13 m. 

 

De chaque côté de la spirale, la corbeille est prolongée par ≈ 0.35 m (amont) et ≈0.40 m (aval) de 

tube inox isolés thermiquement pour ne pas affecter les bilans d’énergie. La corbeille est glissée à 

travers les fils de positionnements des thermocouples (Figure 97). Pour les essais effectués sur le 

sable sec et pour les premiers essais en sable saturé, le tube inox de la corbeille était directement en 

contact avec le milieu poreux. Cependant, même dans le cas d’un monitoring géophysique 4D (xyz 

+ t), la présence de l’inox masquait la réponse géophysique liée aux transferts thermo-hydriques. 

Ainsi, à partir du 19/09/2018, une gaine isolante a été mise en place sur le tube inox (gain thermo 

rétractable RS PRO, diamètre 12 mm, rétreint 3:1, référence. 700—4548, RS PRO).  Le fluide 

circulant dans la corbeille est de l’eau glycolé de type KRYO 30 (Annexe N et Figure 201).  

 

 
Figure 97. Corbeille géothermique à l’échelle réduite. 

a) Centrage de la corbeille géothermique avec les fils de positionnement des thermocouples, b) Vue rapprochée de la 

corbeille géothermique. La corbeille est attachée régulièrement aux fils de positionnement des thermocouples, permettant 

ainsi de garder un bon centrage de la corbeille et d’éviter la déformation lors du remplissage de la cuve avec le sable. A 

noter que les deux guides PVC maintenant les spires lors de la mise en place de la corbeille ont été ôtées au cours du 

remplissage en sable.  
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 La corbeille est connectée au bain thermostaté (VC1200 W, LAUDA) à l’aide de deux tubes 

rilsan (tube polyamide, diamètre 4.0 mm, épaisseur 2.7 mm). Ces tubes sont isolés par une gaine 

thermique. La longueur de tube rilsan utilisée entre la connexion au tube inox et le points de mesure 

en température est estimée à 2.9 m, (1.5 m entre la mesure de température et l’entrée du tube inox,  et 

1.4 m aval, sortie tube inox → mesure de température). A mi-parcours du tube rilsan, deux 

connecteurs rapides sont présents permettant d’inverser le sens de circulation dans la corbeille si 

nécessaire. Sauf explicitement mentionné, le fluide caloporteur entre dans la corbeille par le bas et en 

sort donc par le haut. Les mesures de température se font sur la façade du panneau de commande à 

l’aide de thermocouples de type K reliés à la centrale d’acquisition. Sur la branche aval, un débitmètre 

à ailettes est relié au compteur et à la centrale d’acquisition (débitmètre FCH-M, de B.I.O-TECH 

E.K). Un thermocouple de type PT-100 est aussi connecté à la branche aval et peut être relié 

directement au bain thermostaté si besoin pour réguler ce dernier. Cette solution n’a pas été retenue. 

Ainsi, pour tous nos essais, le bain était régulé sur une consigne de température interne (correspondant 

à la température entrée corbeille). Enfin, nous avons aussi modifié la régulation PID (proportionnel, 

intégral et dérivé) afin d’éviter l’apparition de cycles haute fréquence sur la température. Autrement 

dit, nous avons désactivé « l’action dérivée » et augmenté « l’action intégrale » (180 < intégral < 500 

sec). Le bon fonctionnement de la régulation sur la corbeille a été testé lors des essais de validation 

(partie 6.2.7). 

 

 Grâce à ces systèmes, nous pouvions effectuer des expériences avec trois types de 

régulation sur la corbeille géothermique : une rampe, un cycle en température et un cycle en 

puissance. Chaque type d’essai demande une stratégie de régulation différente (Figure 98).  

 

Régulation de type rampe de température 

Pour la rampe de température, la régulation s’effectue sur la température interne du bain. Une fois 

que le bain a atteint la consigne l’électrovanne est ouverte. 
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Figure 98. Schéma du système géothermique avec sa régulation. 

a) Schéma général du système géothermique associé à une régulation de type rampe de température, b) Régulation 

en température suivant un cycle c) Régulation en puissance. 

 

Régulation en température suivant un cycle 

Initialement, l’expérience analogique a été développée pour reproduire stricto-sensu l’utilisation 

d’une corbeille géothermique sur plusieurs années, i.e. prélèvement de chaleur durant la phase 

hivernale et recharge thermique du sol pendant la saison estivale. Ainsi, nous devons reproduire cette 

utilisation sur un cycle de 3.6 jours : 1.8 jours avec une corbeille inactive et 1.8 jours avec un 

prélèvement de chaleur graduel. Le premier moyen pour reproduire ce fonctionnement a été 

d’élaborer un cycle de régulation en température. Ce cycle doit être en phase avec le cycle de la 

soufflerie (§Soufflerie). Les consignes sont introduites dans le menu cycle des bains thermostatés. 

L’ouverture de l’électrovanne du circuit de la corbeille se fait à l’aide d’un automate (Millenium 3, 

Crouzet). Le programmateur est relié à une sonde PT100 localisée juste avant l’évent de la soufflerie. 

L’automate ouvre l’électrovanne lorsque la température de l’air entrant est inférieure à 10°C pendant 

plus d’une seconde. La fermeture de l’électrovanne s’effectue quand la température dépasse 10.5°C. 

afin d’éviter la fermeture ou l’ouverture de l’électrovanne à cause du bruit lié à la mesure une 

temporisation d’une minute a été mise en place. Un exemple typique de cycle en température est 

présenté en Figure 99 (valeurs des consignes en Table 43). Un essai de type cycle comporte au minium 

trois cycles complets afin d’éliminer les effets transitoires. 
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Figure 99. Exemple de consignes en température pour la corbeille et la soufflerie lors d’essais de 

type cycle. 
Dans cette expérience de type cycle, la température de l’air entrant (courbe bleue) dans la cuve (soufflerie) oscille entre 

0 et 20°C sur 3.6 jours. Pendant, la première partie de l’essai (de 0 à 41 h), la température de consigne du bain 

thermostaté liée à la corbeille (courbe rouge) est de 10°C, l’électrovanne est fermée (aucune circulation) (courbe jaune). 

Ici, cette première phase correspond à la saison estivale, où le sol se régénère thermiquement. A partir de 41 h et jusqu’à 

la fin de l’essai, l’électrovanne est ouverte et la température du fluide entrant dans la corbeille descend progressivement 

jusqu’à -5°C puis, à partir de 65h remonte à 10°C (« sortie de l’hiver). 

 

Régulation en puissance suivant un cycle 

En réalité, il est plus correct d’effectuer une régulation sur la puissance prélevée et non sur la 

température d’entrée de l’échangeur pour simuler l’utilisation de systèmes géothermiques. Les essais 

de type cycle avec des consignes en puissance d’énergie prélevée n’ont été possible qu’à partir de 

2019 et constituent la dernière modification dans le système de régulation de la corbeille. En effet, la 

régulation de puissance a demandé de développer un programme LabVIEW, de caractériser la 

réponse du système et de s’interfacer au bain thermostaté. D’un point de vue instrumentation, nous 

avons (Figure 98) :  

- un bain thermostaté avec une PT100 mesurant la température retour de la corbeille, 

- un programme de régulation Labview relié au bain thermostaté et à un boitier Arduino 

(Arduino micro). 

- un programmateur relié à l’électrovanne de la corbeille et au boitier Arduino. 

La régulation en puissance consiste à envoyer une consigne en température pour la température du 

bain interne. Le programme LabVIEW récupère la température interne du bain et la température de 

retour corbeille (PT100 connectée au bain). Au préalable, nous avons calculé la dépendance en 

température des caractéristiques du fluide : masse volumique, capacité calorifique, débit volumique 

(Figure 100 et Annexe N). Ainsi, à partir de ces lois et de la température de retour de la corbeille, un 
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débit massique et la capacité calorifique sont estimés.  A partir de l’équation 6.4, la nouvelle valeur 

de température est envoyée au bain (Figure 100). Le contrôle de l’électrovanne s’effectue aussi dans 

ce programme. Pour ouvrir l’électrovanne, le programme envoie un pic à ≈ 4.7 V à l’aide du boitier 

Arduino. Ce pic est alors détecté par le programmateur qui ouvre l’électrovanne. Le programme 

Labview possède deux modes de fonctionnement : mode statique (une puissance à respecter) et mode 

cycle. Un exemple de régulation en puissance est présenté en Figure 101.  

 𝑃(𝑇) = 𝑄(𝑇) 𝐶𝑝(𝑇) (𝑇𝑖𝑛 − 𝑇𝑜𝑢𝑡) 
 

6.4 

avec, 𝑃(𝑇) la puissance à prélever (W), 𝑄(𝑇) le débit massique (Kg.m-3), 𝐶𝑝(𝑇) la chaleur spécifique 

(kWh.kg-1.K-1), 𝑇𝑖𝑛et 𝑇𝑜𝑢𝑡, respectivement la température entrée et sortie de la corbeille (°C).  

A noter que, le programmateur détecte automatiquement le type d’essai en cours et adapte les 

conditions d’ouverture de l’électrovanne :  

- rampe de température : déclenchement manuel (bouton à bascule sur le programmateur). 

- cycle en température : bouton à bascule en position Programme et PT-100 du circuit de la 

soufflerie connectée. L’ouverture et la fermeture se font à l’aide de deux seuils. 

- cycle en puissance : bouton en position Programme et PT-100 débranchée. La valeur aberrante 

sur l’entrée de la PT100 indique au programme que l’ouverture s’effectue sur le pic de voltage 

envoyé par le boitier Arduino. 

 
Figure 100. Régulation en puissance de la corbeille géothermique. 

a) Cartographie de la puissance. Le programme calcule la température d’entrée (i.e. température interne du bain) en 

fonction de la température de sortie et de la puissance demandée. b) dépendance thermique de la capacité calorifique 

(Cp) et de la masse volumique (ρ) du fluide KRYO30. c) Estimation du débit volumique et massique à partir de la 

température de sortie. La mesure du débit se fait au niveau de la mesure de la température de sortie. 
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Figure 101. Exemple de consigne pour la régulation en puissance de la corbeille (mode cycle). 

La régulation de la soufflerie s’effectue à l’aide de consignes en température, variant de 0 à 20°C en 3.6 jours (courbe 

bleue). En ce qui concerne la corbeille (courbes orange et rouge), la régulation en puissance consiste en l’envoi de 

consignes en température pour la température interne du bain. Au cours de la première phase de l’essai, le système 

géothermique ne doit pas être en marche (électrovanne fermée, recharge thermique du sol). Durant cette phase, le bain 

est en attente à une température de 10°C (courbe orange). Lors de l’allumage de la corbeille géothermique, le programme 

ordonne l’ouverture de l’électrovanne. Pendant une à deux minutes, la consigne du bain reste à 10°C afin de laisser le 

temps au fluide caloporteur de faire un tour de circuit. Ensuite, le programme de régulation suit les consignes en 

puissance (courbe rouge). En fonction de la puissance demandée et des températures mesurées (interne, externe), le 

programme calcule la nouvelle consigne de température à envoyer au bain. 

 

6.2.4.2. Echangeur basal (ou refroidisseur) 

Cet échangeur se situe au fond de la cuve entre le lit de gravier et la paroi. Il se compose d’un 

tube armé cristal (Tricoclair, diamètre intérieur 10 mm), enroulé en spirale (11 spires). Cette forme 

est maintenue à l’aide d’un tuteur en PVC, en forme de croix (Figure 102). L’échangeur est relié à un 

second bain thermostaté (VC1200 W, LAUDA) à l’aide du même tube mais recouvert d’une gaine 

isolante. Les températures d’entrée et de sortie du bain sont mesurées à l’aide de deux thermocouples 

de type K, reliés à la centrale d’acquisition (partie 6.2.5, §Centrale d’acquisition). L’entrée de 

l’échangeur se situe au centre alors que la sortie de l’échangeur se situe au niveau de la spire 

extérieure. Cette sortie est connectée à la garde thermique (§Garde thermique). 

Cet échangeur correspond à la condition frontière basale et assure que le milieu poreux en 

profondeur soit à température constante. En effet, en conditions réelles, à partir d’une dizaine de 

mètres de profondeur, la température du sol est constante car le front thermique lié aux variations 

saisonnières ne perturbe pas la température du sol à ces profondeurs. Cette dernière peut être 

considérée comme étant la moyenne des températures de l’air, qui avoisine généralement les 10°C 

(Figure 93, Table 10). Dans la plupart des cas, nous avons effectué nos expériences en imposant une 

température ≈ 10°C.  

La mise en place de cet échangeur permet de réduire sensiblement le temps de mise en température 

du système et de compenser certaines pertes thermiques. 
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Figure 102. Echangeur spiralé basal (condition frontière inférieure). 
L’échangeur correspond à un tube cristal (diamètre 10 mm) enroulé selon une spirale. Cet échangeur permet de fixer la 

température à la base de la cuve. L’échangeur est relié à un bain thermostaté. 

 

6.2.4.3. Garde thermique et isolation 

La garde thermique et l’isolation de la cuve correspondent à la condition frontière latérale qui doit 

tendre vers une condition adiabatique. A l’issue de nos premiers essais de validation de l’expérience 

analogique, nous avons constaté que la température de la pièce influençait la température à l’intérieur 

de la cuve, notamment lors de la mise en route du chauffage pulsé de la hale technique. La cuve était 

alors isolée d’une couche de 2.5 cm d’épaisseur d’isolant thermique (KAIFLEX ST, Kaimann). La 

conductivité thermique de l’isolant est comprise 0,031et 0,038 W.m-1.K-1. Afin d’avoir des conditions 

expérimentales identiques quelque soit la température de la pièce, une garde thermique a été ajoutée 

permettant d’imposer une température constante autour de la cuve (Figure 103). La sortie de 

l’échangeur basal de la cuve est reliée directement à l’entrée de la garde thermique. Le fluide rentrant 

dans la garde thermique est aux alentours 10°C. Pour assurer une meilleure efficacité du système, une 

deuxième couche d’isolant a été mise en place (épaisseur : 1.25 cm, KAIFLEX ST, Kaimann). 
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Figure 103. Isolation et garde thermique de la cuve. 
a) Vue en coupe de l’isolation de la cuve, b) Mise en place de la garde thermique. La paroi de la cuve se compose 

d’environ un centimètre de polyéthylène à haute densité. L’épaisseur de la 1ère couche d’isolant thermique est de 2.5 cm. 

Par-dessus, un tube cristal (diamètre 10 mm) a été enroulé autour de la cuve et sur toute sa hauteur. Dans ce tube circule 

un fluide caloporteur dont la température avoisine 10°C (garde thermique). Une deuxième couche d’isolant recouvre la 

garde thermique pour réduire la déperdition thermique avec l’air de la pièce. Chaque couche d’isolant a été recouvert 

d’un film plastique pour le protéger et éviter la propagation de condensation.  

 

6.2.4.4. Soufflerie (ou système de ventilation) 

Le système de ventilation (ou encore veine d’air) correspond à la condition frontière supérieure 

de notre système (i.e. du système milieu poreux). La soufflerie a été conçue pour réguler la 

température de l’air. Deux types de conditions sont possibles : une condition statique (température 

constante) et une condition dynamique (température de l’air variant entre 0 et 20°C en 3.6 jours, 

Figure 101). Cette dernière condition simule la variation de température de l’air au cours d’une année 

type. Les principaux éléments de ce système de ventilation sont les suivants :  

- un banc d’essai d’échangeurs à air, appelé aussi veine d’air (de 2IdL): ce banc d’essai a été 

développé par le LOCIE. Il a été adapté pour répondre à nos besoins. Au final, la structure, la 

régulation du débit d’air et le logiciel ont été conservés. La structure comprend un échangeur 

air-eau et une turbine enfermés dans un caisson. Le caisson comporte une sortie et une entrée 

où sont disposés des capteurs de débit d’air et des sondes de température. La régulation du 

débit d’air s’effectue sur l’air sortant de la cuve. Lors des essais de validation et à l’aide d’un 

endoscope, nous avons identifié la limite de débit d’air à partir duquel le sable sec est mobilisé 

(environ 2.0 m.s-1).  Afin d’éviter cette mobilisation du sable sec, la plupart des essais ont été 

réalisés avec un débit d’air compris entre 1.0 et 1.15 m.s-1.  
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- un bain thermostaté VC1200 : le bain thermostaté assure la régulation en température. Le bain 

est relié directement à l’échangeur eau-air présent dans le caisson. La régulation PID du bain 

assure le respect de la consigne en température. La régulation s’effectue sur la température 

entrante de la cuve (sonde PT100 juste avant l’évent). Lors des essais dynamiques (simulation 

d’une année), la régulation en température suit le cycle présenté en Figure 101.  

- un évent (imprimé en ABS), assurant la répartition de l’air entrant dans la cuve.  

- une balance enregistrant la masse d’eau évaporée s’échappant par la veine d’air. Afin d’éviter 

l’évaporation de l’eau présente dans la cuve lors des essais en milieu saturés, le sable était 

recouvert d’un film plastique. Cependant, pour les tests et essais avec le simulateur de 

précipitations, le système de ventilation exportait une part non négligeable d’eau (environ 5 à 

10 L/semaine). Ainsi, pour ces essais, une balance enregistrait en continu la masse d’eau 

récupérée par le système de ventilation. 

 

A noter que la cuve est fermée par le haut à l’aide d’un toit en polyptère (épaisseur ≈ 3 cm). Les 

déperditions thermiques ont été contrôlées à l’aide d’une caméra thermique.  

 
Figure 104. Descriptif du système de soufflerie. 

a) Vue d’ensemble, b) Eléments principaux de la veine d’air, c) Event placé en sortie du système.    Le système de soufflerie 

se compose d’un bain thermostaté (1) connecté à la veine d’air (2). Les capteurs de température et de débit air (3) utilisés 

par la régulation de la veine d’air sont placés à ses sorties alors que les thermocouples (4) reliés au bain et au 

programmateur sont disposés en amont de l’évent (5). Un tube retour (6) permet au système de fonctionner en circuit 

fermé. L’échangeur de la veine d’air (7) est connecté au bain thermostaté (1) alors que la turbine (8) est reliée au tube 

d’alimentation en air de la cuve et à l’évent (5).  
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6.2.4.5. Générateur de précipitations 

Une partie du renouvellement thermique est assurée par des transferts d’eau dans le sol. Ces 

transferts de masse peuvent correspondre à l’écoulement d’une nappe (comme dans le cas de 

l’hydrothermie) ou être dus à l’infiltration des eaux météoriques. Afin de déterminer l’importance de 

cette source de chaleur et de respecter les constantes climatiques de nos régions, nous avons mis en 

place un système simulant les précipitations. Dans sa configuration la plus aboutie, il se 

compose d’une réserve d’eau, d’un filtre, d’une pompe à piston, d’un système de contrôle, d’un 

échangeur air-eau, et de brumisateurs (Figure 105 et Figure 106). 

 
Figure 105. Schéma du contrôleur de niveau d’eau et du générateur de précipitations 

Le niveau d’eau (1) dans la cuve repose sur le principe d’équilibrage des pressions. Un exutoire à la base de la cuve est 

surmonté d’une crépine (2) et connecté à une noix ajustable (3) permettant de fixer la hauteur du niveau dans la cuve. Le 

trop plein d’eau est stocké dans la réserve d’eau (4). A la base de cette réserve, l’eau est filtrée (5) et pompée (6). Ensuite, 
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l’eau traverse un clapet anti-retour (7) et est mise sous pression à l’aide d’un vase d’expansion (8). Une vanne 3 voies 

(9) permet de vider le circuit lorsque le système n’est pas utilisé. Après le vase d’expansion, un débitmètre (10) et une 

électrovanne (11) sont disposés dans le circuit. L’ouverture de l’électrovanne est pilotée par un automate (12). Le circuit 

d’eau passe dans le tube retour en air du système de soufflerie (13) jusqu’à un échangeur présent dans la veine d’air 

(14). L’échangeur permet d’équilibrer la température de la pluie avec l’air de la soufflerie. A la sortie de l’échangeur, 

l’eau est acheminée jusqu’à quatre pulvérisateurs (15). Le circuit en eau comporte un système de sécurité coupant 

l’alimentation 24V (16) de la pompe à piston à l’aide d’un relais (17), connecté à deux flotteurs (18).  

 

La réserve d’eau est stockée à température ambiante. Le système de contrôle du niveau 

piézométrique déverse l’eau dans ce bac à l’aide d’une noix. En sortie de la réserve d’eau, un filtre 

(filtre Xylem 40 mesh, de Flojet) permet d’éliminer la plupart des particules solides transportées par 

l’eau (e.g sable). La taille des mailles du filtre est de 40 mesh (convention américaine) soit 0.420 mm. 

Le filtre est relié à une pompe à piston (pompe RLF, 24V de Flojet, débit 2.5 à 3.8 L.min-1, pression 

2.4 à 2.8 bars). L’alimentation électrique de la pompe à piston s’effectue à l’aide d’un boitier de relais 

et d’une alimentation DC de laboratoire (LABPS3005N de Velleman). Le boitier relais coupe 

automatiquement l’alimentation de la pompe dans le cas d’un trop plein d’eau dans la cuve ou d’un 

manque d’eau dans le réservoir. Ce boitier est donc relié à deux flotteurs (le premier à quelques 

centimètres au-dessus de la surface du sable et le deuxième au fond du bac). 

Le système de contrôle comprend successivement un clapet anti-retour, un vase d’expansion pour 

assurer une pression constante dans le circuit, un manomètre avec purgeur, une vanne d’ajustement 

de débit, un débitmètre puis une électrovanne reliée au programmateur. Le programmateur permet 

d’ouvrir l’électrovanne manuellement ou selon un cycle d’ouverture / fermeture. A partir de la sortie 

de l’électrovanne, les tuyaux d’alimentation de l’échangeur air-eau et des brumisateurs sont placés 

dans le tuyau de sortie de la soufflerie. A noter que le purgeur est relié au réservoir de stockage. 

L’échangeur air-eau est fixé à l’échangeur de la veine d’air. Cet échangeur permet d’ajuster 

la température des précipitations. L’eau provient d’un bac d’eau stocké à température ambiante. Les 

débits de précipitations sont suffisamment faibles pour que la température de l’eau s’équilibre avec 

la température de la veine d’air sans avoir recours à l’utilisation d’un bain thermostaté. Lors des tests 

préliminaires (sans échangeur), l’infiltration de l’eau (à température ambiante, soit environ 20°C) 

impactait fortement les températures enregistrées en surface (températures non réalistes).  

La sortie de l’échangeur est reliée à quatre brumisateurs basse pression (de chez Ofresh) fixés au 

toit de la cuve. Ces pulvérisateurs ont été développés pour se brancher sur le réseau d’eau, c’est-à-

dire pour fonctionner à des pressions d’environ 3 bars. 
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Figure 106. Vue d’ensemble du système de simulation des précipitations. 

a) Principaux organes du dispositif de précipitation, b) Echangeur air-eau présent dans la veine d’air, c) Pulvérisateurs 

fixés au toit de la cuve. La régulation du niveau piézométrique de la cuve se jette dans la réserve d’eau (1) à l’aide d’une 

noix (2). A la base du réservoir, l’eau est filtrée et prélevée à l’aide d’une pompe. La pompe est pilotée par une série de 

capteurs (flotteurs) et un relais (3). Le relais coupe l’alimentation de la pompe (4). L’eau pompée passe au travers d’un 

clapet anti-retour (5), d’un vase d’expansion (6) et d’une électrovanne (7), pilotée par un programmateur (8). L’eau est 

envoyée à un échangeur air-eau (9) permettant un équilibrage des températures. Les tuyaux d’alimentation et de sortie 

de l’échangeur passent par le tube retour de la soufflerie (10). Quatre pulvérisateurs fixés au toit simulent les 

précipitations.  

 

En résumé, à l’aide de ce système il est possible de simuler en continu un écoulement vertical 

d’eau ou de répartir un volume de précipitations selon un cycle. Ainsi, le premier cas permettra 

d’étudier l’impact d’un écoulement continu d’eau sur les transferts thermiques alors que le deuxième 

cas permettra de quantifier la part du renouvellement thermique liée à l’infiltration des précipitations.  
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6.2.4.6. Contrôleur du niveau piézométrique 

L’installation des corbeilles géothermiques s’effectue dans des milieux avec différentes teneurs 

en eau, potentiellement associées à la présence d’une nappe. La saturation du milieu est un paramètre 

important puisqu’elle contrôle directement la part d’énergie liée à la chaleur latente et peut générer 

des mouvements d’eaux (cryo-succion, Sass, 2004). Dans notre expérience, il n’est pas possible de 

contrôler précisément la saturation de notre milieu. Nous pouvons uniquement faire varier la hauteur 

du niveau piézométrique. A la base et au centre de la cuve, un exutoire est installé surmonté d’une 

crépine (Figure 105). L’eau captée par la crépine est rejetée dans le réservoir d’eau servant au système 

de précipitation. Le niveau piézométrique est fixé en ajustant la hauteur d’une noix maintenant le 

tuyau d’eau. La régulation du niveau piézométrique s’appuie sur le principe d’équilibrage des 

pressions. Ce système de régulation du niveau piézométrique est passif et permet en théorie d’évacuer 

le volume d’eau injecté par le système de précipitation. A l’issue d’une série de tests préliminaires, il 

est apparu que la crépine n’était pas suffisante pour éviter le fluage du sable. Un bac de décantation 

a donc été mis en place sous le dévidoir. La mise en eau ou les variations du niveau piézométrique 

s’effectuent toujours par ce système afin de réduire la formation de poches d’air entre les grains de 

sables. 

L’eau utilisée provient du réseau potable et est réutilisée en circuit fermé. La salinité de l’eau est 

de 0.05893 S.m-1 à 12.8°C (mesurée le 2019/02/25). 

 

6.2.4.7. Automate 

Dans cette partie, nous avons vu que de nombreux systèmes de régulation utilisent un 

programmateur externe Millenium 3, Crouzet. Ce programmateur permet d’une part de contrôler 

l’ouverture de l’électrovanne du système géothermique. L’ouverture / fermeture peut s’effectuer 

manuellement, selon un seuil de température sur l’air entrant dans la cuve ou selon la valeur du 

voltage envoyé par le boitier Arduino. D’autre part il permet de contrôler l’ouverture de 

l’électrovanne du système de précipitation. Cette ouverture peut se faire manuellement ou selon un 

cycle (temps On / off). 
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6.2.5. Instrumentations 

La plupart des systèmes de régulation sont associés à des systèmes de mesure. Les deux 

principaux systèmes de mesure sont le système d’acquisition de température et le dispositif 

géophysique (partie 6.2.6).   

 

6.2.5.1. Acquisition des données de température 

Configuration 

Le système d’acquisition en température utilise une centrale d’acquisition (34972A, Keysight) et 

une interface LabVIEW. Deux types de mesures de températures sont enregistrés : la température du 

milieu poreux utilisée dans l’étude thermique des essais et les températures permettant la vérification 

des systèmes de régulation et donc la bonne imposition des conditions frontières (Table 16). Le 

nombre de thermocouples et leurs positions dans le milieu poreux a évolué au cours des expériences 

afin de recueillir le maximum d’informations pertinentes (Annexe N). Au final, le nombre de mesures 

de température utilisé est passé de 37 à 54. La fréquence d’acquisition généralement utilisée dans nos 

expériences est d’une mesure par minute. 

Dans leur version finale, les températures mesurées dans le sable se répartissent en 3 profils 

verticaux (PV) et 3 profils radiaux (PR) : (Figure 107). 

- PV1 (ou PVA) : profil vertical dans l’axe de la cuve (r = 0 cm),  

- PV2 (ou PVB) : profil vertical à r = 10 cm de l’axe,  

- PV3 (ou PVC) : profil vertical à r = 15 cm de l’axe, 

- PR1 (ou PRA) : profil radial à z = -22.5 cm, 

- PR2 (ou PRB) : profil radial à z = -22.5 cm et à θ = 90° du profil PR1, 

- PR3 (ou PRC) : profil radial à z ≈ 0 cm (dans les plans X et Y).  

 Les profils verticaux sont disposés dans un même plan, nommé arbitrairement plan X. Chaque 

profil vertical se compose de 9 thermocouples, aux profondeurs suivantes : 0.0 ; -5.0 ; -10.0 ; -15.0 ; 

-22.5 ; - 30.0 ; - 35.0 ; -40.0 ; -45.0 cm. Les profils radiaux comportent des points communs avec les 

profils verticaux. Les profils PR1 et PR2 sont localisés à une profondeur de -22.5 cm, c’est à dire 

selon le plan passant par le centre de la corbeille. Le profil PR1 est dans le même plan que les profils 

verticaux (i.e. plan X). Chaque capteur de température est désigné par son abréviation de profil et par 

ses coordonnées (r, z, θ). Par exemple, le capteur appartenant au profil vertical 1 à la profondeur de -

10 s’abrège en PV1(0,-10, 0). Pour rappel, les spires de la corbeille sont à 6.2 cm de part et d’autre 

de l’axe de la cuve.  
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Figure 107. Positions des thermocouples présents dans le milieu modèle. 

a) Position des thermocouples présents dans le plan X, b) Vue de la totalité des thermocouples. 

 

D’autres températures sont aussi enregistrées par la centrale d’acquisition. Ces températures 

permettent de vérifier les conditions frontières de la cuve et le bon fonctionnement des différents 

systèmes de régulations : 

- température du fluide glycolé entrant dans l’échangeur basal. 

- température du fluide glycolé sortant de la garde thermique. 

- température entre la paroi de la cuve et l’isolant, à la hauteur de la surface du sable, 

- température à l’interface du gravier et du sable, soit à environ 15 cm du fond de la cuve, au 

centre de la cuve. 

- température du sable « profond » à 30 cm de l’interface gravier/sable, soit à environ 45 cm du 

fond de la cuve et à - 42 cm de la base de la corbeille. 

- températures du fluide glycolé à l’entrée et à la sortie de la corbeille géothermique. 

- température du tube inox de la corbeille géothermique, au niveau de la première spire, soit à 

21 cm de la surface, au niveau du coude. 

- températures de l’air entrant et sortant dans la cuve. Dans les premières expériences, plusieurs 

thermocouples étaient disposés dans la couche d’air de la cuve afin de s’assurer une répartition 

homogène de l’air. 

- température de l’air de la pièce. 

- températures des trois boitiers isothermes afin de corriger les variations des soudures froides 

des thermocouples (§ Instrumentation). 
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La température du fluide glycolé entrant dans l’échangeur basal et les températures d’interface 

gravier/sable et du sable profond permettent de vérifier que la température du sable en profondeur est 

constante comme c’est le cas in-situ.  

Les températures du fluide glycolé sortant de la garde thermique, de la paroi de la cuve et de l’air 

de la pièce permettent de vérifier que nos expériences ne sont pas trop fortement influencées par la 

température de la pièce comme c’était le cas avant la mise en place de la garde thermique. 

Les températures du fluide glycolé entrant et sortant de la corbeille permettent d’estimer le flux 

prélevé par la corbeille. La température de l’inox au niveau de la spire supérieure de la corbeille 

permet de vérifier le sens de circulation du fluide dans la corbeille et d’estimer par différence l’impact 

de la température de l’air sur le fluide circulant dans les tubes. En effet, les températures du fluide 

glycolé sont mesurées au niveau du panneau principal de l’expérience et non directement en entrée 

et en sortie de l’échangeur. 

 

Instrumentation  

La mesure de température s’effectue avec une centrale d’acquisition 34972A (Keysight) associée 

à un programme LABVIEW. La centrale d’acquisition comporte 3 cartes multiplexeur. Chaque carte 

comporte 20 voies de mesures où sont branchés les thermocouples et deux voies en 4/20 mA. Les 

deux voies 4/20 mA de la dernière carte sont dévolues aux mesures de débit (§ Acquisition de débits).  

Deux types de thermocouples sont utilisés dans cette expérience analogique : des thermocouples 

de type K et des thermocouples PT100 – 4 fils. Les thermocouples présents dans le milieu poreux et 

dans l’air sont de type K (alliage Nickel-Chrome). Ce type de thermocouple offre une large gamme 

de mesures pour un prix de fabrication faible. Une fois que la soudure chaude a été fabriquée, elle est 

recouverte par un vernis. Le vernis permet une meilleure protection de la soudure chaude et l’isole 

électriquement. En effet, il faut éviter toute perturbation « électrique » lorsque des mesures 

géophysiques et de température sont effectuées en simultanées. Les thermocouples des profils 

verticaux et horizontaux sont maintenus en position en les attachants aux filins présents sur la virole 

(Figure 108). Les thermocouples mesurant la température de l’air sont fixés à des supports eux-mêmes 

plantés dans le sable. Ils se trouvent ainsi à ≈ 5.0 cm au-dessus de la surface du sable. 

Les mesures de températures des fluides sont aussi effectuées à l’aide de thermocouples de type 

K, gainés, fixés dans un raccord en T. Le thermocouple est placé perpendiculairement au flux. Ces 

thermocouples sont équipés d’un raccord permettant de les débrancher du système d’acquisition. 
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Figure 108. Support de fixation pour les thermocouples mis en place dans le milieu modèle. 

a) Vue d’ensemble des différents éléments pour la mesure de température dans le milieu modèle, b) Vue rapprochée de 

la fixation des thermocouples sur les filins. Légende : (1) virole, (2) filins, (3) thermocouples type K, (4) Bac de 

vermiculite contenant les trois boitiers de soudures froides, (5) centrale d’acquisition. 

 

Les thermocouples de types K sont connectés à trois borniers. Cette connexion correspond à la 

soudure froide des thermocouples (Figure 109). Chaque bornier est mis dans une boite en aluminium, 

elle-même placée dans une boite en polystyrène. Les trois boites sont réunies dans une caisse remplie 

de vermiculite.  Le but de ce dispositif est double : homogénéiser la température des soudures froides 

et limiter leurs variations thermiques dans le temps. Pour corriger les effets de température liées aux 

soudures froides, une sonde PT-100 (4 fils) classe A est placée dans le boitier en aluminium avec de 

la graisse thermique pour un meilleur couplage. 

 

Calibration des thermocouples 

 L’utilisation des thermocouples de type K demande une calibration au préalable (Figure 

109c). Au final, nous avons effectué quatre calibrations indépendantes : une par carte multiplexeur, 

plus une pour les thermocouples de type K gainés. La calibration consiste à calculer un polynôme du 

second degré à l’aide de la méthode des moindres carrés, permettant ainsi de déterminer la 

température en fonction de la tension mesurée. Pour effectuer cette calibration, tous les thermocouples 

d’une carte sont placés dans un cylindre métallique. La sonde de température référente (ici une PT-

100 4 fils) est placée au centre de ce cylindre. Le cylindre est plongé dans un bain thermostaté. Nous 

avons calibré nos thermocouples pour une gamme de température comprise entre -10 et 50°C (-10 ; -

5 ; -1 ; 0 ; 1 ; 5 ; 10 ; 15 ; 20 ; 25 ; 30 ; 35 ; 40 ; 45 ; 50°C). Pour chaque pallier de température, 60 

mesures ont été réalisées. Les calibrations ont ensuite été vérifiées au minium sur quatre températures. 

Les coefficients de calibration sont en Table 45 (Annexe N). 
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Figure 109. Système de compensation et de calibration. 

a) Bornier de connexion, photographie fournie par F. Kubosi et A. Hervouet, b) Boitier en polystyrène, c) Vue d’ensemble 

du système au cours de la calibration. Le bornier de connexion (1) qui correspond aux soudures froides des 

thermocouples est placé dans un boitier en aluminium (2). La température du boiter en aluminium est mesurée à l’aide 

d’une sonde PT100, disposée sous la carte électronique. Ce boitier est placé dans une boite en polystyrène (3). Il y a un 

boitier en polystyrène pour chaque carte de la centrale d’acquisition (4). Les trois boitiers sont disposés dans un bac 

rempli de vermiculite (5) pour réduire l’influence des variations de la température extérieure. La calibration est effectuée 

à l’aide d’un bain thermostaté (6) dont la température suit des paliers et d’une sonde PT100 (7) utilisée comme référence 

pour la température.  
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Table 16 : Cablage des cartes multiplexeur pour la centrale d’acquisition. 
La position du capteur correspond au nom du profil (x,y,z) en cm et le plan. Légende : PV 6 Profil vertical, PR – Profil 

horizontal, THC – thermocouples, Corb. – Corbeille, VA – Veine d’air, Ref. – Refroidisseur ou échangeur basal, G - 

Graviers, S – Sable, G/S – Interface Gravier / sable.  

Carte Voie N° Paramètre Application Géométrie X, Y, Z (cm) & Commentaires 

1 1 101 PT100 Boitier isotherme  

1 2 102 THC Sable PV1 (0.0, 0.0, -45.0) – Plan X 

1 3 103 THC Sable PV1 (0.0, 0.0, -40.0) – Plan X 

1 4 104 THC Sable PV1 (0.0, 0.0, -35.0) – Plan X 

1 5 105 THC Sable PV1 (0.0, 0.0, -30.0) – Plan X 

1 6 106 THC Sable PV1 (0.0, 0.0, -22.5) – Plan X 

1 7 107 THC Sable PV1 (0.0, 0.0, -15.0) – Plan X 

1 8 108 THC Sable PV1 (0.0, 0.0, -10.0) – Plan X 

1 9 109 THC Sable PV1 (0.0, 0.0, -5.0) – Plan X 

1 10 110 THC Sable PV1 (0.0, 0.0, 0.0) – Plan X 

1 11 111 PT100 Boitier isotherme  

1 12 112 THC Sable PV2 (10.0, 0.0, -45.0) – Plan X 

1 13 113 THC Sable PV2 (10.0, 0.0, -40.0) – Plan X 

1 14 114 THC Sable PV2 (10.0, 0.0, -35.0) – Plan X 

1 15 115 THC Sable PV2 (10.0, 0.0, -30.0) – Plan X 

1 16 116 THC Sable PV2 (10.0, 0.0, -22.5) – Plan X 

1 17 117 THC Sable PV2 (10.0, 0.0, -15.0) – Plan X 

1 18 118 THC Sable PV2 (10.0, 0.0, -10.0) – Plan X 

1 19 119 THC Sable PV2 (10.0, 0.0, -5.0) – Plan X 

1 20 120 THC Sable PV2 (10.0, 0.0, 0.0) – Plan X 

1 21 121 - Sorties 4-20 mA - 

1 22 122 - Sorties 4-20 mA - 

2 1 201 PT100 Boitier isotherme  

2 2 202 THC Sable PV3 (15.0, 0.0, -45.0) – Plan X 

2 3 203 THC Sable PV3 (15.0, 0.0, -40.0) – Plan X 

2 4 204 THC Sable PV3 (15.0, 0.0, -35.0) – Plan X 

2 5 205 THC Sable PV3 (15.0, 0.0, -30.0) – Plan X 

2 6 206 THC Sable PV3 (15.0, 0.0, -22.5.0) – Plan X 

2 7 207 THC Sable PV3 (15.0, 0.0, -15.0) – Plan X 

2 8 208 THC Sable PV3 (15.0, 0.0, -10.0) – Plan X 

2 9 209 THC Sable PV3 (15.0, 0.0, -5.0) – Plan X 

2 10 210 THC Sable PV3 (15.0, 0.0, 0.0) – Plan X 

2 11 211 PT100 Boitier isotherme  

2 12 212 THC Sable PR1  (-35.0 , 0.0, -22.5) – Plan X 
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Carte Voie N° Paramètre Application Géométrie X, Y, Z (cm) & Commentaires 

2 13 213 THC Sable PR1 (-25.0, 0.0, -22.5) – Plan X 

2 14 214 THC Sable PR1 (-15.0, 0.0, -22.5) – Plan X 

2 15 215 THC Sable PR1 (-10.0, 0.0, -22.5) – Plan X 

2 16 216 THC Sable PR2 (0.0, -35.0, -22.5) – Plan Y 

2 17 217 THC Sable PR1 (+35, 0.0, -22.5) – Plan X 

2 18 218 THC Sable PR1 (+25, 0.0, -22.5) – Plan X 

2 19 219 THC Sable PR2 (0.0, -25.0, -22.5) – Plan Y 

2 20 220 THC Sable PR2 (0.0, -22.5, -15.0) – Plan Y 

2 21 221 - Sorties 4-20 mA - 

3 22 222 - Sorties 4-20 mA - 

3 1 301 PT100 Boitier isotherme  

3 2 302 THC Sable PR2 (0.0, -10, -22.5) – Plan Y 

3 3 303 THC Corb. Inox 
Température au contact de l’inox au niveau 

de la première spire en haut de la corbeille 

3 4 304 THC VA Out (1) Température de l’air sortant de la cuve  

3 5 305 THC Ref. In (2) 
Température du glycol entrant dans 

l’échangeur basal 

3 6 306 THC Corb. Out (3) 
Température du glycol sortant dans la 

corbeille 

3 7 307 THC Corb. In (3) 
Température du glycol entrant dans la 

corbeille 

3 8 308 THC Ref. Out (2) 
Température du glycol sortant de la garde 

thermique 

3 9 309 THC Pièce 
Température de l’air à une vingtaine de cm 

au-dessus du toit de la cuve 

3 10 310 THC VA.  In (1) Température de l’air entrant de la cuve  

3 11 311 PT100 Boitier isotherme  

3 12 312 THC Sable G/S 
(0.0, 0.0, -1.05), température du milieu 

modèle à l’interface Sable / Gravier 

3 13 313 THC Sable PR3 (25.0, 0.0 ,0.0)  – Plan X – Surface 

3 14 314 THC Sable 30cm 
(0.0, 0.0, -0.9), température du sable à +30 

cm de l’interface G/S 

3 15 315 THC Sable PR3 (0.0, 36.0, 0.0) – Plan Y – Surface. 

3 16 316 THC Sable PR3 (35.0, 0.0, 0.0) – Plan X – Surface 

3 17 317 THC Sable PR3 (45.0, 0.0, 0.0) – Plan X – Surface 

3 18 318 THC Sable PR3 (0.0, 41.0, 0.0) – Plan Y – Surface 

3 19 319 THC Sable PR3 (0.0, 16.0, 0.0) – Plan Y – Surface 

3 20 320  Isolation 
Température entre cuve et 1ère couche 

d’isolant 

3 21 321 Q Echangeur débit LSF39  - Sortie 4-20mA 

3 22 322 Q Précipitations débit FCH-M - Sortie 4-20mA 
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6.2.5.2. Mesure des débits 

La centrale d’acquisition enregistre aussi le débit de la corbeille géothermique et le débit du 

système de précipitation. Deux débitmètres à ailettes sont utilisés : un débitmètre FCH-M, BIO-

TECH e.K. pour la corbeille géothermique et un débitmètre Super Micro LSF38, Sparling pour les 

précipitations. Chaque débitmètre est relié à un compteur modèle PAX, Red Lion permettant la 

conversion des pulsations du débitmètre en une intensité lue par la centrale d’acquisition. La 

calibration des débitmètres a été réalisée par une méthode volumétrique. Pour des compléments sur 

l’acquisition de débit se référer à la Table 46 (Annexe N). 

 

6.2.5.3. Acquisition des données de saturation 

Le banc expérimental a été conçu pour permettre d’étudier les transferts thermo-hydriques au sein 

d’un milieu modèle soumis à des perturbations thermiques. Quatre capteurs de saturation ont été 

introduits dans la cuve pour étudier l’évolution de l’humidité locale du milieu partiellement saturé et 

permettre de mettre en évidence en particulier des phénomènes de cryo-succion lors du changement 

de phase. Les capteurs utilisés sont des capteurs capacitifs de type SM100, WaterScout reliés à une 

datalogger WatchDog 1400 (Figure 110). La fréquence d’acquisition est d’une mesure toutes les 15 

minutes. La première configuration géométrique des capteurs n’ayant pas montré de variations 

latérales de saturation, nous avons ensuite privilégié une répartition verticale. 

 
Figure 110. Acquisition et capteur pour les données de saturations. 

a) Datalogger WatchDog 1400, b) Capteur de saturation SM100. 
 

Table 17. Localisation des capteurs de saturation. 
 Avant modification 

Configurations de cuve I à II 

Après modification 

Configuration de cuve III à VII 

Id 

capteur 

Distance depuis l’axe 

corbeille, θ (cm) 

Profondeur, 

Z (cm) 

Distance depuis l’axe 

corbeille, θ (cm) 

Profondeur, 

 Z (cm) 

A 35 -5/-10 20 -10 

B 35 -45 20 -35 

C 35 -22.5 20 -22.5 

D 40 -40 30 -22.5 
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6.2.5.4. Suivi du poids de la cuve 

Dans le type d’expérience effectué, le poids de la cuve doit être stable. Ainsi, le suivi du poids est 

un indicateur du bon déroulement de nos expériences, puisqu’il permet de vérifier la concordance 

entre plusieurs données, en particulier l’équilibrage des volumes d’eau entrants et sortants de la cuve 

et le bon fonctionnement des systèmes de simulation des précipitations et du niveau piézométrique. 

Cela permet aussi de comparer les volumes de sable et d’eau présents après des phases de maintenance 

(vidange et remplissage de la cuve) ou lors de variations du niveau piézométrique. Enfin ces mesures 

de poids rendent possible l’estimation de la porosité du milieu modèle (partie 6.2.3). 

 

La mesure du poids de la cuve s’effectue à l’aide de trois jauges de contraintes (TS20KN, AEP) 

disposées sous le châssis secondaire (Figure 95,). Ces jauges de contrainte sont reliées aux boitiers 

d’alimentation TA4/2, de jonction (SG4, AEP) puis au boitier d’enregistrement (National Instrument, 

ref. NI USB-6008). La mesure est rapatriée sous le programme principal LabVIEW. La charge 

maximale mesurable est de 3 tonnes, avec une précision estimée à +/- 500 g. La précision de la mesure 

dépend du nombre de bit du boitier d’enregistrement (soit 12 bit dans notre cas). Une vérification du 

facteur de calibration a été effectuée en novembre 2017. Ce facteur est conforme aux spécifications 

techniques (facteur égal à 300 SI, Annexe N). 

 

6.2.5.4. Mesure de l’évaporation induite par la circulation d’air 

La température de surface du sable est maintenue au niveau désiré par une circulation d’air en 

boucle fermée. La régulation de la température de l’air via un échangeur air/eau connecté à un bain 

thermostaté conduit à injecter de l’air très légèrement sous-saturé dans la cuve. Compte tenu du débit 

d’air et des durées des essais longs, une part non négligeable de l’eau présente dans la cuve s’évapore. 

La quantité d’eau évaporée et transférée au niveau de la veine d’air est mesurée par pesée (balance 

portable, PSS6001, Fisherbrand, capacité 6 kg, résolution 0.1g). Un programme LabVIEW 

indépendant permet d’enregistrer le poids du bécher toutes les minutes. Ce système supplémentaire a 

été mis en place uniquement pour les essais avec simulation des précipitations afin de vérifier que cet 

export d’eau reste négligeable. 
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6.2.6. Dispositif géophysique 

 Dispositif de mesures 

Le système géophysique se compose de 62 électrodes connectées à l’aide d’une platine au 

système LUND (ES1064 + Terreauter SAS 4000 d’ABEM). Le résistivimètre est alimenté à l’aide 

d’une batterie 12V, rechargée en continu. Les 62 électrodes correspondent à des vis inox de taille A4 

montées sur des cadres plastiques. Ces électrodes sont réparties autour de la corbeille selon quatre 

profils verticaux et quatre profils horizontaux disposés au-dessus et en dessous de la corbeille (Figure 

111). Les profils horizontaux forment deux croix, une en surface et une en profondeur. Cette 

configuration géométrique en trois dimensions a été choisie : 

- car le problème thermique est axisymétrique. Il n’est donc pas possible d’effectuer une 

acquisition 2D basée sur l’hypothèse d’un milieu semi-homogène (i.e. 2.5D). 

-  pour augmenter la résolution spatiale du monitoring géophysique par rapport à une 

acquisition 2D.  

- Pour avoir une profondeur d’investigation suffisante. Dans notre cas la cuve n’est pas 

suffisamment large pour qu’une acquisition 2D permette d’avoir une profondeur 

d’investigation suffisamment importante pour atteindre la base de la corbeille. 

Enfin, l’acquisition 2D n’aurait eu un intérêt que si nous avions pu utiliser les logiciels classiques 

d’inversion (e.g. Res2Dinv) mais les conditions isolantes de la cuve ne nous le permettent pas. 

 

Dans le détail, les électrodes sont fixées sur un support en plastique dans lequel a été injecté 

du silicone afin d’isoler la connexion fil-électrode du milieu. Chaque croix du dispositif se compose 

de 17 électrodes espacées de 0.1 m. A chaque extrémité des croix et reliant ainsi les deux croix entre 

elles, une série de neuf électrodes espacées de 0.05 m sont disposées verticalement. Afin d’éviter des 

phénomènes de couplages électromagnétiques, les câbles des différents profils ont été séparé. 

 
Figure 111. Disposition des électrodes au sein de la cuve. 

 A gauche, le système géophysique et la corbeille géothermique modélisée et à droite la vue de dessus de ces mêmes 

systèmes.  
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 Protocole de mesures 

 Comme le dispositif de mesure est en trois dimensions, l’élaboration des protocoles de 

mesures a été effectuée en plusieurs étapes et les différentes versions testées sur des cas synthétiques 

puis sur un cas réel.  

L’élaboration des protocoles est un travail d’optimisation afin de rechercher le meilleur 

compromis entre les contraintes liées à l’expérience, celles liées à la mesure et à l’instrumentation. 

Les principales contraintes sont les suivantes :  

- avoir une durée d’acquisition faible.  En effet, à cause de la réduction d’échelle, la dynamique 

des essais nécessite de développer un protocole d’acquisition court pour éviter une évolution 

du milieu au cours d’une acquisition. 

- avoir un nombre important de mesures car le processus d’inversion est un problème sous 

déterminé qui nécessite le maximum d’observables pour réduire la non-unicité des solutions. 

- avoir une bonne résolution spatiale, notamment au centre de la cuve. La résolution spatiale 

est liée au dispositif de mesure, au nombre de mesures et au quadripôle de mesure. Il faut 

définir les mesures (les quadripôles) qui permettent de sonder homogènement le volume de 

cuve tout en apportant une information utile pour l’inversion.  

- utiliser tous les canaux de mesures. Le choix des quadripôles a aussi été effectué dans le but 

d’utiliser les quatre canaux de mesure du résistivimètre (Terrameter SAS4000). Ainsi, pour 

une injection, nous pouvons mesurer quatre valeurs de conductivité apparente. L’utilisation 

des quatre canaux conditionne ainsi le ratio temps de mesure et nombre de mesures.   

- éviter un biais sur les mesures liés à la polarisation d’électrode. Les protocoles ont été classés, 

c’est-à-dire que les électrodes qui ont été utilisées pour l’injection ne peuvent être utilisées 

comme électrodes de mesures qu’après un certain délai puisqu’elles ont été polarisées (Figure 

112).  

 

Nous avons développé plusieurs protocoles en fonction de la durée d’acquisition et du type 

de quadripôles utilisés. Finalement, deux protocoles (un court et un long) ont été retenus permettant 

de répondre au mieux aux différentes contraintes. Le protocole court est utilisé pour les essais avec 

des cycles ou durant les phases transitoires afin de suivre les processus thermiques mêmes si les 

résultats sont moins bien résolus alors que le protocole long est utilisé pour les essais en échelon ou 

durant les régimes quasi-statiques afin d’obtenir une tomographie mieux résolue. Les protocoles sont 

effectués en 30 à 40 min pour le protocole court et en 1h30 à 2 h pour le protocole long. Au total, le 

protocole court réalise 88 injections pour 352 mesures et le protocole long 391 injections pour 1406 

mesures. Afin de vérifier, que l’état thermique de la cuve entre le début et la fin de l’acquisition est 

stable, quatre mesures sont répétées. 



214 

 

 
Figure 112. Classement des quadripoles de mesures afin d’éviter la polarisation d’électrode. 

Cette figure est une représentation graphique de la succession des mesures pour le protocole court. Le Terrameter 

SAS4000 possède 4 canaux de mesure i.e. pour un dipôle d’injection A-B (noté en rouge), il peut y avoir quatre dipôles 

de mesures M-N (notés en bleu). Le but de cette figure est de vérifier qu’aucun dipôle de mesure n’utilise une électrode 

ayant servi pour injecter le courant quelques mesures avant. 

 

Les protocoles contiennent des quadripôles de types Wenner, Schlumberger effectués sur 

chaque profil du dispositif mais aussi des quadripôles entre les différents profils. Les quadripôles 

entre les différents profils ont été élaborés en s’inspirant d’études de tomographie résistivité électrique 

en forage (Bing and Greenhalgh, 2000; Binley and Kemna, 2005; Lekmine et al., 2017) et en 

visualisant les lignes de courant qui sont défléchies par les conditions isolantes de la cuve afin d’éviter 

les mesures sur des équipotentielles (Figure 113b), à l’aide d’une simulation effectuée sous Comsol. 

Le but de ces quadripôles est de sonder le plus homogènement le milieu et d’augmenter la résolution 

au centre de la cuve. Par exemple, des mesures ont été effectuées en utilisant une électrode d’injection 

en haut et une bas du dispositif (dipôle d’injection noté IV dans la figure Figure 113a), ou encore des 

dipôles d’injection en diagonale (noté ID) ou dans le plan médian (IM). Comme le dispositif est 

symétrique, les différents type d’injection tournent entre les différents profils. Une anomalie résistive 

modélisant un noyau de glace défléchit les lignes de champs du potentiel électrique influence le 

voltage mesuré (Figure 113 c,d). 
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Figure 113. Protocole de mesures et simulation du champ du potentiel électrique sous Comsol. 

a) Exemple de dipôles d’injection. Pour chaque dipôle d’injection, les voltages entre plusieurs dipôles de mesures sont 

acquis en simultané. Pour des raisons de clarté de la figure, les dipôles d’injection ne sont pas montrés. b) Distribution 

du potentiel électrique lors d’un dipôle d’injection diagonal (noté ID). La distribution du champ de potentiel a été obtenue 

en injectant un courant de 5 mA entre les électrodes d’injection (triangles rouges) et en considérant un milieu de 

conductivité 0.01 S.m-1. Au centre de la cuve, une anomalie résistive (0.001 S.m-1) est présente en guise de noyau de glace. 

Les iso-voltages sont présentées sous la forme de lignes avec un pas de 0.1V. La paroi isolante de la cuve défléchit les 

équipotentielles. c), d) Distribution d’un champ de potentiel électrique en l’absence (c) et en présence d’une anomalie 

résistive au centre de la cuve (d). Un courant de 5mA a été injecté au centre de la cuve (électrodes d’injection : triangles 

rouges). La présence d’une anomalie résistive (0.001 S.m-1) au sein d’un milieu plus conducteur (0.01 S.m-1) défléchit les 

équipotentielles.  Les équipotentielles (lignes noires) sont indiquées avec un pas de 0.08V. L’équipotentielle 

correspondant à 0.0V est tracée en rouge. Les deux triangles noirs correspondent à un dipôle de mesure présent dans les 

protocoles. Sans anomalie, le voltage simulé est de 0.99 V (soit 198 Ω) en l’absence de l’anomalie et de 0.87 V (soit 174 

Ω) avec l’anomalie. 

 

 Cas synthétiques 

Une fois que les mesures sont classées, nous avons testé les protocoles à l’aide de cas 

synthétiques. Le problème direct est modélisé sous Comsol en prenant en compte les conditions 

isolantes de la cuve. A partir de ce modèle, une distribution de conductivité présentant une anomalie 

de conductivité est obtenue et les protocoles d’acquisition des mesures sont simulés. Ces mesures 
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synthétiques sont ensuite inversées. Le processus d’inversion est similaire à celui décrit en partie 7.2. 

Plusieurs cas synthétiques ont été effectués notamment en plaçant une anomalie au centre de la cuve 

(Figure 114). 

 
Figure 114. Inversion d’un cas synthétique avec une anomalie au centre de la cuve. 

La figure de gauche représente la distribution de la conductivité réelle alors que la figure de droite correspond à la 

distribution de conductivité inversée.  

  

 

 Validation du monitoring  

Comme attendu, le suivi géophysique n’a pas pu être réalisé pour les expériences avec un 

milieu sec, les résistances de contact étant trop importantes.  

Nous avons commencé par une série d’essais avec un monitoring géophysique en milieu 

saturé alors que la corbeille n’était pas isolée électriquement. Nous pensions que l’anomalie liée à la 

présence de la corbeille serait stable dans le temps et que l’inversion 4D permettrait de s’en affranchir 

en regardant les variations temporelles de conductivité. En réalité, le processus d’inversion utilisé ne 

permet pas de résoudre la distribution de conductivité en présence de la corbeille et pour les essais 

suivants, la corbeille a été isolée à l’aide d’une gaine thermo-rétractable.   

Nous avons validé le suivi géophysique à l’aide d’un essai où la température initiale du milieu 

poreux est homogène et avoisine 3°C. Après la stabilisation de la température du milieu, la corbeille 

est mise en marche pendant ≈116 heures afin de générer un noyau de glace le plus étendu possible. 

La température du fluide entrant dans la corbeille est de -7.9 ±0.1°C et le débit est de 10 ±0.2 l.h-1. 

Un monitoring géophysique a été effectué en cours d’expérience. L’acquisition géophysique juste 
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avant l’arrêt de la corbeille a été inversée. Le résultat issu de l’inversion montre un corps résistant au 

centre et à la surface de la cuve (Figure 115). A noter que les électrodes situées en surface et au centre 

de la cuve ont des résistances de contact trop fortes en fin d’essai pour être mesurables, indiquant 

ainsi la présence d’un noyau de glace en surface (confirmée par une inspection visuelle). 

 

 
Figure 115. Distribution de la conductivité inversée pour l’essai de validation du monitoring 

géophysique. 

 

 

 Pour conclure, l’élaboration et le test des protocoles ont été complexes à cause de la géométrie 

3D du système, des conditions isolantes de la cuve, de la nature de l’anomalie (une anomalie résistante 

dans un encaissant conducteur) et de la rapidité des processus thermiques. Mais, le test de validation 

après la mise en place d’une gaine isolante sur la corbeille a montré des premiers résultats 

prometteurs. Pour tous les essais en milieu saturé réalisés, un monitoring géophysique a été effectué. 

Cependant seul le monitoring de l’essai E a été analysé dans cette thèse (Chapitre 7).  



218 

 

6.2.7. Réception du banc d’essai et essais effectués 

Les premiers essais effectués correspondent à des essais de validation du fonctionnement de 

l’expérience analogique (Table 18). Tout d’abord, nous avons testé si la calibration des thermocouples 

était correcte et si les boitiers de compensation permettaient bien de minimiser et compenser les 

variations de température de la soudure froide (partie 6.2.5.1). Ensuite, nous avons mené une série 

d’essais pour ajuster les paramètres de régulations des différents systèmes. La première version de la 

soufflerie ne permettait pas d’injecter de l’air en dessous de 0°C. Le système a donc été modifié afin 

de réduire les déperditions thermiques et de charge du fluide glycolé. En parallèle, lorsque le système 

de chauffage de la pièce se mettait en marche, il influençait la température du milieu poreux, indiquant 

que notre première couche d’isolation n’était pas suffisante. Nous avons donc mis en place la garde 

thermique pour réduire son influence. 

 

 A partir de janvier 2018, les tests de validation ont été terminés. Ainsi, deux essais en milieu 

sec ont été réalisés (essais A et B) et leur bilan thermique a été calculé (partie 6.3.2). Ensuite, le milieu 

poreux a été saturé et une première série d’essais a été effectuée avec monitoring géophysique (essais 

G2 à G3). Cependant, l’inversion de données géophysique ne convergeait pas à cause du manque 

d’isolation de la corbeille. Après l’isolation de cette dernière, deux expériences tests ont donc été 

menées afin de vérifier les résultats du monitoring géophysique (essais G4 et G5) puis différents 

essais thermiques (essais C à F) ont été effectuées. Bien que les données thermiques des essais G2 et 

G3 soient exploitables nous avons préféré calculer les bilans thermiques des essais pour lesquels des 

observables géophysiques sont aussi exploitables. Le bilan thermique de trois essais en milieu saturé 

(essais C à E) a donc été estimée (partie 6.3.4) et les données géophysiques de l’essai E a été traité 

(Chapitre 7).   
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Table 18. Liste des essais réalisés avec l’expérience analogique. 
L’ensemble des tests a été effectué en injectant le fluide glycolé par le bas de la corbeille sauf pour l’essai #G5. Pour les 

essais G2 et G3, bien que les données géophysiques ne soient pas exploitables à cause du manque d’isolation de la 

corbeille, les données thermiques sont correctes. L’essai #G6 été effectué afin de vérifier si l’apparition d’un noyau de 

glace dans le cuve est décelable en surface à l’aide de données de polarisation spontanée. L’acquisition de ces données 

a été réalisée à l’aide d’électrodes impolarisables de type Petiau avec arrêt des systèmes de monitoring lors de 

l’acquisition des données afin d’éviter les perturbations d’ordre électrique dans la cuve. Labels : Identifiant de l’essai 

(V – validation ; I – Initialisation, G - Géophysique, M – Maintenance), Etat – état de saturation milieu poreux (Sat. – 

totalement saturé). Type – Type d’essai (Stat. – statique, Dyn. – Dynamique), Corb. – fonctionnement de la corbeille et 

température du fluide entrant (°C), VA – Température du fonctionnement de la veine d’air (°C), durée de l’essai en heure, 

Géophy. – Monitoring géophysique effectué (PS – Polarisation Spontanée),   

Id 
 

Date 
 

Etat 
 

Type 
 

Corb. 
(°c) 

VA 
(°C) 

Durée 
(h) 

Géoph. 
 

Commentaires 
 

#V1 17/11/14 Sec Stat. off 10 150 - 
Test du système d’acquisition des 

températures et isolation de la cuve 

#V2 17/11/24 Sec Stat. off 20 27 - Test de régulation statique de la soufflerie 

#V3 17/12/01 Sec Stat. 1 10 104 - Test de régulation statique de la corbeille 

#V4 17/12/07 Sec Stat. 13 20 2 - Test de régulation de la corbeille 

#V5 17/12/11 Sec Dyn. off 0/20 64 - Test de régulation dynamique de la 
soufflerie avant et après modification. #V6 17/12/20 Sec Dyn. off 0/20 74 - 

#V7 12/12/29 Sec Stat. off 10 142 - 
Test isolation cuve et homogénéisation de 

l’air 

#V8 18/01/05 Sec Dyn. off 0/20 96h - Test en cycle 

#V9 18/01/31 Sec Dyn. off 10 209 - Test isolation 

#A 18/02/09 Sec Stat. -5 10 170 -  

#I1 18/03/05 Sec Dyn. Off 0/20 130 - 
Essai : cycle et initiation des conditions 

initiales pour l’essai suivant 

#B 18/04/09 Sec Dyn. -5 0/20 324 -  

#M1 18/05/18 Maintenance Mise en saturation cuve – calcul porosité 

#G1 18/07/27 Sat. Stat. - - - X Test monitoring géophysique 

#G2 18/07/30 Sat. Stat. -5 10 118 X Monitoring géophysique non exploitable 
Données thermiques exploitables #G3 18/09/07 Sat. Stat. -10 10 228 X 

#M2 18/09/19 Maintenance Isolation électrique corbeille 

#G4 18/09/30 Sat. Stat. -10/5 2 178 X Test géophysique : développement d’un 
noyau de glace. 

Température initiale du milieu ≈ 3°C #G5 18/10/10 Sat. Stat. -10/5 2 282 X 

#I2 18/10/22 Sat. Dyn. off 0/20 151 - 
Essai : Cycle soufflerie : initiation des 

conditions initiales 

#D 18/11/12 Sat. Stat. 10 -5 193 X  

#C 18/11/20 Sat. Stat. 0.8 10 78 X  

#F 19/01/12 Sat. Stat. P60 10 96 X  

#E 19/01/19 Sat. Dyn. P60 0/20 738 X  

#G6 19/02/24 Sat. Stat. P60 10 150 
PS 

manuel 
Test : acquisition de données de 

Polarisation Spontanée. 
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6.3. Bilans thermiques  

L’expérience analogique a été développée dans le but d’étudier les potentiels offerts par les 

méthodes géo-électriques pour le suivi des températures et le développement du noyau de glace. Elle 

a aussi pour but de pouvoir développer une base de données expérimentales permettant de valider des 

modèles décrivant les transferts thermo-hydriques dans les sols en conditions contrôlées. Une 

première exploitation des résultats obtenus dans le cadre de cette thèse a été effectuée via la réalisation 

du calcul de bilans thermiques.  

 

L’élaboration des bilans thermiques permet d’estimer les différents modes de transferts 

thermiques mis en œuvre dans le sol. Ils permettent également de suivre l’évolution des différentes 

contributions énergétiques alimentant la corbeille en fonction des conditions expérimentales (e.g. la 

saturation du milieu, le type d’essai) et l’état de prélèvement (e.g. en régime transitoire ou quasi-

statique). Ainsi, mieux comprendre la dynamique de prélèvement est nécessaire pour adapter la 

gestion de la ressource géothermique notamment en terme de stratégie de prélèvement et de 

dimensionnement afin d’assurer un rendement optimum et une ressource pérenne sur plusieurs 

années. Le gel du sol induit par les corbeilles constitue un point particulièrement sensible : libérant 

de la chaleur latente, il est une source non négligeable de chaleur pour le système géothermique.  En 

améliorant la conductivité thermique du sol, la glace favorise également l’apport de chaleur par 

conduction. A l’inverse, elle peut affecter le transfert de chaleur advectif lié aux écoulements d’eau 

dans le sol. Par ailleurs, par des effets de dilatations induits, la prise en glace du sol peut affecter la 

structure de ce dernier, favoriser le drainage et limiter à terme la quantité d’eau dans le sol. Pour finir, 

la prise en glace de milieux partiellement saturés peut s’accompagner de phénomènes de transferts 

de masse locaux (évaporation / condensation) conduisant au développement de couches limites 

asséchées entre le noyau de glace et le sol périphérique nuisibles aux transferts. Ainsi, à l’heure 

actuelle, il est difficile de savoir si le changement de phase peut être vu comme un processus 

globalement favorable ou défavorable du point de vue de la gestion de la ressource. Les bilans 

thermiques contribueront à la compréhension de l’impact de ce changement de phase sur les 

performances du système. 

 

Les bilans thermiques à l’échelle de l’expérience analogique prennent en compte la chaleur 

sensible, la chaleur latente, les flux de chaleur périphériques ainsi que le prélèvement de chaleur par 

la corbeille. Différents moyens permettent d’estimer ces termes i.e. soit en déterminant chaque 

composante séparément à l’aide des mesures locales de températures soit au travers du bilan. Nous 

avons commencé par calculer le bilan thermique pour les essais sans changement de phase afin 
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d’éliminer la composante liée à la chaleur latente et de calculer séparément chacune des composantes. 

Cette méthodologie a été validée sur un essai en milieu sec avec un échelon de température puis 

appliqué aux autres essais avec cycle thermique. Ensuite, nous avons appliqué ces méthodes en 

présence de changement de phase en vue de pouvoir déterminer l’évolution temporelle du noyau de 

glace et mieux appréhender l’impact de la prise en glace sur les performances du système 

géothermique. 

 

6.3.1. Bilan thermique sans changement de phase 

Le système considéré est une portion de sol cylindrique entourant la corbeille, dont nous 

cherchons à estimer les pertes et les gains en énergie. Le bilan thermique instationnaire sur ce système 

décrit l’évolution de l’énergie interne de ce dernier (chaleur sensible) en fonction des flux de chaleur 

traversant ses frontières. Ces flux correspondent aux transferts d’énergie entre le système et son 

environnement. Ainsi, le bilan thermique peut s’exprimer par l’équation suivante :  

 �̇�𝑐𝑠  =   �̇�𝑝𝑒𝑟 + �̇�𝑐𝑜𝑟𝑏  
 

6.5 

avec �̇�𝑐𝑠 le flux de chaleur sensible (W), �̇�𝑝𝑒𝑟 le flux périphérique (W), �̇�𝑐𝑜𝑟𝑏 le flux de chaleur 

prélevée par la corbeille (W). 

 

Par convention, le flux est compté positivement s’il est reçu par le système et négativement 

s’il est perdu par le système. Détaillons le calcul de ces différents termes. 

 

  Flux de chaleur sensible  

 �̇�𝑐𝑠 = ∭𝜌𝑠𝑜𝑙  𝐶𝑝𝑠𝑜𝑙

𝜕𝑇

𝜕𝑡
  𝑑𝑣  

 

6.6 

avec 𝜌𝑠𝑜𝑙  et 𝐶𝑝𝑠𝑜𝑙 respectivement la masse volumique (kg.m-3) et la chaleur spécifique massique 

(J.kg-1.C-1) du sol ; 𝑇 la température du sol (°C), 𝑡 le temps (s) et 𝑣 le volume de sol considéré (m3). 

 

Flux périphérique 

 �̇�𝑝𝑒𝑟 = ∬ �̇�′′ 𝑑𝑠 = ∬𝜆𝑠𝑜𝑙  𝑔𝑟𝑎𝑑⃗⃗ ⃗⃗ ⃗⃗ ⃗⃗ ⃗⃗ ⃗ 𝑇 ∙ �⃗⃗� 𝑑𝑠 
 

6.7 

avec, �̇�′′ la densité de flux (W.m-2), 𝑠 la surface (m), 𝜆𝑠𝑜𝑙, la conductivité thermique du sol (W.m-1.C-

1), �⃗⃗� vecteur normal extérieur à 𝑑𝑠. 
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Flux de prélèvement 

 �̇�𝑐𝑜𝑟𝑏 =  �̇�𝑔𝑙𝑦𝑐  𝐶𝑝𝑔𝑙𝑦𝑐  (𝑇𝑒
𝑐𝑜𝑟𝑏 − 𝑇𝑠

𝑐𝑜𝑟𝑏) 
 

6.8 

avec �̇�𝑔𝑙𝑦𝑐 et 𝐶𝑝𝑔𝑙𝑦𝑐 respectivement le débit massique (kg.s-1) et la chaleur spécifique (J.kg-1.C-1) de 

l’eau glycolée circulant dans la corbeille ; 𝑇𝑒
𝑐𝑜𝑟𝑏 et 𝑇𝑠

𝑐𝑜𝑟𝑏 respectivement la température du fluide 

caloporteur (eau glycolée) à l’entrée et à la sortie de la corbeille.  

 

Les différents termes du bilan sont déterminés en s’aidant du caractère axisymétrique de notre 

expérience. Pour certains essais, des données de température sont manquantes à cause d’erreurs du 

système d’acquisition. Ainsi, afin d’avoir un jeu de données avec une fréquence d’échantillonnage 

constante (1/60 hz), les données de température manquantes ont été interpolées avec une fonction 

linéaire. 

 

L’analyse énergétique a été réalisée sur trois volumes différents afin de mieux comprendre les 

phénomènes. Compte tenu du caractère axisymétrique de l’expérience nous avons choisi d’estimer la 

chaleur sensible et les flux périphériques à l’aide des distributions de température sur un demi-plan 

contenant l’axe de la corbeille (Figure 116 et Table 19). Le demi-plan choisi correspond au demi-

plan ayant le plus de thermocouples. Chaque demi-plan est discrétisé en cellules, de dimensions 10 x 

10 mm.  

 

Table 19. Caractéristiques des zones de calcul. 
   Caractéristiques des zones sur le demi-plan 

Zone Volume (m3) Dimension (m) Profondeur toit/base (m) Nombre de mailles (-) 

1 0.011 0.10 x 0.35 -0.05 / -0.40 350 

2 0.032 0.15 x 0.45 0.00 / -0.45 675 

3 0.173 0.35 x 0.45 0.00 / - 0.45 1575 
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Figure 116. Définition des zones de calcul et discrétisation 

a) Répartition des capteurs de température au niveau du plan XY et zones de calcul représentées sur le demi-plan, b) 

Discrétisation du demi-plan pour la zone 1. Les mailles sont carrées (dimension 10 x 10 mm). Le nombre de mailles pour 

la zone 1 est de 350. 

 

6.3.1.1.  Calcul du flux prélevé par la corbeille 

Pour chaque temps de calcul (i.e. toutes les minutes), le flux prélevé par la corbeille est calculé 

à l’aide de l’équation 6.8. Les valeurs numériques utilisées pour les calculs sont résumées dans la 

Table 20.  

 

6.3.1.2.  Calcul de la chaleur sensible 

La chaleur sensible est déterminée à partir des distributions de température aux temps ti et ti-

1. Les distributions de température sont calculées à partir des mesures de température du sable avec 

une fonction d’interpolation linéaire. Lorsque la corbeille est en fonctionnement, les températures 

estimées au droit des spires sont aussi utilisées afin d’améliorer l’interpolation. Le calcul de la 

température au droit des spires s’effectue en calculant le taux de transfert par unité de longueur de la 

corbeille (équation 6.9), puis la température du glycol en fonction de la profondeur (équation 6.10) et 

enfin la température du sable au droit des spires en estimant des résistances de transfert thermique 

(équation 6.11).  
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 �̇�′
𝑐𝑜𝑟𝑏

=
𝑞𝑐𝑜𝑟𝑏̇

𝐿𝑐𝑜𝑟𝑏

= 
𝑚𝑔𝑙𝑦𝑐̇  𝐶𝑝𝑔𝑙𝑦𝑐  (𝑇𝑠

𝑐𝑜𝑟𝑏 − 𝑇𝑒
𝑐𝑜𝑟𝑏)

𝐿𝑐𝑜𝑟𝑏

 
 

6.9 

 𝑇𝑔𝑙𝑦𝑐(𝑧) =   𝑇𝑒
𝑐𝑜𝑟𝑏 + (𝑇𝑠

𝑐𝑜𝑟𝑏 − 𝑇𝑒
𝑐𝑜𝑟𝑏)

𝑧 − 𝑧𝑒

𝐻𝑐𝑜𝑟𝑏

 
 

6.10 

 𝑇𝑠𝑎𝑏𝑙𝑒(𝑧) =  �̇�′(𝑅′
𝑡ℎ 𝑐𝑜𝑛𝑑 + 𝑅′

𝑡ℎ 𝑐𝑜𝑛𝑣) +  𝑇𝑔𝑙𝑦𝑐(𝑧) 
 

6.11 

avec �̇�′ taux de transfert de chaleur extraite par unité de longueur (W.m-1) ; �̇� flux de prélèvement 

(W) ; 𝐿𝑐𝑜𝑟𝑏 la longueur de la corbeille (m) ; �̇� le débit massique (k. s-1) ; la chaleur spécifique (J.kg-

1.C-1) du glycol circulant dans la corbeille ; 𝑇𝑒
𝑐𝑜𝑟𝑏 et 𝑇𝑠

𝑐𝑜𝑟𝑏 respectivement la température du glycol à 

la l’entrée et à la sortie de la corbeille ; 𝑇𝑔𝑙𝑦𝑐(𝑧) le température du glycol (°C) à la profondeur 𝑧 (m) ; 

𝑧𝑒 la profondeur à laquelle le glycol entre dans la corbeille (m) ; 𝐻𝑐𝑜𝑟𝑏 la hauteur de la corbeille (m) ; 

𝑇𝑠𝑎𝑏𝑙𝑒(𝑧)  la température du sable (T) au droit de la spire à la profondeur z (m) ; 𝑅′𝑡ℎ 𝑐𝑜𝑛𝑑 la résistance 

thermique lié à la conduction  (W.m-1.K-1) ; 𝑅′𝑡ℎ 𝑐𝑜𝑛𝑣  la résistance thermique lié à la convection 

(W.m-1.K-1). 

 

La température au centre de chaque maille est extraite pour les deux temps ti et ti-1. Ensuite, 

la chaleur sensible par unité est estimée pour chaque maille à l’aide de l’équation suivante :  

 �̇�𝐶𝑆
𝑐𝑒𝑙 = 𝜌𝑠𝑜𝑙  𝐶𝑝𝑠𝑜𝑙  

(𝑇𝑖
𝑐𝑒𝑙 − 𝑇𝑖−1

𝑐𝑒𝑙)

𝑡𝑖  −  𝑡𝑖−1

 𝑙𝑐𝑒𝑙  ℎ𝑐𝑒𝑙  2𝜋 𝑅𝑐𝑒𝑙 
 

6.12 

avec �̇�𝐶𝑆
𝑐𝑒𝑙

  la chaleur sensible (W) ; 𝜌𝑠𝑜𝑙  et 𝐶𝑝𝑠𝑜𝑙, respectivement la masse volumique (kg.m-3) et la 

chaleur spécifique massique (J.kg-1.C-1) du sol ; 𝑇𝑖
𝑐𝑒𝑙

 et 𝑇𝑖−1
𝑐𝑒𝑙

  respectivement la température (en °C) 

du centre de la cellule au temps 𝑡𝑖 et 𝑡𝑖−1 (en s) ; 𝑙𝑐𝑒𝑙 et ℎ𝑐𝑒𝑙 la largeur et la hauteur de la cellule (m) 

; Rcel  la distance à l’axe du centre de la cellule (m). 
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Table 20. Paramètres pour le calcul du bilan thermique. 
 

a) Ø interne (m) Ø externe (m) Long. (m) 

Tube inox 0.0048 0.006 
5.0695 

Gaine 0.006 0.0076 

      
 

 

c) Corbeille 

𝑅′
𝑡ℎ 𝑐𝑜𝑛𝑑 (W.m-1.K-1) 

0.0024 (inox) (a) 

0.1881 (gaine) (a) 

𝑅′
𝑡ℎ 𝑐𝑜𝑛𝑣  (W.m-1.K-1) 0.1751 

Lc (m) 0.0048 

Nu (-) 4.36 (b) 

Coeff. h (W.C-1) 378.775 

b) Glycol à 0°C Inox Gaine 

λ (W.m-1.C-1) 0.417 (a) 15 (a) 0.2 (a) 

Cp (J.kg-1.C-1) 3200 (a) 
 

ρ (kg.m-3) 1095 (a) 
 

 

d) 

Phase ρ (kg/m3) Cp (J.kg-1.C-1) λ (W.m-1.C-1) 

Solide (silice) 2650 850 (d) 5.28 (c) 

Air 1.28 (c) 1075 (d) 0.05 (d) 

Eau liquide 1000 (c) 4180 (d) 0.64 (d) 

Glace 920 (c) (e) 
2040 (c) 

 2.14 (e)  

Milieu ρ (kg/m3) Cp (J.kg-1.C-1) λ (W.m-1.C-1) 

Sec 1630 (g) 690 (f) 1.02 (f) 

Saturé 2015 (g) 1486.15 (g) 2.70 (f) 

Glace 1984 (g) 883.9 (g) 3.17 (f) 

 

Les paramètres thermiques estimés pour le milieu poreux correspondant à un sable siliceux de 38.5 % de porosité sont proches des 

mesures effectuées par Hamdhan et Clarke (2010) sur un échantillon d’un sol fin sableux.  Labels : Ø diamètre ; Long. Longueur ; 

λ conductivité thermique ; Cp Capacité calorifique massique ; ρ masse volumique ; 𝑅′
𝑡ℎ 𝑐𝑜𝑛𝑑 résistance thermique de conduction ; 

𝑅′
𝑡ℎ 𝑐𝑜𝑛𝑣  résistance thermique convectif ; Lc longueur caractéristique ; Nu nombre de Nusselt ; Coeff. h coefficient d’échange 

thermique. Le coefficient d’échange thermique est calculé à l’aide de l’équation suivante : 𝑐𝑜𝑒𝑓𝑓. ℎ = (𝑁𝑢 𝜆)  𝐿𝑐⁄ . Les résistances 

thermiques de conduction et de convection sont définies par 𝑅′
𝑡ℎ 𝑐𝑜𝑛𝑑  =  𝑙𝑜𝑔(𝑑𝑒𝑥𝑡𝑒𝑟𝑛𝑒 𝑑𝑖𝑛𝑡𝑒𝑟𝑛𝑒⁄ )   (2 𝜋 𝜆)⁄   et  𝑅′

𝑡ℎ 𝑐𝑜𝑛𝑣 =
 1  (𝑐𝑜𝑒𝑓. ℎ 𝜋 𝑑𝑖𝑛𝑡𝑒𝑟𝑛𝑒  )⁄ .  

Sources : a. Données constructeurs ; b. Moch et al. (2014) ; c. Incropera et al. (2007) ; d. Esence et al. (2017) ; e. McKenzie et al. 

(2007), f. à partir de mesures en laboratoire ; g. estimé à l’aide d’une loi de mélange et en considérant une porosité de 0.385. 
(Esence et al., 2017; Hamdhan and Clarke, 2010; Incropera et al., 2007; McKenzie et al., 2007, 2007; Slack, 1980; Zehner and Schlünder, 1970) 
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6.3.1.3. Calcul du flux périphérique à l’aide des bilans 

Le flux thermique périphérique peut être calculé à partir du bilan thermique sur le volume de 

contrôle connaissant la chaleur sensible et le flux prélevé par la corbeille. Cette méthode est utile 

lorsqu’il n’est pas possible de calculer le gradient de température en périphérie. 

 

6.3.1.4. Calcul du flux périphérique  

 Le flux thermique périphérique peut être calculé à partir du calcul du gradient thermique aux 

frontières du volume de contrôle (équation 6.7). 

Nous avons choisi d’effectuer cette approche uniquement pour la zone 1 afin que 

l’interpolation des températures et le gradient calculé soient mieux contraints. En d’autres termes, si 

cette approche avait été appliquée aux zones 2 et 3, le gradient calculé notamment en surface et en 

profondeur aurait été biaisé puisqu’il y a peu de points de température à l’extérieur de ces zones 

(Figure 116). Par rapport à l’approche précédente, une fois que le flux de chaleur sensible est calculé, 

nous utilisons la distribution de température au temps ti , pour calculer le gradient normal de 

température au centre des cellules et aux frontières de la zone d’étude (Figure 117).  

A partir des gradients thermiques et à l’aide de l’équation suivante, nous estimons le flux 

échangé au travers d’une cellule latérale du volume de contrôle.  

 �̇�𝑙𝑎𝑡 = 𝜆𝑠𝑜𝑙  ℎ𝑐𝑒𝑙

𝑑𝑇

𝑑𝑟
 2 𝜋 𝑅𝑐𝑒𝑙  

 

6.13 

avec �̇�𝑙𝑎𝑡 le flux latéral (W) ; 𝜆𝑠𝑜𝑙 la conductivité thermique du sol (W.m-1.K-1 ) ; ℎ𝑐𝑒𝑙 et 𝑅𝑐𝑒𝑙 

respectivement la hauteur et la distance à l’axe d’une cellule (m) ; 
𝑑𝑇

𝑑𝑟
 la composante radiale du  

gradient thermique (K.m-1). 

Puis, à l’aide des gradients thermiques et de 6.14, nous estimons le flux échangé au travers 

d’une cellule de la surface supérieure et inférieure du volume de contrôle.  

 �̇�ℎ𝑜𝑟 = 𝜆𝑠𝑜𝑙  𝑙𝑐𝑒𝑙  
𝑑𝑇

𝑑𝑧
 2 𝜋𝑅𝑐𝑒𝑙  

 

6.14 

avec �̇�ℎ𝑜𝑟 le flux sur les surfaces supérieure ou inférieure (W) ; sol la conductivité thermique du sol 

(W.m-1.K-1) ; lcel  et Rcel respectivement la largeur et la distance à l’axe d’une cellule (m) ; 
𝑑𝑇

𝑑𝑧
 la 

composante verticale du gradient thermique (K.m-1). 

 

Le flux de chaleur périphérique �̇�𝑝𝑒𝑟 est égal à la somme du flux latéral et des flux supérieur 

et inférieurs.  
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Figure 117. Gradient thermique et flux estimés pour la zone 1. 

a) Distribution et gradient de température, b) Gradient de température et estimation des flux pour l’expérience A, au 

temps ti = 134 h. Les pointillés rouges correspondent au centre des cellules où le gradient thermique et le flux 

périphérique sont calculés. En détail, le flux périphérique se compose de trois termes calculés séparément : flux venant 

de la surface, flux venant latéralement, flux venant du bas. 
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6.3.2. Bilans thermiques appliqués aux expériences sans 

changement de phase 

6.3.2.1. Essai A - Expérience en milieu sec avec un échelon de 

température 

 Conditions expérimentales 

Afin de valider les deux approches de calcul du flux de chaleur périphérique nous avons choisi 

de les appliquer sur un essai simple comportant un milieu sec où la température du fluide entrant dans 

la corbeille suit un échelon. Cet essai dure environ 168 heures dont 144 h avec la corbeille en 

fonctionnement (Figure 118a). La température moyenne du fluide entrant par le bas de la corbeille 

est de – 3.8°C et avec un débit moyen de 10.4 L.h-1. La température du fluide entrant dans l’échangeur 

basal est d’environ 9.2°C, ce qui permet d’avoir une température du sable en profondeur (à ≈60 cm 

sous la corbeille) à 10.0°C. La température de l’air entrant et sortant de la cuve est respectivement de 

9.8 et 9.4°C. Comme attendu, les températures mesurées dans le sable décroissent rapidement pour 

se stabiliser après une trentaine d’heure (Figure 118b, pour plus de détails voir l’Annexe O). La 

température la plus froide (-2.9°C) est mesurée par le thermocouple au centre de la cuve (PV1, dr = 

0 ; z = -0.225 m).  

 
Figure 118. Suivi de température pour l’expérience A (milieu sec, échelon de température). 

a) Température des systèmes, b) Température du sable. Labels : In vent / Out vent – température de l’air en entrée et en 

sortie de la cuve ; In Bt. Ex – température du fluide glycolé entrant dans l’échangeur en bas de la cuve ; In. H.Ex / Out 

H.Ex – température du fluide glycolé en entrée et en sortie de la corbeille ; Bt. Sands : température du sable à 45 cm du 

fond de la cuve ; PV – Profil vertical ; z – profondeur en cm ; r – distance radiale en cm. 
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 Bilan thermique avec un flux périphérique calculé par différence pour les trois zones 

Dans un premier temps, nous avons souhaité comparer les bilans thermiques pour les trois 

zones, calculés à partir de la première approche i.e. avec un flux périphérique estimé par différence. 

Cette première méthode pour estimer le flux lié au prélèvement géothermique semble être correcte 

puisque la tendance et la gamme de variation sont conformes à celles attendues (Figure 119). Bien 

que les courbes soient « bruitées », l’approche pour estimer le flux lié à la chaleur sensible et par 

conséquent le flux périphérique semble être aussi correcte. Le caractère bruité est lié aux imprécisions 

des capteurs de températures et au biais de l’interpolation. Plus précisément, la principale cause du 

caractère bruité des courbes est liée aux mesures de température du fluide entrant et sortant de la 

corbeille. Pour améliorer nos résultats, nous avons préféré représenter les flux avec une moyenne 

glissante sur dix minutes (Figure 120 et Figure 121).  

 
Figure 119. Bilan thermique avec un flux périphérique calculé par différence - Essai A, zone 1. 

Les flux ne sont pas moyennés et la corbeille a été mise en marche à t = 24.78 h. Le flux périphérique maximal est de 

34.9 W à 25.5h alors que les flux minimaux de la corbeille et de chaleur sensibles sont respectivement de -171 et - 499 

W à 24.82 h. Ces pics sont biaisés puisque nous sommes dans le premier transitoire suite au démarrage de la corbeille. 

 

La corbeille géothermique est mise en marche à 24.78 h, quelques minutes après, le flux 

prélevé est maximal, �̇�𝑐𝑜𝑟𝑏 (𝑡24.82ℎ) =  −171 W puis décroit rapidement. Par exemple, il diminue de 

50% en six minutes et de 75% en vingt minutes (Table 21). Après une douzaine d’heures de 

fonctionnement, le flux lié au prélèvement se stabilise entre 20 et 23 W (Figure 120).  
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Table 21. Flux calculés pour la zone 1, au cours de l’essai A. 
Le flux périphérique est calculé à l’aide du bilan thermique (i.e. par différence des flux, voir partie 6.3.1.3). Le temps 

𝑡𝑂𝑛 correspond à la durée de fonctionnement de l’échangeur (𝑡𝑂𝑛 = 𝑡 + 24.78). A partir de t = 36.78 h (ton = 12 h), les 

flux indiqués ont été moyennés sur dix minutes (moyenne glissante). Labels : �̇�𝑐𝑜𝑟𝑏  flux de prélèvement (W), �̇�𝑐𝑠 flux lié à 

la chaleur sensible (W),  �̇�𝑝𝑒𝑟  (W) flux périphérique (W). 

𝑡 (ℎ) 𝑡𝑂𝑛 (𝑚𝑖𝑛) �̇�𝑐𝑜𝑟𝑏  (W) �̇�𝑐𝑠 (W) �̇�𝑝𝑒𝑟  (W) 𝑡 (ℎ) 𝑡𝑂𝑛 (ℎ) �̇�𝑐𝑜𝑟𝑏  (W) �̇�𝑐𝑠 (W) �̇�𝑝𝑒𝑟  (W) 

24.82 2 -171.0 -187.3 -16.3 36.78 12 -23.8 -0.4 23.4 

24.88 6 -86.4 -145.6 -59.2 48.78 24 -23.4 -0.2 21.2 

24.95 10 -62.8 -50.7 12.2 72.78 48 -20.0 -0.1 20 

25.12 20 -42.3 -13.4 28.8 104.78 80 -24.1 -0.6 23.6 

25.78 60 -33.0 -5.92 27.0 136.78 112 -21.2 -0.2 21 

26.78 120 -28.5 -1.9 26.5 168.78 144 -24.3 -0.7 23.6 

 

 Dans les premières minutes de fonctionnement (≈ 10 min), les flux de chaleur sensible et 

périphérique sont faussés puisque nous imposons la température du sol au droit des spires alors que 

le flux de prélèvement n’est pas constant. A partir d’une dizaine de minutes, nous pouvons considérer 

que le régime quasi-stationnaire est atteint pour le fluide caloporteur permettant ainsi d’exploiter les 

résultats. La corbeille commence par prélever la chaleur sensible du système, d’où le flux négatif de 

la chaleur sensible. Associé à ce transfert thermique, la température du milieu poreux diminue afin 

de réduire le gradient thermique entre la corbeille et le sable. Au fur et à mesure de cette descente en 

température du sable, la chaleur sensible prélevée diminue. Cette diminution est compensée par 

l’établissement d’un gradient thermique aux frontières du système et donc par l’augmentation du flux 

périphérique (Figure 120). A la fin de l’essai, le flux de chaleur sensible oscille autour de 0.0W 

puisque la température du milieu poreux de la zone de calcul ne varie presque plus. L’énergie prélevée 

par la corbeille provient exclusivement de l’énergie entrant aux frontières du système. En résumé, 

nous pouvons distinguer trois phases dans l’essai. Une première phase de quelques minutes 

correspondant à un régime transitoire où le prélèvement de chaleur par la corbeille s’initie (24.82 < t 

< 24.95 h). Ensuite, une deuxième phase correspondant aussi à un régime transitoire où le flux lié à 

la chaleur sensible diminue et est compensé par l’augmentation du flux périphérique (24.95 < t < 

36.78 h). La dernière phase correspond à un régime quasi-stationnaire, où les flux sont stables et 

l’énergie prélevée provient principalement du flux périphérique. 

 



231 

 

 
Figure 120. Evolution des flux thermiques après la mise en marche de la corbeille géothermique 

(essai A). 
Le flux périphérique est calculé à l’aide du bilan thermique (i.e. par différence des flux, voir partie 6.3.1.3). Les flux 

présentés dans cette figure sont moyennés sur 10 minutes. La corbeille géothermique a été mise en marche à 24.78 h. 

 

Les bilans énergétiques calculés pour les zones 2 et 3 présentent la même organisation que le 

bilan précédent i.e. comportant trois phases successives (Figure 121 et Table 22). Les flux maximaux 

enregistrés lors de la première phase transitoire sont proches ainsi que la moyenne des flux calculée 

dans le régime quasi-stationnaire (Table 22). Ainsi, cette première méthode de calcul du bilan 

thermique ne montre pas de dépendance liée à la taille de la zone de calcul. Cependant, une différence 

notable entre ces trois bilans est la présence d’un bruit plus marqué pour les zones 2 et 3. En effet, 

comme ces zones sont plus grandes, le calcul est susceptible d’intégrer plus d’erreurs sur les mesures 

de température ou de biais d’interpolations. Le caractère bruité des mesures explique ainsi 

l’augmentation des écart-types des moyennes.  

Enfin, dans le régime quasi-stationnaire, quatre phases sont plus bruitées (92 à 106 h, 117 à 

125h, 141 à 153h, 165 à 170 h). Ces zones plus bruités sont liés à l’allumage du chauffage de la pièce. 

Bien que les thermocouples mesurant la température du fluide glycolé soient isolés, le chauffage de 

la pièce perturbe les mesures. Les mesures de la chaleur sensible montrent des oscillations 

importantes qui se répercutent sur le calcul du flux périphérique. Il est probable que ces oscillations 

proviennent de la compensation de soudure froide soumise aux variations de température de la halle. 

Bien que de faible amplitude compte tenu de l’isolation mise en place, elles affectent la dérivée 

temporelle de la température (la chaleur sensible). L’impact des variations de la température de la 

halle sur le flux prélevé par la corbeille trouve très vraisemblablement son origine dans les pertes 

thermiques entre le fluide caloporteur et l’air ambiant sur la conduite reliant la corbeille au bain 

thermostaté et/ou des effets d’ailettes au niveau du capteur. Néanmoins, ces quatre phases « bruitées 

» n’influencent pas les principales conclusions issues de l’analyse du bilan thermique. 
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Figure 121. Bilan thermique pour les zones 1 à 3 (a, b, c) avec un flux périphérique calculé par 

différence – Essai A. 
Le flux périphérique est calculé à l’aide du bilan thermique (i.e. par différence des flux, voir partie 6.3.1.3). Les flux 

présentés dans cette figure sont moyennés sur 10 minutes. La corbeille géothermique a été mise en marche à t= 24.78 h.  
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Table 22. Bilan thermique pour les différentes zones de l’essai A. 
a) Evolution des flux pour les zones 1 à 3, b) Principales caractéristique des flux. Le flux périphérique est calculé à l’aide 

du bilan thermique (i.e. par différence des flux, voir partie 6.3.1.3). Les valeurs données dans cette table ne sont pas 

issues d’une moyenne glissante. A noter que le flux lié à la corbeille est identique pour les trois zones puisque le calcul 

est indépendant de la taille des zones. Le flux de la corbeille est maximal à t= 25.82 h (𝑡𝑜𝑛 = 2 min). Labels : �̇�𝑐𝑜𝑟𝑏  flux 

de prélèvement (W), �̇�𝑐𝑠 flux lié à la chaleur sensible (W),  �̇�𝑝𝑒𝑟  (W) flux périphérique (W). 

a) Zone 1 Zone 2 Zone 3 

Temps (h) 24.88 36.78 168.78 24.88 36.78 168.78 24.88 36.78 168.78 

�̇�𝑐𝑜𝑟𝑏  (W) -86.4 -23.8 -24.2 -86.4 -23.8 -24.2 -86.4 -23.8 -24.2 

�̇�𝑐𝑠 (W) -145.6 -0.4 -2.1 -145.4 -2.1 -2.1 -150.0 2.5 20.4 

�̇�𝑝𝑒𝑟  (W) -59.2 23.4 22.1 -86.4 21.7 22.1 -63.7 26.3 44.6 

 

b) 

Flux maximal de la corbeille (W) 

à 𝑡 =  24.82 h 

Moyenne des flux dans le régime quasi-statique (W) 

(t36.78 h → 170 h) 

�̇�𝑐𝑜𝑟𝑏  (W) �̇�𝑐𝑠 (W) �̇�𝑝𝑒𝑟  (W) �̇�𝑐𝑜𝑟𝑏  (W) �̇�𝑐𝑠 (W) �̇�𝑝𝑒𝑟  (W) 

Zone 1 

-171.0 

-187.3 -16.3 

-22.1  ±1.6 

-0.0 ±1.5 22.1 ±2.1 

Zone 2 -186.2 -15.2 -0.2 ±1.9 22.0 ±2.5 

Zone 3 -191.4 -20.4 -1.2 ±13.4 21.0 ± 13.6 

 

 Comparaison des bilans thermiques calculés par les deux approches 

Le bilan thermique avec l’estimation du flux périphérique calculé à partir des gradients 

thermique a été effectué uniquement pour la zone 1. En effet, nous avons préféré restreindre la zone 

de calcul du bilan thermique afin de mieux contraindre les gradients thermiques calculés aux 

frontières de la zone notamment en utilisant les profils verticaux de température PV2 et PV3 (Figure 

116). 

 Le flux de prélèvement et le flux de chaleur sensible sont identiques entre ces deux approches 

puisque leur méthode de calcul n’a pas changé. Comme dans la partie précédente, il est possible de 

distinguer trois phases dans l’évolution du flux périphérique : une phase transitoire lié à la mise en 

route de la corbeille géothermique, une phase transitoire correspondant au prélèvement de la chaleur 

sensible du milieu, puis un régime quasi-stationnaire. La principale différence entre ces deux 

approches se situe dans la phase de mise en route de la corbeille, où les flux latéraux sont différents 

de quelques dizaines de watts (Table 23). Comme nous l’avons déjà mentionné dans la partie 

précédente, les flux de chaleur sensible et périphérique calculés pour cette zone ne sont pas fiables à 

cause de l’imposition de la température du sol aux droits des spires. Cette remarque est confirmée par 

les fortes valeurs de résiduelle au départ (courbe grise en Figure 122). A l’issue des phases 

transitoires, la valeur du flux périphérique entre les deux approches est sensiblement similaire. En 

effet, la moyenne du flux périphérique entre les temps 36.78 et 170 h est estimée à 22.1 W avec la 

première approche et à 21.9 W à l’aide des gradients de température. 
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 Avec la deuxième approche, il est possible de calculer la résiduelle du bilan thermique et donc 

d’estimer la fiabilité de ce dernier. Excepté durant la phase de mise en route de la corbeille, les valeurs 

de résiduelles sont plutôt faibles validant ainsi notre deuxième approche. En effet, la moyenne de la 

résiduelle calculée entre 3.78 et 170 h est de -0.2 W. Enfin, le calcul du flux périphérique avec les 

gradients de température est moins influencé par le bruit des mesures de température et par le 

chauffage de la pièce. L’allumage du chauffage provoque localement une augmentation de la 

résiduelle. Cette augmentation semble être la conséquence d’erreurs de mesure se répercutant sur le 

calcul du flux prélevé par la corbeille qui est sensible aux variations de température de la halle comme 

le montre la Figure 118. 

 
Figure 122. Bilan thermique pour la zone 1 - Essai A. 

Le flux périphérique est calculé à l’aide des gradients de température aux frontières de la zone de contrôle. Les flux 

présentés dans cette figure sont moyennés sur 10 minutes. La corbeille géothermique a été mise en marche à t= 24.78 h. 

La courbe grise correspond à la résiduelle.  

 

Table 23. Comparaison entre les deux approches pour le calcul du flux périphérique (zone 1). 
Le temps 𝑡𝑂𝑛 correspond à la durée de mise en marche de l’échangeur (𝑡𝑂𝑛 = 𝑡 + 24.78). A partir de t = 36.78 h (ton = 

12 h), les flux indiqués ont été moyennés sur dix minutes (moyenne glissante). Libellé : App. 1 et App. 2 respectivement 

approche 1 (flux périphérique calculé par différence) et approche 2 (flux périphérique estimé à l’aide des gradients), 

R(W) résiduelle du bilan thermique pour l’approche 2. Labels : �̇�𝑐𝑜𝑟𝑏  flux de prélèvement (W), �̇�𝑐𝑠 flux lié à la chaleur 

sensible (W),  �̇�𝑝𝑒𝑟  (W) flux périphérique (W). 

  App.1 App.2   App.1 App.2 

𝑡 (ℎ) 𝑡𝑂𝑛 (𝑚𝑖𝑛) �̇�𝑝𝑒𝑟  (W) �̇�𝑝𝑒𝑟  (W) R(W) 𝑡 (ℎ) 𝑡𝑂𝑛 (ℎ) �̇�𝑝𝑒𝑟  (W) �̇�𝑝𝑒𝑟  (W) R(W)) 

24.82 2 -16.3 -6.2 10.1 36.78 12 23.4 28.3 4.9 

24.88 6 -59.2 22.3 81.6 48.78 24 21.2 25.6 4.4 

24.95 10 12.2 30.2 18.0 72.78 48 20 23.5 3.8 

25.12 20 28.8 35.7 6.9 104.78 80 23.6 20.1 -3.4 

25.78 60 27.0 36.4 9.3 136.78 112 21 21.0 0.0 

26.78 120 26.5 35.8 9.3 168.78 144 23.6 20.8 -0.1 
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6.3.2.2. Essai B - Expérience en milieu sec avec un cycle de 

température 

 Les bilans thermiques de l’essai A ont permis de valider la méthodologie de calcul pour un 

cas simple (essai avec un échelon de température). Maintenant, nous souhaitons appliquer cette 

méthodologie sur un essai plus complexe i.e. avec un cycle de température (essai B). En effet, ce type 

d’essai qui se rapproche des conditions normales d’utilisation des systèmes géothermiques 

superficiels met en œuvre des fronts thermiques de type plan induits par les variations de température 

de l’air, et des fronts à caractère cylindrique induits par la corbeille. 

  

  Conditions expérimentales 

Avant de commencer l’essai, nous devons établir les conditions thermiques initiales c’est à 

dire générer un front thermique plan se propageant depuis la surface reproduisant la fluctuation 

cyclique de la température de l’air. Pour cela, la température de l’air entrant dans la cuve varie entre 

0 et 20°C selon un cycle sinusoïdal de période 86.4 h (3.6 jours). Au minium, nous attendons au 

moins trois cycles afin d’éliminer les effets transitoires avant de commencer à allumer la corbeille. 

Dans la Figure 123, le premier cycle correspond au dernier cycle d’établissement des conditions 

initiales.  

Après cette phase initiale, la corbeille est mise en fonctionnement lorsque la température de 

l’air entrant dans la cuve passe en dessous de 10°C. La température du fluide entrant dans la corbeille 

baisse progressivement jusqu’à atteindre au minium ≈ - 3.7°C (courbes rouges dans la Figure 123). 

Le cycle de la corbeille suit un cycle de consigne en température. Nous avons effectué trois cycles 

avec la corbeille en fonctionnement afin de réduire les transitoires. Pour plus de détails, sur les cycles 

de soufflerie et de la corbeille se référer à la section 6.2.4, §Corbeille géothermique et §Soufflerie. 

La température du fluide glycolé entrant dans l’échangeur à la base de la cuve est constante 

durant la totalité de l’essai et égale à 9.3 ±0.04°C. Cette condition permet d’avoir une température du 

sable en profondeur constante à 10.3 ±0.1°C (Figure 123). Enfin, le suivi de température a été effectué 

toutes les minutes et est présenté en Figure 123b et en Annexe O. 
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Figure 123. Suivi de température pour l’expérience B (milieu sec, cycle de température). 

a) Température des systèmes ; b) Température du sable. La corbeille géothermique est en fonctionnement entre 90.7 – 

135.1 h, 177.1 – 219.5 h et 263.4 – 305.9 h. Labels : In vent / Out vent – température de l’air en entrée et en sortie de la 

cuve ; In Bt. Ex – température du fluide glycolé entrant dans l’échangeur en bas de la cuve ; In. H.Ex / Out H.Ex – 

température du fluide glycolé en entrée et en sortie de la corbeille ; Bt. Sands : température du sable à 45 cm du fond de 

la cuve ; PV – Profil vertical ; z – profondeur en cm ; r – distance radiale en cm. 

 

  Bilan thermique de l’essai B  

Nous avons choisi de calculer le bilan thermique uniquement avec la deuxième approche 

puisque celle-ci permet de calculer indépendamment les flux et d’estimer la fiabilité des calculs à 

l’aide de la résiduelle du bilan thermique. Les résultats des calculs ainsi que la résiduelle du bilan 

thermique sont présentés en Figure 124 et Figure 125. 

 

Le bilan thermique du dernier cycle de la phase initiale indique des flux proches de zéro. Le 

flux périphérique oscille environ entre +/- 2.0 W (Table 24) et correspond au flux de chaleur échangé 

au travers des faces supérieures et inférieures du volume de mesure. Ces flux périphériques ne sont 

que partiellement compensés par la variation de l’énergie interne (la chaleur sensible) sans doute à 

cause des imprécisions de mesures 
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Figure 124. Bilan thermique pour la zone 1, expérience B. 

Le flux périphérique est calculé à l’aide des gradients de température aux frontières de la zone de contrôle. Les flux 

présentés dans cette figure sont moyennés sur 10 minutes. La corbeille géothermique est en fonctionnement entre 90.7 – 

135.1 h, 177.1 – 219.5 h et 263.4 – 305.9 h. 
 

Intéressons-nous maintenant au dernier cycle de prélèvement de chaleur par la corbeille i.e. 

263.4 et 305.9 h (Figure 125). Comme indiqué précédemment, les quelques minutes (< 20 min) 

suivant le démarrage de la corbeille correspondent à un régime transitoire pour le fluide caloporteur 

non pris en compte dans nos calculs. Le bilan thermique n’est alors pas correct pour les mêmes raisons 

que dans l’essai précédent. Cette remarque est confirmée par la forte valeur de la résiduelle du bilan 

d’énergie calculée pour cette période. Après cette phase, le flux de prélèvement augmente 

progressivement pour atteindre sa valeur maximale à -21.6 W à 283.2 h puis, il diminue 

progressivement pour devenir nul avec l’arrêt du système géothermique à 305.9 h. 

Pendant cette période, l’énergie interne diminue dans un premier temps (refroidissement du 

sol - chaleur sensible négative) avant de ré-augmenter grâce aux apports périphériques et à la baisse 

du prélèvement thermique par la corbeille. Ce changement de signe intervient ≈5 h après que le flux 

de prélèvement ait commencé à diminuer. Le prélèvement de chaleur apparait principalement 

compensé par les apports périphériques. L’amplitude maximale de ce dernier atteint 25.7 W à 

t=280.5h. 
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Figure 125. Bilan thermique du dernier cycle (entre 263 et 306 h), expérience B. 

Le flux périphérique est calculé à l’aide des gradients de température aux frontières de la zone de contrôle. Les flux 

présentés dans cette figure sont moyennés sur 10 minutes. 
 

D’après la Figure 126, le flux périphérique est principalement contrôlé par l’énergie issue des 

terrains adjacents puis provenant du terrain en profondeur dont la température est quasi constante. 

L’énergie provenant de la surface est faible ce qui peut être expliqué par un mauvais coefficient de 

transfert thermique sol/air. Par contre, ce flux est prédominant lorsque le système géothermique n’est 

pas en fonctionnement, ce qui est cohérent avec la pénétration du front thermique plan et explique la 

forme de la résiduelle. 

 
Figure 126. Décomposition du flux périphérique durant l’expérience B. 

L’estimation du flux périphérique est effectuée en calculant le gradient thermique orthogonal aux frontières de la zone 

utilisée. Cette estimation se décompose en trois termes calculés indépendamment qui correspondent aux flux provenant 

du haut (de la surface), du bas et latéralement par rapport au volume de contrôle. 
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 Durant la phase de prélèvement (263.4 à 305.9h), la résiduelle de notre bilan thermique est en 

moyenne à 1.7 ±5.0 W. Globalement, la résiduelle est plus élevée que le flux de chaleur sensible 

indiquant que notre méthodologie surestime ou sous-estime un des flux (Table 24). Le flux prélevé 

par la corbeille ne montre pas d’anomalie particulière comme cela avait été le cas avec l’expérience 

A excepté au démarrage du prélèvement. Ces valeurs sont conformes aux consignes de pilotage. Il 

est probable que ce biais soit induit par une mauvaise estimation de la température du milieu aux 

droits des spires. Il est néanmoins préférable d’ajouter ces points car à défaut la distribution de 

température serait erronée puisque les températures minimales seraient situées au centre de la cuve et 

non au niveau des spires. 

Table 24. Valeurs caractéristiques des flux pour l’expérience B. 
Labels : Moy. Moyenne, Min/Max minimum / maximum, �̇�𝑐𝑜𝑟𝑏  flux de prélèvement (W), �̇�𝑐𝑠 flux lié à la chaleur sensible 

(W),  �̇�𝑝𝑒𝑟  (W) flux périphérique (W), 𝑅𝑒𝑠 (𝑊) résiduelle (W). Le cycle initial correspond au dernier cycle permettant 

d’établir les conditions initiales de l’essai (cycle de référence). Le dernier cycle avec fonctionnement de corbeille a été 

décomposé en trois phases.  

 Cycle initial Dernier cycle avec fonctionnement de la corbeille (219.5 à 305.9 h) 

 De 0.0 à 90.7 h 
De 219.5 à 263.3 h 

Sans corbeille 

De 263.6 à 283.2 h 

Augmentation de la 

puissance 

De 283.2 à 305.9 h 

Diminution de la 

puissance 

 Moy. 
Min / 

Max 
Moy. Min / Max Moy. Min / Max Moy. Min / Max 

�̇�𝑐𝑜𝑟𝑏  (W) 0.0 ±0.0 0.0/0.0 0.0 ±0.0 0.0/0.0 -16.4 ±4.1 -21.7/-7.8 -13.0 ±6.8 -21.5/0.7 

�̇�𝑐𝑠 (W) 0.0 ±1.5 -4.7/5.2 0.4 ±1.0 -4.5/4.5 -2.2 ±1.3 -7.6/2.0 1.3 ±1.7 -3.1/7.3 

�̇�𝑝𝑒𝑟  (W) 0.2 ±1.7 -1.6/2.0 1.5 ±0.9 -1.7/2.4 19 ±7.5 -0.2/25.7 13.2 ±9.8 -8.2/25.1 

𝑅𝑒𝑠 (𝑊) 0.2 ±1.7 -6.6/6.4 1.1 ±1.3 -6.0/6.0 4.8 ±3.8 -8.1/11.7 -1.0 ±4.4 -14.7/6.5 

 

6.3.2.3. Essai C - Expérience en milieu saturé avec un échelon de 

température à 0.8°C (sans changement de phase) 

 Avant de modifier le calcul du bilan thermique pour prendre en compte le changement de 

phase, nous avons souhaité appliquer notre méthodologie dans le cas d’un milieu saturé mais sans 

changement de phase. Cette application permet d’identifier l’impact de la présence d’eau sur le bilan 

thermique et permet aussi de vérifier que les valeurs de nos paramètres thermiques sont correctes. 

 

 Conditions expérimentales 

Les conditions expérimentales de cet essai sont proches de celles de l’essai A. En effet, la 

température de l’air entrant dans la cuve et de l’eau glycolée entrant dans l’échangeur basal sont en 

moyenne de 9.4 ±0.05°C et 9.0 ±0.03°C. Ainsi, avant le démarrage de la corbeille, la température du 

milieu est globalement constante entre 9.1 et 9.3°C (e.g. la température du sable situé à ≈60 cm sous 

la corbeille est de 9.3 ± 0.1°C). A partir de 4.4 h, la corbeille est mise en marche pour une durée de 

27.6 h. Les températures du fluide glycolée entrant et sortant de la corbeille sont respectivement de 

0.8 ±0.1 et 3.3 ±0.5°C (Figure 127). Le débit de la corbeille est d’environ 13.9 ±0.1 L.h-1. La 
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température la plus basse enregistrée dans la cuve est de 2.7°C au centre de la cuve, à -0.15 m de 

profondeur, confirmant l’absence de changement de phase. A partir de 32.2 h, la corbeille est arrêtée 

et l’anomalie thermique se dissipe en une dizaine d’heures (Figure 127, Annexe O). 

 
Figure 127. Suivi de température pour l’expérience C (milieu saturé, échelon de température sans 

changement de phase). 

 

 

  Bilan thermique de l’essai C selon la deuxième approche 

L’évolution des flux de cet essai saturé est similaire à ceux de l’essai A, i.e. une diminution 

rapide de la chaleur sensible compensée par les apports énergétiques latéraux. (Figure 128). 

L’estimation de nos paramètres thermiques pour le milieu modèle saturé semble être correcte puisque 

les valeurs de résiduelles sont faibles, excepté dans les quelques minutes après le démarrage de la 

corbeille (Table 25). Il est probable que la présence d’eau améliore le contact thermique entre les 

thermocouples et le sol, améliorant ainsi la qualité des mesures. A noter que durant cet essai, le flux 

latéral venant du sol avoisinant est là encore le flux le plus important (en moyenne 26.8 ± 2.3 W 

durant le fonctionnent de la corbeille).   
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Figure 128. Bilan thermique calculé pour la deuxième approche dans le cas d’un milieu saturé et 

sans changement de phase (essai C). 
Le flux périphérique est calculé à l’aide des gradients de température aux frontières de la zone de contrôle. Les flux 

présentés dans cette figure sont moyennés sur 10 minutes. 
 

Table 25. Caractéristiques du bilan thermique pour l’essai C. 
Les paramètres sont calculés sur la période de 4.5 h (soit 6 minutes après le démarrage de la corbeille) à 32.2 h (soit à 

son arrêt). Labels : Moy. Moyenne, Min/Max minimum / maximum, �̇�𝑐𝑜𝑟𝑏  flux de prélèvement (W), �̇�𝑐𝑠 flux lié à la chaleur 

sensible (W),  �̇�𝑝𝑒𝑟  (W) flux périphérique (W), 𝑅𝑒𝑠 (𝑊) résiduelle (W). 

 Moyenne Minimum / Maximum 

�̇�𝑐𝑜𝑟𝑏  (W) -33.1 ±4.9 -86.0/-29.8 

�̇�𝑐𝑠 (W) -1.3 ±7.4 -96.0/15.1 

�̇�𝑝𝑒𝑟  (W) 33.6 ±2.7 9.4/40.4 

𝑅𝑒𝑠 (𝑊) 1.8 ±5.0 -13.7/33.2 

 

6.3.3. Ajout du changement de phase dans le calcul du bilan 
thermique 

Dans la partie précédente, nous avons calculé les différents flux thermiques mis en œuvre et 

réalisé les bilans thermiques pour des essais en milieu sec ou saturé sans changement de phase. 

L’utilisation des corbeilles géothermiques s’accompagne dans les installations courantes d’un gel du 

sol à proximité de la corbeille. La chaleur latente libérée lors de la prise en glace de l’eau contribue à 

un apport d’énergie pour la corbeille géothermique. Cet apport de chaleur doit être évalué dans nos 

expérience en présences d’un changement de phase 

La première méthode pour estimer ce flux de chaleur latente est de le déduire des autres flux 

à l’aide du bilan thermique :  
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 �̇�𝑐𝑙  =   �̇�𝑝𝑒𝑟 + �̇�𝑐𝑜𝑟𝑏 − �̇�𝑐𝑠 
 

6.15 

avec �̇�𝑐𝑠 le flux de chaleur sensible (W) ;  �̇�𝑐𝑙  le flux de chaleur latente (W) ; �̇�𝑝𝑒𝑟 le flux périphérique 

(W) ; �̇�𝑐𝑜𝑟𝑏 le flux de chaleur prélévée par la corbeille (W). 

 

La deuxième méthode consiste à estimer tous les flux séparément. Ainsi, l’ajout du 

changement de phase dans le calcul du bilan thermique demande de modifier la deuxième approche 

en annexant les valeurs des paramètres thermiques sur les valeurs de température et en calculant le 

flux de chaleur latente à partir de l’énergie libérée par la transformation de l’eau en glace (équation 

6.16). 

 𝑄𝐶𝐿 = −∆𝑚 𝐺𝐿𝐹  
 

6.16 

avec, 𝑄𝐶𝐿  énergie libérée sous forme de chaleur latente (J), ∆𝑚𝑔  la variation de la masse de glace 

(kg), 𝐿𝐹 chaleur latente de changement de phase (J.kg-1). La chaleur latente de changement de phase 

correspond à l’énergie qu’il faut fournir pour faire fondre 1 kg de glace. Comme la réaction de 

solidification est une transformation exothermique, un signe moins est rajouté dans l’équation. 

 

 Les différentes étapes du bilan thermique sont présentées en Figure 129. Tout d’abord, nous 

commençons par définir les paramètres thermiques du milieu saturé et englacé ainsi qu’un intervalle 

de températures dans lequel nous considérerons que le changement de phase se produit  : [ 𝑇𝑠𝑜𝑙𝑖𝑑𝑒  ; 

𝑇𝑙𝑖𝑞𝑢𝑖𝑑𝑒.]. Ainsi, si une cellule a une température inférieure à 𝑇𝑠𝑜𝑙𝑖𝑑𝑒, l’eau contenue sera considérée 

à l’état de glace. Si une cellule a une température supérieure à 𝑇𝑙𝑖𝑞𝑢𝑖𝑑𝑒, l’eau contenue sera considérée 

comme entièrement liquide. Entre ces deux températures, les valeurs des paramètres physiques du 

milieu évoluent linéairement entre les valeurs d’un milieu englacé et celle d’un milieu contenant de 

l’eau à l’état liquide (Figure 130). Comme la gamme de variation de la température du sol est faible, 

nous avons considéré que les paramètres thermiques sont constants pour un même état physique. Plus 

l’intervalle de température au sein duquel le changement de phase se produit est faible, mieux on 

représente la physique des phénomènes, mais plus on est sensibles aux erreurs de mesures. Un 

compromis a été trouvé en fixant cet intervalle entre 0 et -1°C. 

 Un dernier paramètre doit être pris en en compte : l’effets de surfusion. La prise en glace ne 

se déclenche pas à la température de saturation, mais à une température inférieure qu’il faut 

déterminer. La rupture de surfusion se traduit par une remontée brutale de la température qu’il est 

possible d’identifier facilement sur les essais. Ce moment étant identifié (𝑡𝑠𝑢𝑟𝑓), il est alors possible 

de définir à partir de quel instant il faut prendre en compte le changement de phase dans les calculs. 
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Tout comme les expériences précédentes, nous réaliserons nos calculs sur le volume de 

contrôle 1 (i.e. zone 1). Le demi-plan de référence est discrétisé à l’aide d’une grille de mailles carrées 

d’un centimètre de côté, comme dans la partie précédente.   

 
Figure 129. Etapes de calcul du bilan thermique dans le cas d’un changement de phase. 

En vert, les données acquises toutes les 60 secondes, en orange, les paramètres thermiques prédéfinis, 

en rouge les flux estimés. 

 

 Pour chaque pas de calcul (60 secondes), nous estimons d’abord le flux de prélèvement lié à 

la corbeille. Ensuite, nous calculons la distribution de température sur notre grille. Lorsque la 

corbeille est en fonctionnement, nous ajoutons la température du sol au droit des spires comme 

précédemment (équations 6.9 à 6.11). Puis, les paramètres physiques (𝜌, 𝜆, 𝐶𝑝) de chaque maille sont 

estimés à partir de sa température et si la rupture de surfusion est atteinte. Après cette étape, 

l’estimation du flux de chaleur sensible et périphérique est effectuée. Ensuite, si la rupture de 

surfusion a eu lieu, nous calculons la chaleur latente dégagée ou absorbée. Tout d’abord, nous 

sélectionnons toutes les cellules dont la température est comprise entre les températures de transition 

(𝑇𝑠𝑜𝑙𝑖𝑑𝑒, 𝑇𝑙𝑖𝑞𝑢𝑖𝑑𝑒). Puis pour chacune de ces cellules, un coefficient de pondération est calculé en 

fonction sa température (équation 6.17). Cette pondération est introduite pour prendre en compte qu’à 

chaque instant (i.e. le pas de calcul), une fraction de l’eau porale se transforme en glace. Ensuite, pour 

chaque cellule, nous estimons un volume de glace à l’échelle de la cuve à l’aide de l’équation 6.18. 

En réalité, ce que nous cherchons à déterminer est le volume de glace qui s’est formé entre deux 

temps de calcul. Ainsi, le volume de glace nouvellement formé est estimé à partir de la différence de 

volume de glace entre deux temps 𝑡𝑖 et 𝑡𝑖−1 (équation 6.19). Puis, à partir de ce volume de glace 
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néoformé et de la masse volumique de la glace, le flux de chaleur latente est calculé (équation 6.20). 

Enfin, les flux sont lissés avec une moyenne glissante. 

 {
𝑆𝑖 𝑇𝑠𝑜𝑙𝑖𝑑𝑒 < 𝑇𝑚𝑎𝑖𝑙𝑙𝑒 < 𝑇𝑙𝑖𝑞𝑢𝑖𝑑𝑒       𝑎𝑙𝑜𝑟𝑠 𝑝 = 1 − (

𝑇𝑠𝑜𝑙𝑖𝑑𝑒 − 𝑇𝑚𝑎𝑖𝑙𝑙𝑒

𝑇𝑠𝑜𝑙𝑖𝑑𝑒 − 𝑇𝑙𝑖𝑞𝑢𝑖𝑑𝑒  
)

𝑆𝑖 𝑇𝑚𝑎𝑖𝑙𝑙𝑒 < 𝑇𝑠𝑜𝑙𝑖𝑑𝑒         𝑎𝑙𝑜𝑟𝑠 𝑝 =  1                       

 
 

6.17 

 𝑉𝑚𝑎𝑖𝑙𝑙𝑒 𝑔𝑙𝑎𝑐𝑒
𝑡𝑖 =  2 𝜋 𝑅𝑚𝑎𝑖𝑙𝑙𝑒 (𝑙𝑚𝑎𝑖𝑙𝑙𝑒)

2 𝜙 𝑝 
 

6.18 

 𝑉𝑛é𝑜−𝑔𝑙𝑎𝑐𝑒
𝑡𝑖 = ∑ 𝑉𝑚𝑎𝑖𝑙𝑙𝑒 𝑔𝑙𝑎𝑐𝑒

𝑡𝑖 − ∑𝑉𝑚𝑎𝑖𝑙𝑙𝑒 𝑔𝑙𝑎𝑐𝑒
𝑡𝑖−1  

 

6.19 

 �̇�𝑐𝑙 =  −𝑉𝑛é𝑜−𝑔𝑙𝑎𝑐𝑒
𝑡𝑖  𝜌𝑔𝑙𝑎𝑐𝑒  𝐿𝐹  

 

6.20 

avec, 𝑇𝑠𝑜𝑙𝑖𝑑𝑒 et 𝑇𝑙𝑖𝑞𝑢𝑖𝑑𝑒 les températures de transition (°C), 𝑇𝑚𝑎𝑖𝑙𝑙𝑒 la température de la maille (°C), 𝑝 

le coefficient de pondération (-), 𝑉𝑚𝑎𝑖𝑙𝑙𝑒 𝑔𝑙𝑎𝑐𝑒
𝑡𝑖  et 𝑉𝑚𝑎𝑖𝑙𝑙𝑒 𝑔𝑙𝑎𝑐𝑒

𝑡𝑖−1  les volumes de glace (m3) aux temps 𝑡𝑖 et 

𝑡𝑖−1, 𝑅𝑚𝑎𝑖𝑙𝑙𝑒 la distance du centre de la maille au centre de la cuve (m), 𝑙𝑚𝑎𝑖𝑙𝑙𝑒 la taille de la maille 

carrée (m), 𝜙 la porosité (-), 𝑉𝑛é𝑜−𝑔𝑙𝑎𝑐𝑒
𝑡𝑖  le volume de glace nouvellement formée au temps 𝑡𝑖 à 

l’échelle de la cuve (m3), �̇�𝑐𝑙 le flux de chaleur latente (W), 𝜌𝑔𝑙𝑎𝑐𝑒 la masse volumique de la glace 

(920 kg.m-3) et 𝐿𝐹  la chaleur latente de changement de phase (334∙103 J.kg-1). 

 
Figure 130. Evolution des paramètres physiques du milieu en fonction de la teméprature. 

L’évolution des paramètres physiques vis-à-vis ne s’applique qu’après la rupture de surfusion. 
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6.3.4. Application du bilan thermique aux essais avec 

changement de phase 

Comme dans la partie 6.3.2, les calculs thermiques dans le cas d’un changement de phase ont 

été appliqué d’abord à un essai avec un échelon de température (essai D) puis à un essai avec un cycle 

de prélèvement (essai E).  

 

6.3.4.1. Essai D - Expérience en milieu saturé avec un échelon de 

température à – 3.5°C 

 Conditions expérimentales 

L’essai avec un échelon de température est similaire aux essais A et C mais il présente un 

changement de phase. Ainsi, appliquer les calculs thermiques à cet essai nous permet de valider notre 

méthodologie de calcul dans des conditions expérimentales constantes et en l’absence de phénomène 

de surfusion. 

Avant la mise en route de la corbeille, la température du milieu modèle est homogène et 

constante aux alentours de 9.5°C (Figure 131). La température du fluide glycolé entrant dans le 

refroidisseur basal est de 9.0 ± 0.02°C et celle de l’air entrant dans la cuve de 9.2 ± 0.1°C. A partir 

de 7.3h, la corbeille est mise en route pendant 74.9 heures. Les températures du fluide glycolé entrant 

et sortant de la corbeille se stabilisent respectivement autour de -3.5 ±0.05 et de 0.3 ± 0.3°C avec un 

débit de 12.3 ± 0.05 L.h-1. La température minimale enregistrée au centre de la cuve (PV1 z = -0.15 

m) est de -0.65°C (voir Figure 207, en Annexe O).  

 

Figure 131. Suivi de température pour l’expérience D (milieu saturé, échelon de température à -

3.5°C). 
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 Bilan thermique de l’essai D  

 Cet essai ne comporte pas de surfusion, ainsi dès la mise en route de la corbeille, un noyau de 

glace se forme autour des spires puis s’étend (Figure 132). Dans cette figure, nous n’avons pas calculé 

le bilan thermique après l’arrêt de la corbeille. En effet partir de cet instant-là, il n’est plus possible 

d’imposer la température au droit des spires et ainsi, l’interpolation des températures provoquerait un 

saut « artificiel » des flux. Le flux de chaleur latente calculé à partir des températures est faible et 

oscille autour de -0.4 ± 1.8 W ce qui est cohérent avec le fait qu’à chaque pas de calcul une petite 

fraction d’eau se transforme en glace. Le volume de glace maximal est de 0.9∙10-3 m3, estimé = 73.1 

h (Figure 208, Annexe O). Le flux de chaleur latente calculé à l’aide du bilan thermique n’est pas 

correct en début d’essai. En effet, ce dernier est positif et est corrélé au flux périphérique ce qui laisse 

penser à une erreur dans l’estimation du flux périphérique et dans la valeur de la conductivité 

thermique du milieu saturé.  Ensuite, ce flux de chaleur latente calculé à l’aide du bilan thermique 

oscille autour de -0.09 ±0.9W (entre 32h et 82.2h). En réalité, pour cet essai avec un échelon de 

température, le flux de chaleur latente est tellement faible à chaque instant qu’il est difficilement 

quantifiable à partir des données de température. Afin de mieux quantifier ce flux, il faudrait savoir 

précisément pour chaque instant, la quantité de glace néoformée.  

 

 
Figure 132. Bilan thermique de l’essai D. 

Le bilan thermique a été calculé en utilisant les températures de transition suivantes : 𝑇𝑠𝑜𝑙𝑖𝑑𝑒= -1.0, 𝑇𝑙𝑖𝑞𝑢𝑖𝑑𝑒 =0.0°C et 

sans phénomène de surfusion (𝑡𝑠𝑢𝑟𝑓 = 0 h). Les flux de chaleur latente sont calculés soit à partir d’une estimation de 

l’énergie libérée par le gel de l’eau (courbe verte) soit à l’aide du bilan thermique i.e. par différence des flux (courbe 

rouge). Les flux ont été lissés à l’aide d’une moyenne glissante de 12 min. la corbeille est en fonctionnement entre 7.3 h 

et 82.2h. 
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6.3.4.2. Essai E - Expérience en milieu saturé avec cycle de 

prélèvement 

 Nous avons appliqué le calcul thermique à un essai avec changement de phase induit lors de 

cycles de prélèvement de chaleur par la corbeille. Cet essai est similaire à l’essai B effectué en milieu 

sec. L’intérêt de cet essai est que les conditions expérimentales se rapprochent plus des conditions 

d’utilisation normales des corbeilles géothermiques et avec une dynamique de transferts thermiques 

plus complexe. De plus, pour cet essai les observables géophysiques issus du monitoring ont été 

traités (Chapitre 7). 

 

 Conditions expérimentales 

Cet essai consiste à reproduire le cycle de prélèvement typique d’une corbeille géothermique, 

au cours d’une année, dans le cas d’un milieu saturé. Cet essai dure au total ≈ 738 h et se compose de 

deux phases : une phase d’initialisation de 0 à environ 345 h et une phase avec prélèvement d’environ 

≈ 345 à 738h (Figure 133). La première phase initie les conditions expérimentales à l’aide de 4 cycles 

de 86.4 h. Au cours de chaque cycle, la température de l’air entrant dans la cuve varie entre 0 et 20°C. 

 
Figure 133. Evolution des températures du système pour la totalité de l’essai E. 

Labels : In vent / Out vent – température de l’air en entrée et en sortie de la cuve ; In Bt. Ex – température du fluide 

glycolé entrant dans l’échangeur en bas de la cuve ; In. H.Ex / Out H.Ex – température du fluide glycolé en entrée et en 

sortie de la corbeille ; Bt. Sands : température du sable à 45 cm du fond de la cuve ;  

 

Comme la deuxième phase est celle qui nous intéresse, nous présenterons par la suite 

uniquement le dernier cycle de la phase d’initialisation et les cycles de prélèvement. La deuxième 

phase se compose de 4 cycles. Lorsque la température de l’air entrant dans la cuve est inférieure à 

10°C, la corbeille est mise en marche (Figure 134). Ainsi, pour chaque cycle, la corbeille 

géothermique est en fonctionnement pendant un demi-cycle soit 43.2 h. La puissance de la corbeille 

augmente progressivement pour atteindre au maximum une puissance de soixante watts. En fonction 

de la température du fluide glycolé, le débit de la corbeille varie entre 17.0 et 11.4 L.h-1 (Figure 209). 

A noter que dans l’essai B, la régulation de la corbeille s’effectue en température alors que dans cet 

essai, la corbeille est régulée en puissance. 

Durant la totalité de l’essai, la température de l’eau glycolée entrant dans le refroidisseur basal 

est de 8.9 ± 0.05 °C permettant d’avoir une température constante du milieu poreux en base de cuve 
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de 9.3 ±0.4°C (Figure 134). Le niveau piézométrique de la cuve est sub-affleurant et est estimé 

constant durant la totalité de l’essai puisqu’une bâche plastique recouvre la surface du sable pour 

éviter l’évaporation et que la cuve a perdu peu d’eau (environ 3.3kg sur l’essai, Figure 210). Le 

monitoring de température a été effectué avec une fréquence d’acquisition d’une minute. Les données 

de température indiquent un état de surfusion après la mise en marche de la corbeille qui est 

reproductible (Figure 134b). Les données de températures acquises sont présentées en Figure 211. 

 
Figure 134. Evolution des températures au cours des cinq derniers cycles de l’essai E. 

a) Température des systèmes, b) Température du sable. La corbeille géothermique est en fonctionnement entre 90.7 – 

135.1 h, 177.1 – 219.5 h et 263.4 – 305.9 h. Labels : In vent / Out vent – température de l’air en entrée et en sortie de la 

cuve ; In Bt. Ex – température du fluide glycolé entrant dans l’échangeur en bas de la cuve ; In. H.Ex / Out H.Ex – 

température du fluide glycolé en entrée et en sortie de la corbeille ; Bt. Sands : température du sable à 45 cm du fond de 

la cuve ; PV – Profil vertical ; z – profondeur en cm ; r – distance radiale en cm. 

 

 Bilan thermique de l’essai E  

Nous avons choisi de présenter en Figure 135, le bilan thermique du dernier cycle de 

prélèvement puisque les phénomènes transitoires sont supposés être réduits. Le bilan thermique peut 

se décomposer en six phases :  

- une première phase (I) où les flux sont quasi-nuls puisqu’il n’y a pas de prélèvement 

- une seconde phase (II) de courte durée correspondant à une phase transitoire liée à la mise 

en route de la corbeille. 

- une troisième phase (III) où les flux augmentent sauf le flux de chaleur latente puisque les 

données de température indiquent un état de surfusion.  

- une quatrième phase (IV) commençant par une rupture de surfusion à ≈661h qui provoque 

la formation d’un noyau de glace et donc le dégagement d’énergie sous forme de chaleur 

latente.  

- une cinquième phase (V) correspondant à la diminution de la puissance prélevée par la 

corbeille qui provoque la fonte du noyau de glace. En théorie, le flux de chaleur latente doit 
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s’inverser puisque le système emmagasine de l’énergie. Le début de cette phase ne peut être 

déterminé précisément. 

- une sixième phase (VI) correspondant à l’arrêt de la corbeille géothermique et à l’atténuation 

de l’anomalie thermique résiduelle. 

 

Jusqu’à la rupture de surfusion, le bilan thermique indique un comportement similaire à l’essai 

B (essai en sable sec). L’augmentation de la puissance prélevée provoque rapidement la descente en 

température du sol proche de la corbeille et donc la diminution du flux de chaleur sensible jusqu’à -

6.2 ± 0.7 W (entre 653 et 663 h). Durant ces phases (II, III) le flux périphérique augmente pour 

compenser l’augmentation de la puissance de la corbeille. À la différence des essais précédents, la 

rupture de surfusion provoque plusieurs effets. Tout d’abord, le changement de phase modifie les 

paramètres thermiques du milieu et augmente la température du sol qui va geler à 0°C provoquant 

ainsi un pic positif du flux de chaleur sensible (≈23.1 W à 663.7 h, Figure 136). Ensuite, le flux de 

chaleur sensible va devenir rapidement quasi-nul jusqu’à l’initiation de la fonte du noyau de glace en 

fin de la phase V. Ce flux est quasi-nul (-0.3 ± 1.2W) car la température du milieu dans notre zone de 

calcul ne varie presque plus durant le changement de phase. La deuxième conséquence du 

changement de phase est la diminution rapide du flux périphérique de ≈ 61 W à 52 W. 

 
Figure 135. Bilan thermique du dernier cycle de corbeille de l’essai E. 

Le bilan thermique a été calculé avec les températures de transition suivantes : 𝑇𝑠𝑜𝑙𝑖𝑑𝑒= -1.0, 𝑇𝑙𝑖𝑞𝑢𝑖𝑑𝑒 = 0.0°C. D’après 

les données de température, la rupture de surfusion a eu lieu à 𝑡𝑠𝑢𝑟𝑓 = 664.3 h. Les flux ont été lissés à l’aide d’une 

moyenne glissante de 12 min. Les flux de chaleur latente sont calculés soit à partir d’une estimation de l’énergie libérée 

par le gel de l’eau (courbe verte) soit à l’aide du bilan thermique i.e. par différence des flux (courbe rouge). En dehors 

du changement de phase, les flux de chaleur latente sont mis artificiellement à 0.0W et une résiduelle peut être calculée 

comme étant la différence entre les flux de corbeille, de chaleur sensible et périphérique.   
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En ce qui concerne le flux de chaleur latente calculé à l’aide du bilan thermique, il est mis 

artificiellement à 0.0 W avant la rupture de surfusion et après la disparition du noyau de glace (à partir 

de la phase VI). À la rupture de surfusion, le flux de chaleur latente calculé par différence des flux 

décrit un pic négatif à -16.3 W, lié à la transformation rapide de l’eau en glace. Ensuite, ce flux de 

chaleur latente reste négatif en moyenne à -4.6 W jusqu’à 678.7 h. L’augmentation de l’énergie 

prélevée par la corbeille est compensée par une augmentation en valeur absolue du flux de chaleur 

latente. Par la suite, la diminution de la puissance de la corbeille implique dans un premier temps une 

diminution du volume de glace créé à chaque instant puis sa fonte (Figure 134). Conjointement à 

cette phase V, une diminution du flux périphérique et une augmentation du flux de chaleur latente 

sont observées. Le flux de chaleur latente devient positif, reflétant la fonte du la glace. Durant cette 

phase, le flux périphérique diminue lentement car l’énergie apportée par l’extérieur du système est 

utilisée principalement pour la fonte de la glace. Juste avant l’arrêt de la corbeille (entre ≈ 689 et 

690.5 h), le flux périphérique diminue brusquement lorsque le noyau de glace a presque totalement 

fondu d’après les données thermiques (Figure 134 et Figure 211). Il y a alors moins d’énergie à 

apporter de l’extérieur pour répondre à la demande de prélèvement et à la fonte du faible volume de 

glace restant. L’arrêt de la corbeille à 690.4 h (phase VI) provoque immédiatement une deuxième 

diminution du flux périphérique qui est alors utilisé pour atténuer l’anomalie thermique et donc 

augmenter la chaleur sensible du milieu. 

 
Figure 136. Bilan thermique au niveau de la rupture de surfusion (essai E). 

Le bilan thermique a été calculé avec les températures de transition suivantes : 𝑇𝑠𝑜𝑙𝑖𝑑𝑒= -1.0, 𝑇𝑙𝑖𝑞𝑢𝑖𝑑𝑒 = 0.0°C. D’après 

les données de température, la rupture de surfusion a eu lieu à 𝑡𝑠𝑢𝑟𝑓 = 664.3 h. Les flux ont été lissés à l’aide d’une 

moyenne glissante de 12 min. Les flux de chaleur latente sont calculés soit à partir d’une estimation de l’énergie libérée 

par le gel de l’eau (courbe verte) soit à l’aide du bilan thermique i.e. par différence des flux (courbe rouge) En dehors 

des changements de phase, les flux de chaleur latente sont mis artificiellement à 0W et une résiduelle peut être calculée 

comme étant la différence entre les flux de corbeille, de chaleur sensible et périphérique.  
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 Le flux de chaleur latente calculé à partir des températures a un caractère bruité même après 

le lissage par une moyenne glissante. Ce bruit est inhérent à la méthode de calcul. De plus, le flux de 

chaleur latente décrit un pic positif après la rupture de surfusion qui va à l’encontre de la théorie et 

du flux de chaleur latente calculé par différence (Figure 136). En réalité, ce pic positif est lié à notre 

estimation du volume de glace néoformé. En effet, ce volume est calculé par une différence de volume 

de glace estimé entre deux temps (𝑉
𝑡𝑖, 𝑉

𝑡𝑖−1, équation 6.19), en sachant que ces volumes de glace 

sont estimés à partir de la température du milieu. Or avant la rupture de surfusion, le milieu est 

globalement plus froid puisqu’au moment du changement de phase, la température du milieu remonte 

et est constante à ≈0°C. Ainsi, le volume de glace estimé au temps précédant est supérieur au volume 

de glace à l’instant 𝑡𝑖. En d’autre terme, la méthode de calcul n’est valable qu’après la remonté locale 

de température liée à la rupture de surfusion. D’un point de vue général, le flux de chaleur latente est 

faible mais négatif (en moyenne à -11.2 ±4.9 W, entre 664 et 673h) durant la phase IV. Ce flux faible 

est cohérent avec la dynamique de l’essai puisqu’après la formation du noyau de glace ce dernier 

s’étend lentement. Ainsi à chaque instant un faible volume de glace se forme. Ensuite, avec la 

diminution de la puissance de la corbeille, le flux de chaleur latente devient globalement positif 

indiquant la fonte du noyau de glace. Par rapport au flux de chaleur latente calculé par différence, la 

fonte du noyau de glace se termine plus rapidement ce qui est lié au choix des températures de 

transition.  
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6.4. Discussion 

 Bilan thermique et dynamique des flux  

Les bilans thermiques ont montré que peu de temps après l’allumage de la corbeille, la chaleur 

sensible du volume de contrôle diminue rapidement. Ce flux de chaleur sensible est plus important 

dans le cas d’un milieu saturé. En effet, la capacité calorifique et la masse volumique sont plus élevées 

dans un milieu saturé que dans un milieu sec. Autrement dit, l’augmentation de la saturation du milieu 

produit un effet conjoint positif sur le flux de chaleur sensible, lié au produit 𝜌 𝐶𝑝 (Figure 130). 

Cependant, le flux de chaleur sensible reste faible par rapport aux autres flux. En effet, l’énergie 

prélevée par la corbeille géothermique provient majoritairement d’un transfert d’énergie depuis le 

système extérieur. Comme d’autres études l’ont déjà démontrée (e.g. Moch, 2013), il est donc 

nécessaire de disposer les corbeilles assez loin les unes des autres afin de limiter l’affaiblissement du 

flux périphérique. Le paramètre conditionnant ce flux est la conductivité thermique du milieu qui est 

bien plus élevée pour le milieu saturé. Autrement dit, en excluant les phénomènes convectifs, les 

milieux saturés permettent un meilleur apport par le flux périphérique. 

Enfin, la chaleur latente dégagée par le gel du sol est une source non négligeable de chaleur 

bien que difficilement quantifiable à partir des données de températures. Outre le fait que le gel du 

sol peut apporter rapidement un surcroît d’énergie au système dans le cas d’une rupture de surfusion, 

ce flux permet de limiter et dans certains cas d’éviter l’augmentation du flux périphérique (e.g. essai 

E). En d’autres termes, provoquer le changement de phase dans le sol permet de maximiser l’énergie 

extraite du sol près de l’échangeur et de limiter l’extension spatiale de l’anomalie thermique puisque 

la frontière du noyau de glace a une température constante de 0.0°C. Ce faisant, le changement de 

phase permet de limiter la descente en température du sol au niveau de l’échangeur offrant ainsi de 

meilleures conditions de fonctionnement pour la pompe à chaleur. 

 

 Biais 

Le premier biais est lié à l’interpolation des données de température. Lorsque la corbeille n’est 

pas en fonctionnement, l’interpolation des températures utilise les données acquises, dans ce cas le 

biais est lié aux erreurs de mesure. Lorsque la corbeille est en fonctionnement, nous estimons la 

température du sol au droit des spires. Sans cette estimation, la distribution de température sera 

fortement biaisée puisque la zone la plus froide sera placée au centre de la cuve et non au niveau des 

spires. Cependant, en toute rigueur notre calcul de l’estimation des températures au droit des spires 

n’est valide qu’en régime quasi-statique ce qui n’est pas le cas pendant toute la durée des essais. De 

plus, pour les essais avec un arrêt brutal de la corbeille, la distribution de température varie 
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brutalement (suppression de points de calage) ce qui peut provoquer une discontinuité dans les flux 

(e.g. essai D). 

 

Le deuxième biais est lié aux valeurs des paramètres thermiques. En effet, ces derniers ont été 

estimés à partir de mesures ou extraits de références bibliographiques (Table 20). Une mauvaise 

estimation des paramètres thermiques conduit à une mauvaise estimation des flux. Par exemple, la 

Figure 137 correspond au flux périphérique calculé pour l’essai E en prenant en compte différentes 

valeurs de conductivité thermique du milieu saturé. Ainsi, une diminution de la conductivité 

thermique du milieu saturé implique une diminution du flux périphérique et de la résiduelle avant la 

rupture de surfusion ainsi qu’une augmentation de la résiduelle après la rupture de surfusion.  De 

plus, la première partie de la Figure 126, plus précisément de 0.0 à 90.7 h, montre un flux de surface 

et une résiduelle fluctuants et corrélés au front thermique de surface cela signifie que nous estimons 

mal soit le flux venant de la surface soit le flux de chaleur sensible. Cette mauvaise estimation des 

flux pourrait être expliquée par une erreur sur les valeurs des paramètres thermiques (Figure 137). 

 
Figure 137. Impact de la conductivté thermique du milieu saturé sur le flux périphérique pour 

l’essai E. 
La conductivité thermique du milieu saturé utilisée dans le calcul du bilan thermique est de 2.70 W.m-1.C-1. Afin 

d’identifier l’impact de la variation de cette conductivité, le flux périphérique et la résiduelle ont été calculé en 

considérant des conductivités de 2.97 (soit +10%), de 2.67 (-10%) et 2.37 W.m-1.K-1 (soit -20%). 
 

Afin de réduire le caractère bruité du bilan thermique, nous avons opté pour l’utilisation d’une 

moyenne glissante. Dans le cas du calcul du bilan thermique avec changement de phase, le flux de 

chaleur latente calculé à partir des données de températures reste bruité (Figure 135). Pour réduire ce 

bruit, nous avons moyenné sur 12 minutes le volume de glace néoformé (𝑉𝑛é𝑜−𝑔𝑙𝑎𝑐𝑒
𝑡𝑖 , équation 6.19) 

avant de calculer le flux de chaleur latente. Puis, l’ensemble des flux ont de nouveau été moyennés 

sur 12 minutes. Ce test a été mené pour l’essai E (Figure 138) et le nouveau flux ainsi calculé est 

moins bruité tout en suivant la même tendance. Ce test indique que le flux de chaleur latente est bruité 

à cause de l’estimation du volume de glace-néoformé et qu’il est envisageable d’améliorer le bilan 

thermique en lissant ce volume. 
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Figure 138. Calcul du flux de chaleur latente à partir du volume de glace moyenné (essai E) 

Le flux de chaleur latente estimé à partir du volume de glace néoformée est bruité, même en moyennant les flux sur 12 

minutes (courbe verte). Un moyen pour réduire ce bruit est de moyenner le volume de glace néoformé sur 12 minutes puis 

de calculer le flux de chaleur latente et de le moyenner de nouveau sur 12 minutes. Le flux de chaleur latente ainsi obtenu 

suit la tendance générale observée précédemment tout en étant moins bruité (courbe rouge). 

 

 La méthode précédente en lissant les volumes permet de lisser le bruit et de compenser l’erreur 

sur les mesures de températures. Mais, il est aussi intéressant de quantifier l’erreur des flux estimés. 

Dans notre méthodologie, il est difficile de calculer des intervalles de confiance pour les flux estimés 

puisqu’il y a plusieurs sources d’erreurs. Un moyen simple de vérifier si l’estimation des flux est 

correcte est de calculer une résiduelle. 

 

 Quantification du volume de glace 

Les essais avec le changement de phase ont montré qu’il est difficile d’estimer le flux lié au 

dégagement de la chaleur latente à partir des données de température. En effet, le flux de chaleur 

latente est bruité ce qui est dû à notre méthode de détection du volume de glace. Dans notre cas, nous 

avons pris comme critère 𝑇𝑙𝑖𝑞𝑢𝑖𝑑𝑒 = 0.0°C, puisqu’après la rupture de surfusion, toute maille dont la 

température est inférieure à 0°C est supposée être en train de geler ou être gelée. Cependant, le bruit 

sur les mesures de températures biaise l’estimation du volume de glace. Ce bruit peut faire osciller 

pendant quelques minutes, la température d’une maille autour de 0°C ce qui provoque 

« artificiellement » des cycles de gel/dégel bruitant les courbes de volume de glace estimés et 

néoformés (Figure 139b) et le flux de chaleur latente. En supposant qu’une fois que la maille est gelée 

sa température descend « rapidement » en dessous de 0.0°C, il est possible de diminuer la température 

du critère 𝑇𝑙𝑖𝑞𝑢𝑖𝑑𝑒  (e.g. -0.1°C) dans le but de limiter cette fluctuation. Cependant, cela entraîne une 
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sous-évaluation du volume de glace formé. (e.g. courbes bleue et jaune dans la Figure 139a) et peut 

provoquer un retard de la réponse du flux de chaleur latente pour des essais sans surfusion. 

 

 Il est aussi intéressant d’analyser l’impact de la variation du critère 𝑇𝑠𝑜𝑙𝑖𝑑𝑒. Pour le calcul des 

bilans thermiques, nous avons pris comme critère 𝑇𝑠𝑜𝑙𝑖𝑑𝑒 = -1.0°C. Or cette température pourrait être 

plus proche de 0°C puisque lorsque le changement de phase est terminé la température peut 

redescendre en dessous de 0°C. Ainsi, diminuer cette température consiste pour une distribution 

donnée à augmenter le volume de glace puisque le coefficient de pondération (équation 6.17) serait 

plus vite maximal (e.g. courbes rouge et violet dans la Figure 139). Par exemple, pour des 

températures 𝑇𝑠𝑜𝑙𝑖𝑑𝑒 de -1 .0, -0.5, -0.25°C, le volume maximal de glace estimé est respectivement 

égal à 0.0042, 0.005 et 0.0053 m3 soit une variation de 26% du volume de glace de référence. La 

température 𝑇𝑠𝑜𝑙𝑖𝑑𝑒 détermine aussi l’instant où la glace va commencer à fondre (Figure 139b). Ce 

paramètre peut alors être modifié pour mieux ajuster le flux de chaleur latente avec la dynamique de 

l’essai.  
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Figure 139. Variations du volume de glace formé et néoformé en fonction des températures de 

transition (essai E) 
Estimation du volume de glace (a) et du volume de glace en cours de transformation (b) en fonction de différentes 

températures de transition. A noter que les bilans thermiques ont été calculés avec [𝑇𝑠𝑜𝑙𝑖𝑑𝑒  ; 𝑇𝑙𝑖𝑞𝑢𝑖𝑑𝑒 ] = [-1.0 ; 0.0]°C 

ce qui correspond aux courbes noires. Un volume de glace néoformé positif indique une solidification de l’eau et un 

volume négatif la fonte de la glace. 
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6.5. Conclusions et perspectives 

L’expérience analogique a été développée dans le but de mieux comprendre les transferts 

thermo-hydriques lors du prélèvement de chaleur lié au fonctionnement de corbeilles géothermiques. 

Cette expérience devait permettre d’étudier l’évolution des différents flux thermiques au cours du 

temps, selon des dynamiques de prélèvement différentes et dans des milieux plus ou moins saturés. 

De plus, elle doit permettre de vérifier que la recharge thermique au cours d’un cycle de prélèvement 

s’effectue complétement permettant une utilisation de la ressource sur le long terme.  

Pour répondre à ces problématiques, nous avons reproduit les principales conditions 

environnementales et caractéristiques des corbeilles géothermiques dans cette expérience selon un 

facteur de réduction de 10 pour les dimensions spatiales et de 100 pour la dimension temporelle. 

Ainsi, cette expérience est capable de simuler : i) la pénétration d’un front thermique plan provenant 

de la surface à l’aide d’une soufflerie, ii) une température constante en profondeur et sur les bords à 

l’aide d’un échangeur et d’une garde thermique, iii) le prélèvement de chaleur lié à la corbeille avec 

un échangeur de taille réduite placé au centre de la cuve, iv) les précipitations et la variation du niveau 

piézométrique. Le milieu modèle utilisé est composé principalement d’un sable fin siliceux afin 

d’avoir un milieu homogène et pour conserver l’aspect axisymétrique de l’expérience. Le suivi des 

essais a été effectué à l’aide de 60 thermocouples dont au maximum 54 capteurs dédiés à 

l’enregistrement de la température du milieu. 

 

Après les tests de validation du fonctionnement de l’expérience, nous avons mené 

principalement deux types d’essais (un échelon de température et un cycle de prélèvement) dans le 

cas d’un milieu sec et d’un milieu totalement saturé. A partir de ces essais, nous avons calculé les 

bilans thermiques afin de suivre l’évolution des différents flux et d’identifier les sources principales. 

Le bilan thermique se décompose en quatre termes : i) un flux de prélèvement calculé à partir 

de la température et du débit du fluide glycolé circulant dans la corbeille, ii) un flux lié à la chaleur 

sensible du milieu calculé à partir de l’évolution de la température du sable, iii) un flux périphérique 

correspondant à l’énergie apportée par l’extérieur et estimé à partir du gradient de température, iv) un 

flux lié à la chaleur latente libérée par la formation de glace, déterminé à partir des mesures de 

température. La mise en route de la corbeille géothermique provoque l’augmentation du flux de 

prélèvement et l’épuisement rapide du flux de chaleur sensible en raison de la diminution de la 

température du sol. Cet épuisement est compensé par l’augmentation du flux périphérique tant qu’il 

n’y a pas de changement de phase. Après la diminution de la température du sol proche de la corbeille, 

le flux de chaleur sensible devient donc négligeable, si bien que la corbeille prélève l’énergie située 

à l’extérieur du système. Le changement de phase provoque un saut du flux de chaleur sensible et une 
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augmentation du flux de chaleur latente, ce qui induit une diminution du flux périphérique. Le saut 

du flux de chaleur sensible est vite résorbé pour redevenir nul tant que la transformation eau-glace 

n’est pas finie et que le noyau de glace ne reprend pas sa descente en température. Finalement, 

l’énergie prélevée dans le sol provient principalement du flux périphérique même lors du changement 

de phase. Le flux de chaleur latente est bruité à cause de la méthode d’estimation du volume de glace 

utilisée.  

Au vu des résultats, il serait intéressant d’effectuer un essai où la puissance prélevée par la 

corbeille soit suffisamment importante pour provoquer la diminution en température du noyau de 

glace. Ainsi, avec la diminution de la température de ce dernier, nous pourrions de nouveau avoir une 

libération de chaleur sensible en son sein et peut être mieux cerner la propagation du front de gel et 

donc mieux estimer le flux de chaleur latente. Autrement dit, bien que l’essai D soit un essai classique 

en thermique et que notre essai E simule le prélèvement annuel d’une corbeille, ces essais ne 

provoquent pas une descente en température suffisamment importante pour atteindre la teneur en eau 

résiduelle et pour avoir un noyau de glace qui descende en température.   

 

 Enfin, dans cette partie, nous estimons le volume de glace à partir des mesures de température 

et d’un critère sur ces températures. Une autre méthode qui peut être envisagée est de calculer le 

volume à partir de courbes de gel comme dans les expériences précédentes (Chapitre 3). Cependant, 

cette méthode nécessite de calibrer les courbes de gel soit à partir de mesures de résonnance 

magnétique nucléaire (Watanabe and Mizoguchi, 2002) soit à partir de mesures géophysiques. Cette 

méthode demande aussi de s’assurer que cette loi de calibration est valide pour l’essai considéré pour 

toutes les mailles. Dans le cas de l’essai E avant d’envisager l’utilisation des courbes de gel issues de 

mesures de résistivité, nous devons déterminer la capacité de la tomographie électrique de résistivité 

à détecter précisément l’extension d’un noyau de glace. 
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Chapitre 7. Monitoring géophysique pour 

l’essai en milieu totalement saturé et 

puissance variable (essai E) 
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Comme énoncé dans l’état de l’art (Chapitre 1), à notre connaissance il n’existe pas d’étude sur 

le suivi temporel de la conductivité électrique au sein d’une cuve pour suivre l’évolution des 

températures et la formation d’un noyau de glace. Ainsi, dans ce chapitre nous exploitons dans ce 

chapitre le premier jeu de données après avoir développé l’expérience analogique et le dispositif 

géophysique.  

Ce suivi temporel géophysique a été élaboré pour suivre l’évolution des températures du milieu, 

pour détecter et pour cartographier la formation d’un noyau de glace. Nous avons choisi de traiter les 

données à l’aide d’une inversion classique afin de répondre à un double objectif : i) estimer la capacité 

du suivi temporel de la conductivité électrique, ii) vérifier s’il est possible d’optimiser la gestion de 

la ressource à partir d’un suivi géophysique et sans avoir recours à des inversions complexes (e.g. 

inversion jointe). Autrement dit, le but est de vérifier si un suivi géophysique associé à une méthode 

de traitement basique et rapide est un moyen simple d’instrumentation les corbeilles géothermiques 

dans le but de mieux gérer le prélèvement de chaleur.  

 Afin d’estimer les capacités du suivi géophysique, nous avons choisi d’inverser les données 

sans ajouter d’a priori ou de données de température. En effet, utiliser une inversion trop contrainte 

ou une inversion jointe rendra difficile l’estimation dans le résultat de ce qui est lié aux observables 

géophysiques ou aux observables de température.  

 

Comme nous l’avons mentionné dans la partie 6.2.6, le suivi géophysique n’a pas pu être effectué 

au cours des essais en milieu sec. Par contre, un suivi géophysique a été effectué pour tous les essais 

en milieu saturé. Le traitement des données est un processus long à cause du processus d’inversion 

lié à la quantité de données acquis. Ainsi, nous avons choisi d’exploiter uniquement les observables 

géophysiques acquises au cours de l’essai E puisque cet essai simule le fonctionnement annuel des 

corbeilles géothermiques alternant des phases de gel et dégel du sol. 

 

  Au total, cet essai se compose de deux phases chacune étant composée de quatre cycles. 

Durant chaque cycle de 86.4 h, la température de l’air entrant dans la cuve suit une fonction 

sinusoïdale oscillant entre 0.0 et 20°C, permettant de simuler la propagation du front thermique dans 

le sol. Durant la première phase, quatre cycles sans prélèvement de chaleur par l’échangeur sont 

effectués afin de réduire les effets transitoires. Durant le dernier cycle de cette première phase, un 

monitoring géophysique est réalisé. La deuxième phase consiste à simuler quatre cycles de 

prélèvement de chaleur liés à l’utilisation de la corbeille géothermique. Pour chaque cycle, la corbeille 

est en fonctionnement lorsque la température de l’air est inférieure à 10°C soit pendant un demi-cycle. 

Durant son fonctionnement, sa puissance augmente graduellement jusqu’une soixantaine de watts. 

Pendant le dernier cycle, une vingtaine d’acquisitions géophysiques sont menées ce qui correspond à 
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une acquisition toutes les 3 heures (Figure 140). Pour plus de détails sur les conditions expérimentales 

et sur le monitoring en température de cet essai se référer à la partie 6.3.4.2 Essai E.   

 

 Ainsi, après la présentation du suivi géophysique (partie 7.1) et celle de l’inversion des 

observables géophysiques (partie 7.2), nous comparons la conductivité globale du milieu aux mesures 

effectuées en laboratoire afin de valider les résultats de l’inversion (partie 7.3). En effet, à cause des 

conditions périphériques isolantes de la cuve, de l’acquisition en 3D des mesures, de la présence de 

l’instrumentation et du noyau de glace au centre de la cuve, nous devons nous assurer que les résultats 

des inversions sont cohérents avec les valeurs de conductivité obtenues sur les échantillons en 

laboratoire. Ensuite, nous avons choisi un demi-plan d’analyse (partie 7.3.4) afin de tester la détection 

du noyau de glace à partir d’un seuil de conductivité (partie 7.3.5). Cette méthode n’étant pas 

concluante, nous avons comparé les conductivités inversées aux variations de température pour tester 

le modèle de dépendance et identifier localement la présence d’un noyau de glace (partie 7.4).  

Ensuite, nous avons souhaité explorer différentes méthodes de détection du noyau de glace en testant 

des approches de plus en plus complexes qui utilisent les modèles de courbes de gel ou le gradient 

spatial de la conductivité (partie 7.5). Le but de cette partie est de déterminer quelle méthode est la 

plus pertinente pour détecter et surtout pour cartographier un noyau de glace en fonction des données 

d’entrées. Enfin, dans une dernière partie, nous discutons des résultats (partie 7.6) et des améliorations 

possibles du monitoring géophysique (partie 7.7).  
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7.1. Acquisition des données géophysiques 

Le suivi géophysique a été effectué avec le système décrit dans la partie 6.2.6. Pour ce type 

d’essai, nous avons privilégié l’utilisation du protocole dit court (libellé CUVRCRT) à cause de la 

dynamique rapide des processus mis en jeu. De plus, l’utilisation du protocole dit long n’est pas 

possible puisque les transferts thermiques n’atteignent pas un régime quasi-stationnaire. 

Le suivi géophysique a été effectué uniquement sur une partie du dernier cycle sans 

fonctionnement de la corbeille puis jusqu’à la fin de l’essai. Une acquisition a été effectuée toute les 

3 heures environ, en utilisant la fonction monitoring du résistivimètre (Terrameter SAS4000). Une 

acquisition dure 30 à 40 min selon le nombre de moyennes (stacks) effectuées. Ce temps d’acquisition 

est relativement long à cause de la mesure des chargeabilités. Bien que les mesures aient été réalisées 

en Polarisation Provoquée Temporelle, nous avons inversé uniquement les données de conductivité 

électrique. Les paramètres d’acquisition sont résumés dans la table ci-dessous. Comme énoncé 

précédemment (partie 6.2.6), le protocole contient quatre mesures qui sont acquises deux fois (au 

début et à la fin du protocole) ce qui permet de vérifier que le temps d’acquisition est assez court vis-

à-vis de l’évolution de la température du sable de la cuve. La variation de la résistance mesurée est 

inférieure à 10 Ω. 

  

Table 26. Paramètres d’acqusition du Terrameter SAS4000 pour le suivi géohysique. 
Protocole CUVRCRT Type Polarisation Provoquée 

Paramètres mesurés Résistance + 10 x chargeabilités partielles 

Nombre d’injections 86 Nombre de mesures 344 

Intensité (mA) 5 à 1 Injection (s) 1.0 

Prim. Acq. Time (s) 1.5 Delay (s) 0.03 

Nombre de fenêtres 10 – incrément linéaire Largeur fenêtres (ms) 100 

Stack min/max 2 / 4 Seuil 1% médiane 

 

Au total, 135 acquisitions ont été réalisées, réparties dans sept fichiers d’acquisition (Figure 

140, Table 47 en Annexe P). La résistance de contact moyenne pour chaque fichier d’acquisition est 

comprise entre 7.5 et 12.6 kΩ (Table 48, en Annexe P). Occasionnellement, quelques électrodes ont 

vu leurs résistances de contact dépasser 20 kΩ, notamment lorsque le test a été effectué au plus froid 

de l’essai en présence d’un noyau de glace. Dix-sept acquisitions ont été inversées par manque de 

temps et de ressources informatiques. Ainsi, quatre acquisitions au cours d’un cycle sans 

fonctionnement de la corbeille ont été choisies et douze acquisitions durant son fonctionnement 

incluant la formation puis la fonte du noyau de glace. Ainsi, durant cette phase, une distribution de 

conductivité est estimée toutes les 6 heures (Figure 140c).  
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Figure 140. Répartition des acquisitions au cours de l’essai E. 

a) Evolution des températures des différents systèmes de régulation. In vent / Out vent : température de l’air à l’entrée et 

à la sortie de la cuve ; In. Bt. Ex : température du fluide à l’entrée du refroidisseur basal ; In. H.Ex / Out H. Ex : 

température du fluide à l’entrée et à la sortie de la corbeille ; G/S Interface : température à l’interface de la couche de 

gravier et du sable ; Bt. Sands : Température du sable en profondeur (à 0.45 m du fond de la cuve). b) Evolution de la 

température du sable à différentes localisations. La position est indiquée par le numéro du profil vertical (PV) et par sa 

profondeur (z). c) Répartition des acquisitions géophysiques. La partie haute du graphique montre toutes les acquisitions 

effectuées ainsi que leurs appartenances aux différents fichiers, alors que la partie basse montre uniquement les 

acquisitions sélectionnées pour l’inversion. Une acquisition peut être référencée soit par son numéro (en violet) soit par 

son heure (en noir). 
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7.2. Inversion des données géophysiques 

L’inversion des données a été effectuée en collaboration avec le Dr. Abdellahi Soueid-Ahmed à l’aide 

d’un code développé sous Matlab et Comsol. 

 

Tout d’abord, nous avons effectué un contrôle qualité de nos données, basé sur les déviations 

standards de chaque mesure. Globalement, les erreurs sur les mesures de résistance sont faibles (Table 

27). En considérant uniquement les acquisitions utilisées, la moyenne des erreurs est de 0.27%. Notre 

deuxième contrôle a été de tracer l’évolution temporelle des mesures de résistance afin de vérifier 

que les variations de température dans le temps ont eu un impact sur les mesures géophysiques. Pour 

chaque acquisition, 340 mesures de résistances ont été inversées. 

Table 27. Statistiques des erreurs sur les mesures de résistances 

Id / Temps (h) 1 / 336 5 / 348 9 / 360 13 / 372 17 / 385 105 / 649 

Moyenne (Ω) 0.22 0.24 0.27 0.25 0.25 0.24 

Maximum (Ω) 24.99 26.54 27.63 19.64 23.98 23.63 

Minimum (Ω) 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 

Id / Temps (h) 107 / 655 109 / 661 111 / 667 113 / 673 115 / 679 117 / 685 

Moyenne (Ω) 0.27 0.31 0.33 0.32 0.34 0.30 

Maximum (Ω) 24.57 25.40 19.46 24.95 24.70 26.10 

Minimum (Ω) 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 

Id / Temps (h) 119 / 691 121 / 697 123 / 703 125 / 709 129 / 721 

 
Moyenne (Ω) 0.29 0.24 0.25 0.27 0.246 

Maximum (Ω) 25.56 20.03 24.22 25.84 23.69 

Minimum (Ω) 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 

 

A partir des mesures de résistance, nous souhaitons obtenir un modèle de conductivité. Dans 

notre cas, nous avons directement inversé le logarithme des résistances et non les résistivités 

apparentes. En effet, le coefficient géométrique est difficile à calculer puisque notre acquisition a été 

effectuée en 3D et que la cuve a des conditions frontières isolantes. L’inversion des données est 

itérative et se décompose en deux sous-problèmes ; elle suit la méthode décrite dans Soueid Ahmed 

et al. (2018) :  

- un problème direct qui permet de calculer les valeurs théoriques des résistances mesurées à 

partir du modèle de conductivité (mis à jour à chaque itération) ; 

- un modèle inverse dans lequel ces résistances calculées sont comparées aux résistances 

mesurées ; un résidu est calculé puis utilisé pour estimer la perturbation du modèle nécessaire 

pour ajuster les données en minimisant une fonction coût; cette perturbation est ajoutée au 

modèle pour le mettre à jour.  
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Le problème direct repose sur l’équation du potentiel électrique (équation 7.1) qui dérive de 

la loi d’Ohm dans le cas d’un milieu hétérogène isotrope. L’équation du potentiel électrique permet 

d’obtenir la distribution spatiale des équipotentielles lors de l’injection de courant dans le milieu. 

Afin de résoudre cette équation, il est nécessaire d’ajouter des conditions frontières au modèle. Dans 

notre cas, toutes les conditions frontières sont isolantes ce qui correspond à l’utilisation d’une 

condition dite de Neumann (équation 7.2). 

 ∇. (𝜎 ∇ 𝜓) =  −𝐼𝛿(𝑥 − 𝑥𝑠 ) 𝛿(𝑦 − 𝑦𝑠)𝛿(𝑧 − 𝑧𝑠) 
 

7.1 

 �̂� ∙ 𝜎∇𝜓 = 0  
 

7.2 

où σ la conductivité du milieu (S.m-1) ; 𝜓 le potentiel électrique (V) ; I l’intensité (A) ; δ représente 

la distribution de Dirac ; 𝑥𝑠, 𝑦𝑠, 𝑧𝑠 sont les cordonnées spatiales de l’électrode d’injection et �̂� le 

vecteur unitaire normal à la frontière. 

 Afin de résoudre l’équation du potentiel électrique, nous utilisons la méthode des éléments 

finis pour discrétiser et modéliser l’expérience analogique. D’un point de vue pratique, chaque 

quadripôle de mesure est modélisé afin d’obtenir la distribution des équipotentielles. Seuls, le 

milieu, les électrodes et les conditions frontières ont été modélisés, en utilisant l’environnement 

Comsol Multiphysics. Les électrodes ont été implantées comme des points d’injection du courant et 

de mesure de potentiel. Le milieu a été discrétisé à l’aide d’un maillage triangulaire, raffiné 

localement autour des électrodes (Figure 141).   

 
Figure 141. Discrétisation du modèle sous Comsol. 

Les dimensions sont en mètres. 
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Le problème inverse consiste à déterminer un modèle de distribution de conductivité contraint 

par les données mesurées, i.e. dans notre cas les résistances mesurées, et la connaissance des valeurs 

de conductivité physiquement admissibles pour ce milieu. Dans la pratique, nous regroupons les 

observables géophysiques dans un vecteur nommé 𝒅 de taille 𝑁 (𝑁 étant le nombre de résistances 

mesurées). Nous définissons un vecteur modèle 𝒎 de taille 𝑀, M étant le nombre de paramètres à 

estimer, c’est-à-dire le nombre de points du modèle en lesquels la conductivité sera estimée. Comme 

le nombre d’observables N est nettement inférieur au nombre d’inconnues 𝑀, le problème inverse est 

sous-déterminé et possède donc une infinité de solutions. Afin de réduire l’espace des solutions, 

l’inversion doit être régularisée de façon à garder la conductivité dans un intervalle de valeurs 

physiquement admissibles. Nous définissons donc une fonction objective, ou fonction coût 𝑳(𝒎) qui 

comporte deux termes ; le premier est un terme d’ajustement aux données, et le second est un terme 

de régularisation qui permet aux valeurs de résistivité d’avoir une densité de probabilité et une 

distribution spatiale physiquement admissibles :  

 𝐿(𝒎) = (𝐹(𝒎) − 𝒅)𝑇𝑪𝒅
−𝟏(𝐹(𝒎) − 𝒅) + 𝜆 (𝒎 − 𝒎𝟎)

𝑇𝑾𝒎 (𝒎 − 𝒎𝟎) 
 

7.3 

où 𝑪𝒅 est la matrice de covariance des données (comme les données sont supposées indépendantes, 

la matrice est diagonale et contient les erreurs de mesure), 𝒅 le vecteur des données mesurées (ici, le 

logarithme décimal des résistances mesurées), 𝐹(𝒎) le vecteur des résistances calculées, solutions 

du problème direct (ici, leur logarithme décimal), 𝑾𝒎 la matrice de lissage (voir Soueid Ahmed et 

al. (2018) pour plus de détails), 𝒎 le vecteur modèle (ici, le logarithme décimal de la conductivité en 

chaque point du modèle), 𝒎𝟎 modèle de référence (ou modèle a priori) qui représente la connaissance 

physique a priori du milieu, 𝝀 paramètre d’hyper-régularisation. Ce paramètre permet d’équilibrer 

l’importance des deux termes de l’équation afin que le modèle converge vers une solution plausible. 

L'inversion commence avec une grande valeur du paramètre d’hyper-régularisation qui est divisé par 

2 à chaque étape d'itération jusqu'à ce que la convergence soit atteinte.  

La norme utilisée est la norme L2. Résoudre le problème inverse revient donc à déterminer 

un modèle 𝒎 permettant de minimiser 𝐿(𝒎) au sens de la norme L2. La solution trouvée sera la plus 

proche du modèle de référence tout en ajustant au mieux les données. 

 Dans l’équation ci-dessus, nous préférons utiliser le logarithme décimal des résistances 

mesurées afin de minimiser la gamme de variation des mesures et donc stabiliser le problème. Le 

logarithme est aussi utilisé pour la conductivité calculée dans chaque cellule afin qu’elle soit 

naturellement positive.  

La minimisation de la fonction objective s’effectue par itération avec une approche de Gauss 

Newton. Pour plus de détails sur la minimisation de la fonction objective voir Soueid Ahmed et al. 

(2018) et leurs références.   
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7.3. Comparaison entre la conductivité moyenne du 

milieu poreux saturé et la conductivité mesurée en 

laboratoire 

7.3.1. Conductivité du sable 

Conductivité théorique calculée à partir du modèle pétrophysique : 

Le milieu modèle de la cuve se compose essentiellement de sable. La couche de gravier située 

en base de la cuve n’a pas d’influence sur les transferts thermo-hydriques et n’est pas investiguée par 

le suivi géophysique. Lors de nos mesures géophysiques en laboratoire (Chapitres 3 et 4), un 

échantillon de ce sable a été analysé afin de déterminer ses principales caractéristiques : 

granulométrie, CEC, 𝜎𝑆  (Table 28). A partir de ces caractéristiques et de l’équation suivante (équation 

7.4, similaire à l’équation (3) dans le Chapitre 3), nous avons pu déterminer la conductivité théorique 

𝜎𝐷𝐶 du sable présent dans la cuve. La conductivité de l’eau porale a été mesurée le 5 février 2019, en 

prélevant de l’eau à la base de la cuve. La conductivité de l’eau porale reportée à 20°C 𝜎𝑤 est de 

0.0589 S.m-1. Ainsi, nous obtenons 𝜎𝐷𝐶 = 0.0167 S.m-1 

 𝜎𝐷𝐶 =
1

𝐹
 𝜎𝑤 +

1

𝐹 ∅
 𝜌𝑔(𝐵 − 𝜆) 𝐶𝐸𝐶 

 

7.4 

Avec F (-) le facteur de formation, ∅ (-) la porosité, σw (S.m-1) la conductivité de l’eau porale,  ρg 

(kg.m-3) la masse volumique du grain de sable, CEC (meq/100g) la Capacité d’Echange Cationique, 

B et λ (m².s-1.V-1) les mobilités apparentes des porteurs de charges respectivement liées à la 

conduction de surface et au processus de polarisation. 

 

Table 28. Rappel des caractéristiques pétrophysiques du sable de cuve. 
où, F (-) est le facteur de formation, ∅ 𝐿𝑎𝑏. (-) la porosité moyenne des éprouvettes, ∅ 𝐶𝑢𝑣𝑒 (-) la porosité du milieu 

modèle présent dans la cuve,  𝜌𝑔 (kg.m-3) la masse volumique du grain de sable, CEC (meq/100g) la Capacité d’Echange 

Cationique, 𝜎𝑠  (S.m-1) la conductivité de surface, D50(µm) la taille médiane des grains, 𝐵 (m².s-1.V-1) la mobilité 

apparente des porteurs de charges liée à la conduction de surface, 𝜆(m².s-1.V-1) la mobilité apparente des porteurs de 

charges liée au processus de polarisation. Pour plus de détails sur ces caractéristiques se référer aux chapitres 3 et 4. 

F (-) 3.6 𝜌𝑔 (kg.m-3) 2650 D50(µm) 184 

∅ 𝐿𝑎𝑏. (-) 0.387 
CEC 

(meq/100g) 
0.096 𝐵 (m².s-1.V-1) 3.1 ∙ 10-9 

∅ 𝐶𝑢𝑣𝑒 (-)  0.385 𝜎𝑠  (S.m-1) 0.006 𝜆(m².s-1.V-1) 
3.0 ∙ 10-

10 

 

Conductivité estimée à partir des résultats de l’inversion :  

Dans un premier temps, nous avons utilisé les résultats de chacune des inversions afin de 

calculer la conductivité moyenne du sable de la cuve (Table 29,a, b). Nous considérons une zone Z1 

qui correspond à la zone à l’intérieur du dispositif géophysique soit une zone comprise entre -0.4 et 

+0.4 m pour les directions X, Y et de 0.0 à -0.4 m pour la direction Z. La conductivité moyenne 

calculée pour chaque inversion varie entre 0.0122 et 0.0148 S.m-1. Cependant, nous constatons que 
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les zones proches du dispositif géophysique présentent des conductivités plus élevées. Ceci est 

vraisemblablement lié à la présence des différents dispositifs de la cuve et aux électrodes elles-mêmes 

(Figure 142). Ces conductivités élevées peuvent être aussi dues à des artéfacts liés au processus 

d’inversion. Ainsi, nous avons donc considéré une seconde zone (notée Z2) pour le calcul de la 

conductivité moyenne de la cuve afin de diminuer l’influence des zones à fortes conductivités. Cette 

deuxième zone est égale à la zone Z1 réduite de 5 cm à son pourtour, soit une zone comprise entre -

0.35 et + 0.35 m pour les directions X, Y et entre -0.05 et -0.35 m pour la direction Z. La conductivité 

moyenne calculée pour chaque inversion pour la zone 2 varie entre 0.009 et 0.011 S.m-1 (Table 29,a, 

b). Dans les deux zones, les conductivités moyennes obtenues sont du même ordre de grandeur que 

la conductivité théorique précédemment calculée (Table 29,a, b). 

 

Bien que la conductivité moyenne de la zone 2 soit un peu plus éloignée de la valeur théorique 

que celle trouvée pour la zone 1, nous préférons nous concentrer uniquement sur cette zone car elle 

ne prend pas en compte les anomalies conductrices observées dans la zone 1 que nous supposons 

êtres liées à la présence des différents systèmes et/ou à des artéfacts d’inversion. De plus, en théorie, 

sans fonctionnement de la corbeille géothermique, la distribution de conductivité attendue est une 

distribution globalement homogène, avec éventuellement une légère stratification verticale liée à la 

pénétration du front de diffusion thermique depuis la surface. Ainsi, nous privilégions la zone 2 qui 

est plus homogène que la zone 1. 

 
Figure 142. Tomogrammes de conductivité électrique au temps 372 h (acquisition n°13). 

a, b, c) Tomogrammes de conductivité électrique représentés en échelle logarithmique : a) vue en trois dimensions, b) 

vue du plan XY à Z = -10 cm, c) vue du plan XZ à Y = 0 cm (plan X), d) Tomogramme de conductivité électrique en trois 

dimensions, représenté en échelle logarithmique « dilatée ». Les fortes conductivités (entre 0.4 et 0.04 m) ne sont pas 

représentées notamment la zone à forte conductivité présente sur le plan Y avec X compris entre 0.3 et 0.45 m. Les cercles 

gris représentent le pourtour de la cuve. La spirale grise au centre de la cuve correspond à l’échangeur géothermique et 

les points noirs aux thermocouples. Les traits horizontaux et verticaux gris représentent le dispositif géophysique. La 

distribution des conductivités inversées montre des zones à forte conductivité notamment à proximité du système de 

monitoring géophysique.  
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Le calcul de la conductivité moyenne à partir des résultats d’inversion est intéressant car il 

évite les biais d’interpolation. Il est cependant biaisé par l’échantillonnage de la conductivité dans le 

milieu. En effet, le maillage issu de l’inversion ne suit pas une distribution homogène (Figure 143). 

Ainsi, afin de calculer les moyennes de température et de conductivité, il est préférable d’interpoler 

les données sur une même grille homogène. Nous avons donc interpolé les conductivités inversées 

sur une maille cubique de 1 cm de côté. Les conductivités moyennes calculées en considérant la zone 

2 sont présentées dans la Table 29c. La conductivité moyenne calculée varie entre 0.0103 et 0.0114 

S.m-1 sans fonctionnement de l’échangeur géothermique (cycle de référence) et entre 0.0091 et 0.011 

S.m-1 durant la mise en marche de l’échangeur. Comme attendu, nous observons une diminution de 

la conductivité électrique lorsque la température globale du milieu diminue.  

De nouveau, les conductivités moyennes obtenues sont du même ordre de grandeur que la 

conductivité théorique calculée à partir du modèle pétrophysique. Toutefois, le milieu poreux présent 

dans la cuve semble être moins conducteur que celui étudié au laboratoire. Comme il s’agit du même 

sable, cet écart peut être dû à des températures différentes du sable dans la cuve et au laboratoire. La 

correction de l’effet de la température est présentée dans les parties suivantes. Une autre possibilité 

est que le cortège ionique de l’eau soit différent dans la cuve et en laboratoire puisque, le cortège 

ionique définit les valeurs des mobilités ioniques apparentes.  

 
Figure 143. Localisation des centres de mailles des données de conductivité à l’issue de l’inversion. 
Les cercles gris représentent le pourtour de la cuve, la spirale grise au centre de la cuve correspond à l’échangeur 

géothermique et les traits rouges correspondent aux alignements d’électrodes du dispositif géophysique. Les points bleus 

correspondent à la position des conductivités inversées.  
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Table 29. Conductivité moyenne du sable calculée à partir des conductivités inversées. 
Conductivité moyenne calculée sur la zone 1 (a) et sur la zone 2 (b). (c) Conductivité moyenne calculée en interpolant 

les conductivités inversées sur une grille cubique de 1 cm. Les températures indiquées correspondent à la moyenne des 

températures sur trente minutes et avec une interpolation sur une grille cubique de 1 cm. Les acquisitions en gris 

(temps de 336 à 649 h) ont été effectuées sans la mise en marche de l’échangeur géothermique (cycle de référence). Les 

acquisitions en bleu (temps de 655 à 679 h) et en orange (temps 685 et 691 h) ont été effectuées avec l’échangeur 

géothermique en fonctionnement, plus précisément durant l’augmentation (en bleu) puis la diminution (en orange) de la 

puissance prélevée. Enfin, les acquisitions en vert (temps de 697 à 721 h) ont été réalisées durant le retour à l’équilibre 

du milieu. 

a)     Zone 1 :  x(-0.4:0.4) ; y(-0.4:0.4) ; z(-0.0:-0.40) 

Id / 

Temps 

(h) 

Température 

(°C) 

σ 

 (S.m-1) 

Id / 

Temps 

(h) 

Température 

(°C) 

σ  

(S.m-1) 

Id / 

Temps 

(h) 

Température 

(°C) 

σ 

 (S.m-1) 

1 / 336 7.63 0.0135 105 / 649 10.41 0.0143 117 / 685 3.57 0.0122 

5 / 348 8.02 0.0138 107 / 655 9.12 0.0140 119 / 691 4.30 0.0125 

9 / 360 9.34 0.0144 109 / 661 6.96 0.0135 121 / 697 6.01 0.0129 

13 / 372 10.66 0.0148 111 / 667 5.22 0.0130 123 / 703 7.27 0.0133 

17 / 385 11.26 0.0148 113 / 673 4.05 0.0125 125 / 709 8.27 0.0137 

   115 / 679 3.52 0.0123 129 / 721 9.95 0.0142 

b)     Zone 2 : x(-0.35:0.35) ; y(-0.35:0.35) ; z(-0.5:-0.35) 

Id / 

Temps(h

) 

Température 

(°C) 

σ  

(S.m-1) 

Id / 

Temps(h) 

Température 

(°C) 

σ  

(S.m-1) 

Id / 

Temps(h) 

Température 

(°C) 

σ  

(S.m-1) 

1 / 336 7.63 0.0102 105 / 649 10.41 0.0110 117 / 685 3.57 0.0090 

5 / 348 8.02 0.0104 107 / 655 9.12 0.0107 119 / 691 4.30 0.0094 

9 / 360 9.34 0.0108 109 / 661 6.96 0.0103 121 / 697 6.01 0.0098 

13 / 372 10.66 0.0112 111 / 667 5.22 0.0098 123 / 703 7.27 0.0101 

17 / 385 11.26 0.0113 113 / 673 4.05 0.0093 125 / 709 8.27 0.0104 

   115 / 679 3.52 0.0090 129 / 721 9.95 0.0109 

c)     Zone 2 avec interpolation : x(-0.35:0.35) ; y(-0.35:0.35) ; z(-0.5:-0.35) 

Id / 

Temps(h

) 

Température 

(°C) 

σ 

(S.m-1) 

Id / 

Temps(h) 

Température 

(°C) 

σ  

(S.m-1) 

Id / 

Temps(h) 

Température 

(°C) 

σ  

(S.m-1) 

1 / 336 7.63 0.0103 105 / 649 10.41 0.0110 117 / 685 3.57 0.0091 

5 / 348 8.02 0.0105 107 / 655 9.12 0.0108 119 / 691 4.30 0.0094 

9 / 360 9.34 0.0109 109 / 661 6.96 0.0104 121 / 697 6.01 0.0098 

13 / 372 10.66 0.0112 111 / 667 5.22 0.0099 123 / 703 7.27 0.0102 

17 / 385 11.26 0.0114 113 / 673 4.05 0.0094 125 / 709 8.27 0.0105 

   115 / 679 3.52 0.0091 129 / 721 9.95 0.0110 

 

7.3.2. Estimation du coefficient de dépendance en 

température (𝜶𝑻)  

Précédemment, nous avons vu que les variations de la conductivité moyenne suivent les 

variations de la température moyenne de la cuve. Maintenant, nous souhaitons quantifier la 

dépendance de la conductivité électrique vis-à-vis de la température.  

Pour chaque acquisition, nous avons calculé la température moyenne de la cuve. Ce calcul a 

été effectué en deux étapes. Les températures sont interpolées linéairement sur une grille avec un pas 

d’échantillonnage d’un cm puis la température globale de la cuve est calculée en considérant la zone 

2 soit x(-0.35:0.35) ; y(-0.35:0.35) ; z(-0.5:-0.35). La fréquence d’acquisition des températures étant 

d’une mesure par minute, ce résultat est moyenné sur trente minutes afin de correspondre à la durée 

moyenne d’une acquisition géophysique. L’ensemble des résultats est reporté dans la Table 30. 
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 D’après les chapitres 3 et 4, la dépendance de la conductivité électrique vis-à-vis de la 

température suit une loi linéaire (équation 7.5 identique à l’équation 10 du Chapitre 3) avec un 

coefficient de sensibilité 𝛼𝑇 proche de 0.02 /°C.  

 𝜎0(𝑇) = 𝜎0(𝑇0) × [1 + 𝛼𝑇 (𝑇 − 𝑇0)] 
 

7.5 

où, 𝜎0 (𝑇), 𝜎0(𝑇0) (S.m-1 ) sont respectivement les conductivités électriques à la température 𝑇(°𝐶) 

et à la température de référence 𝑇0 (=20°C) et 𝛼𝑇 (/°C) le coefficient de sensibilité. 

 

Nous trouvons un coefficient 𝛼𝑇 = 0.0188 ± 0.0007 /°C en considérant uniquement les cinq 

premières acquisitions (temps 336 à 385 h), c’est-à-dire sans utilisation de la corbeille et donc sans 

changement de phase (Figure 144). A noter qu’en considérant l’ensemble des acquisitions, le 

coefficient de sensibilité 𝛼𝑇 est égal à 0.0185 ± 0.0005 /°C (R² = 0.98) ce qui indique que le 

changement de phase a peu d’impact sur les conductivités moyennes calculées. 

 
Figure 144. Conductivité électrique moyenne en fonction de la température de la cuve. 

Les données sont ajustées avec un modèle de dépendance en température linéaire (équation 7.5). Les données utilisées 

correspondent uniquement aux premières acquisitions (n°1 à 17) i.e. sans fonctionnement de l’échangeur et donc sans 

changement de phase dans le milieu. 
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7.3.3. Evolution de la conductivité globale de la cuve en 

fonction de la température 

Les valeurs de conductivité moyenne de la cuve (présentées dans la Table 29) correspondent 

à différentes températures globales du milieu modèle. Il est maintenant possible de recalculer la 

conductivité globale de la cuve ramenée à une température de référence (T0 = 20°C), en utilisant le 

modèle linéaire de dépendance de température (équation 7.5) et le coefficient de sensibilité 

précédemment calculé. Cette étape permet tout d’abord de comparer la conductivité déterminée en 

laboratoire avec les conductivités moyennes reportées à une même température. Ensuite, la 

comparaison des conductivités moyennes entre elles permet de vérifier que la principale cause de 

variation de conductivité est bien la température. Nous avons recalculé la conductivité moyenne pour 

une température de référence de 20°C avec un coefficient de  𝛼𝑇 = 0.0188 ± 0.0007 /°C (Table 30).  

 

Table 30. Conductivité moyenne de la cuve reportée à une température référence de T0 = 20°C. 
Les conductivités moyennes sont estimées à la température T0 = 20°C et en considérant 𝛼𝑇 = 0.0188 ± 0.0007 /°C. 

Zone 2 avec interpolation : x(-0.35:0.35) ; y(-0.35:0.35) ; z(-0.5:-0.35) 

Id / 

Temps(h) 

Température 

(°C) 

σt 

(S.m-1) 

σ t0 = 20°C 

(S.m-1) 
Id / Temps(h) 

Température 

(°C) 

σt 

(S.m-1) 

σ t0 = 20°C 

(S.m-1) 

1 / 336 7.63 0.0103 0.0134 113 / 673 4.05 0.0094 0.0134 

5 / 348 8.02 0.0105 0.0136 115 / 679 3.52 0.0091 0.0132 

9 / 360 9.34 0.0109 0.0136 117 / 685 3.57 0.0091 0.0132 

13 / 372 10.66 0.0112 0.0136 119 / 691 4.30 0.0094 0.0133 

17 / 385 11.26 0.0114 0.0136 121 / 697 6.01 0.0098 0.0133 

105 / 649 10.41 0.0110 0.0134 123 / 703 7.27 0.0102 0.0134 

107 / 655 9.12 0.0108 0.0136 125 / 709 8.27 0.0105 0.0135 

109 / 661 6.96 0.0104 0.0138 129 / 721 9.95 0.0110 0.0136 

111 / 667 5.22 0.0099 0.0137  

 

Lorsque nous utilisons la moyenne des températures de la cuve pour corriger de l’effet de 

température, les conductivités moyennes doivent en théorie se rapprocher d’une même valeur, en 

considérant que le noyau de glace occupe un petit volume et a peu d’impact sur la valeur moyenne. 

Ainsi, si pour une inversion la conductivité moyenne corrigée de la température est différente cela 

peut être dû soit à un artefact d’inversion soit à une variation de conductivité dont l’origine n’est pas 

la variation de température (e.g. une variation de la teneur en eau ou la présence de glace).  

Avec la prise en compte de l’effet de la température, la conductivité moyenne de la cuve 

recalculée à 20°C varie entre 0.0132 et 0.0138 S.m-1 ce qui est proche de la valeur théorique. La 

conductivité moyenne sur les cinq premiers pas de temps, i.e. correspondant à notre cycle de 

référence, est égale à 0.0136 +/- 0.9 ∙10-8 S.m-1. Ainsi, nous observons que la conductivité moyenne 

varie peu entre les différents pas de temps ce qui indique une bonne qualité des données et de 

l’inversion. Les principales variations de la conductivité moyenne sont bien dues aux variations de 

température de la cuve. Cela signifie aussi que le noyau de glace occupe un petit volume de sol par 

rapport au volume investigué et qu’il a peu d’impact sur la valeur de la conductivité moyenne.  
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7.3.4. Choix de la distribution de conductivité 2D (demi-plan) 

Le système de monitoring de température s’organise en trois profils verticaux et deux profils 

radiaux localisés dans un demi-plan (Figure 107). Un demi-plan est défini comme la zone ayant les 

limites suivantes : r(0.0 :0.45) et z (0.0 : -0.45) avec r la distance radiale par rapport à l’axe de la cuve 

et z la profondeur. Ainsi, comme le système de suivi des températures est en 2D, nous allons travailler 

sur une distribution 2D de conductivité soit un demi-plan. 

Comme l’indique la Figure 142, la distribution de conductivité inversée ne suit pas une symétrie 

axiale. Ceci a comme origine possible des artéfacts liés à l’inversion ou des interférences avec les 

systèmes présents dans le milieu modèle. En effet, les systèmes placés dans le sable (e.g. 

thermocouples, tuyaux d’alimentation de la corbeille), sont isolés d’un point de vue électrique (gaine 

thermo-rétractable, vernis), mais leur présence peut suffire à impacter localement la conductivité, 

puisqu’ils remplacent du sable qui est un matériau ayant une conductivité finie. Pour prendre en 

compte la distribution non axisymétrique de la conductivité, deux solutions sont possibles : i) 

moyenner les conductivités inversées pour calculer un demi-plan théorique, ii) choisir le ou les demi-

plans les plus vraisemblables i.e. dont la distribution varie progressivement et sans anomalies. 

Moyenner les données de conductivité des 4 demi-plans n’a pas permis de réduire l’importance des 

anomalies observées près du dispositif géophysique. Nous avons donc retenu la deuxième solution. 

Une distribution 2D de conductivité selon une grille cubique de 1 cm de côté a été calculée sur 4 

demi-plans, orientés perpendiculairement comme sur la Figure 142. Au final, pour la suite de 

l’exploitation des données, nous avons retenu uniquement le demi-plan défini par x(0.0 : 0.45) y(0.0 : 

0.0) ; z(0.0 :-0.45), nommé demi-plan X+. Ce demi-plan a été choisi car il correspond au demi-plan 

contenant les trois profils verticaux de température et il présente également moins d’anomalies de 

conductivité dans sa moitié supérieure. 

 

 

 

 

 

 

 

  



274 

 

7.3.5. Distribution spatiale de température et de conductivité 

- détection du noyau de glace par un seuil de conductivité 

Le suivi temporel géophysique a été développé afin d’apporter un complément d’information 

sur les transferts thermo-hydriques et notamment sur l’extension du noyau de glace. Ainsi, la méthode 

la plus simple pour déterminer l’étendue du noyau de glace repose sur la détermination d’un seuil de 

conductivité. Cette méthode utilise la distribution de conductivité et ne nécessite pas l’utilisation des 

données de température sauf à des fins de validation. Il est intéressant d’estimer la capacité de cette 

méthode pour détecter et pour cartographier un noyau puisqu’elle pourrait être appliquée sur des sites 

tests, n’ayant pas été instrumentés avec des capteurs de températures.  

Cette approche part du principe que la variation de conductivité entre un milieu non-englacé 

et un milieu englacé est importante et qu’il est possible de trouver un seuil permettant de dissocier 

ces deux milieux. Pour que cette méthode fonctionne, il faut que le milieu poreux soit homogène. Le 

choix du seuil de conductivité peut se faire soit à l’aide de mesures en laboratoire soit en ayant des a 

priori sur les variations de température ou de conductivité.  

 Nous avons interpolé selon une grille dont la maille fait un centimètre de côté, les données de 

conductivité et de températures sur un demi-plan (noté X+). Les distributions spatiales les plus 

pertinentes sont présentées dans les Figure 145, Figure 146, Figure 147. L’ensemble des distributions 

de température et de conductivité sont présentées en Annexe Q. A noter que lorsque la corbeille est 

en fonctionnement, nous avons calculé la température du sol au droit des spires de l’échangeur en 

utilisant les températures et le débit du fluide glycolé. Cette approche a déjà été développée au cours 

des chapitres précédents (Chapitre 5 et Chapitre 6). Nous avons testé différentes valeurs de seuil de 

conductivité afin de délimiter l’extension du noyau de glace et de la comparer à l’extension 

déterminée à l’aide des données de température. En effet, la présence d’un noyau de glace implique 

une température négative. Ainsi, en première estimation, nous pouvons retenir que la limite du noyau 

de glace peut correspondre à une isotherme comprise entre -1 et 0°C. 
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Figure 145. Distribution spatiale de température et de conductivité, pour les acquisitions aux temps 

649 et 661 h. 
Les distributions spatiales ont été calculées en interpolant linéairement sur une grille avec une maille d’un centimètre, 

les données de températures et de conductivité pour le demi-plan nommé X+. Lorsque la corbeille est en fonctionnement, 

la distribution de température a été calculée à partir des mesures de températures du sable (points noirs) et en imposant 

la température du sable au droit des spires de la corbeille. La corbeille est représentée par le rectangle gris. Les 

abréviations PV1, PV2 et PV3 correspondent respectivement aux profils verticaux PV1 (dr = 0.0 m), PV2 (dr = 0.1 m) et 

PV3 (dr = 0.15 m). Les caractéristiques du fluide glycolé circulant dans la corbeille sont indiquées au centre des 

sections avec les labels suivants : Q pour le débit, Tin pour la température du fluide entrant et Tout pour la température du 

fluide sortant. Sur la section de température, les isothermes positives et négatives sont respectivement en noir et rouge. 

Sur la section de conductivité, les iso-conductivités sont représentées uniquement avec des lignes rouges. 
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Figure 146. Distribution spatiale de température et de conductivité, pour les acquisitions aux temps 

673 et 679 h. 
Légende : voir Figure 145. 
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Figure 147. Distribution spatiale de température et de conductivité, pour les acquisitions aux temps 

691 et 721 h. 

Légende : voir Figure 145. 

 

Considérant tout d’abord que la conductivité et la température moyenne de la cuve pour 

l’ensemble des acquisitions sont respectivement de 0.0103 S.m-1 et 7.4°C et que le coefficient de 

sensibilité précédemment calculé est de 0.0188/°C, nous pouvons déterminer que les conductivités 

théoriques à 0°C et -1°C sont respectivement de 0.0089 S.m-1 et de 0.0087 S.m-1. Ainsi, le premier 

seuil que nous considérons est 0.009 S.m-1. Lorsque la conductivité est supérieure à cette valeur, le 

sol n’est pas gelé ; à l’inverse, une conductivité inférieure à 0.008 S.m-1 signifie que le sol a gelé. 
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Pour les conductivités entre ces deux seuils, le sol est vraisemblablement gelé ou en train de geler.  

Cependant dès la mise en marche de la corbeille (temps 649 h, Figure 145), la conductivité estimée 

est inférieure à 0.008 S.m-1 (ce qui correspondrait à un noyau de glace), alors que la température est 

positive dans l’ensemble de la cuve. Ces seuils trop élevés, probablement en raison de la présence 

d’anomalies conductrices dans la cuve qui impactent le calcul de la conductivité moyenne. Ces seuils 

ne peuvent donc pas être retenus. 

 

Lorsque l’on considère un seuil de 0.005 S.m-1, un noyau de glace est identifié aux instants 

où la température du sable dans au moins une zone de la cuve est en dessous de 0°C. Cependant, le 

noyau de glace est localisé au centre de la corbeille (Figure 146) alors que les données de température 

indiquent la formation du noyau de glace à partir du bas de la corbeille, au niveau des spires. Cette 

erreur de localisation peut être liée à un manque de résolution spatiale, malgré la symétrie et la bonne 

couverture géométrique du dispositif d’acquisition. De plus, en retenant le seuil de 0.005 S.m-1, le 

noyau de glace a une trop grande extension par rapport au noyau de glace estimé par les données de 

température. Cette extension trop grande du noyau de glace calculée à partir du seuil à 0.005 S.m-1 

est clairement visible en phase de fusion (temps 691h, Figure 147). Avec un seuil encore plus restrictif 

à 0.004 S .m-1, la formation et la disparition du noyau de glace ne sont pas cohérentes d’un point de 

vue temporel avec le monitoring en température (temps 673 et 679 h, Figure 146) et l’extension 

spatiale de ce noyau est trop resserrée sur le centre la corbeille et non à l’aplomb des spires. 

 

 Cette méthode basée uniquement sur un seuil de conductivité n’est pas optimale car les 

distributions de conductivité inversées indiquent la présence d’hétérogénéités notamment sur les 

bords de la cuve. Le choix d’un seuil basé sur des moyennes de conductivités et de températures ne 

donne pas de résultats concluants. Tandis que l’utilisation d’un seuil arbitraire (par exemple à 0.005 

S.m-1) est cohérente avec la dynamique de l’essai mais n’est pas correcte d’un point de vue de 

l’extension du noyau de glace. De plus, le choix de ce seuil a été effectué en analysant conjointement 

les distributions de conductivités et de température. Finalement les distributions spatiales de 

conductivité indiquent que le milieu n’est pas homogène, c’est-à-dire qu’elle ne dépend pas que de la 

température, autrement dit 𝜎0(𝑇0) de l’équation 7.5 varie selon sa localisation. A ce stade, l’utilisation 

seule des distributions de conductivité ne nous permet pas de mieux comprendre les transferts thermo-

hydriques dans la cuve, ni d’identifier un noyau de glace. Ainsi, afin de mieux comprendre l’évolution 

de la conductivité au cours du temps et de vérifier l’impact du noyau de glace sur les observables 

géophysiques, nous avons analysé l’évolution de la conductivité en fonction de la température au 

droit des thermocouples.  
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7.4. Evolution ponctuelle de la conductivité au droit des 

thermocouples 

7.4.1. L’évolution de la conductivité électrique, un indicateur 
d’un changement de phase 

Les données issues du suivi temporel de température ont indiqué un changement de phase et donc 

la formation d’un noyau de glace. Le début du gel est clairement identifiable puisqu’il y a eu rupture 

de surfusion à t = 661 h (courbe PV1 z = -0.22.5 m sur la Figure 148). Nous allons vérifier si les 

variations locales de la conductivité sont compatibles avec ce changement de phase et avec le modèle 

pétrophysique développé dans les chapitres précédents. 

Dans ce but, nous avons interpolé les conductivités inversées du demi-plan X+ selon une grille 

cubique de 1 cm, puis nous avons extrait la conductivité aux positions des thermocouples. Ainsi pour 

chaque position de thermocouple, nous avons tracé l’évolution de la conductivité électrique en 

fonction de la température (Figure 149, Figure 150, Figure 152). De plus, à partir du coefficient de 

dépendance en température 𝛼𝑇 calculé précédemment, nous avons déterminé la courbe théorique de 

la conductivité (courbe grise dans les Figure 149, Figure 150, Figure 152), en prenant comme 

référence (σ0) la valeur de conductivité issue de la première inversion (temps 336 h). L’ajout de cette 

courbe nous permet de visualiser l’évolution théorique de la conductivité électrique en fonction de la 

température, sans changement de phase. Ainsi, si au cours de l’essai, l’évolution de la conductivité 

électrique s’écarte de cette tendance linéaire et prend des valeurs inférieures cela signifie que le sol 

est en train de geler à la position considérée.  

 
Figure 148. Rupture de surfusion après la mise en route de la corbeille. 

a) Température des systèmes ; b) Température du sable. Les profils de températures PV1, PV2, PV3 sont des profils 

verticaux localisés respectivement à 0.0 cm, à 10 cm et à 15 cm du centre de la cuve. Dans cette figure, seules quelques 

températures du sable sont présentées. Après la mise en marche de la corbeille géothermique, la température du sable 

en certains points (e.g. PV1 Z = -0.225 m) passe en dessous de 0°C mais l’eau est dans un état métastable liquide. Suite 

à une perturbation du système, l’eau commence à geler provoquant une rupture de surfusion. Cette rupture de surfusion 

est visible puisque la température remonte à 0°C (témoin naturel). En fin de transformation, les températures peuvent de 

nouveau passer en dessous des 0°C. Le noyau de glace s’étend vers l’extérieur de la corbeille.  
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Figure 149. Conductivité électrique en fonction de la température pour le plan X+. 

a) Profil vertical PV1, b) Profil vertical PV2, c) Zoom sur le profil PV1, d) Zoom sur le profil PV2. Le profil PV1 est 

confondu avec l’axe de symétrie de la cuve. Le profil PV2 est situé à 10 cm du centre de la cuve. Chaque couleur 

représente une profondeur tandis que la courbe grise correspond à la tendance linéaire de l’équation (7.5), en 

considérant αT = 0.0188/°C et σ0 la conductivité issue de la première inversion (t = 336 h). Les droites en traits pleins 

gris correspondent à la tendance linéaire jusqu’à 0°C et celles en pointillés au prolongement de la tendance de 0 à -3°C. 

Certaines courbes montrent un comportement d’hystérèse comme PV1(-0.1, -0.15, -0.225 m). Ce comportement a été 

décrit dans les Chapitres 3 et 4. 

 

 La conductivité électrique dans la cuve varie autour de 0.005 S.m-1 au centre de la cuve.  Dans 

les couches superficielles (z = 0.0 ; z =-0.05 m) ainsi que dans les couches profondes (z = -0.40 ; -

0.45 m), la conductivité est supérieure (≈ 0.01 à 0.025 S.m-1) ce qui peut être dû à l’influence du 

dispositif géophysique. De façon générale, la variation de conductivité est en accord avec le modèle 

et avec le coefficient de sensibilité trouvé précédemment (𝛼𝑇 = 0.0188/°C). La conductivité aux 

profondeurs z = -0.40 et -0.45 cm varie peu puisque les variations de température à ces profondeurs 

sont de faible amplitude. Nous remarquons aussi que l’évolution de la conductivité en fonction de la 

température pour les points superficiels (z = -0.0 et z = -0.05 m) comporte un décrochage vers les 

12°C (Figure 149, a, b). En effet, les conductivités pour une même température au début de l’essai 

sont plus élevées qu’à la fin de l’essai. Ce décrochage est vraisemblablement lié à une modification 

du milieu (asséchement ?) qui a eu lieu préférentiellement en surface et entre les temps 384h et 648h. 
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Figure 150. Evolution de la conductivité électrique en fonction de la température. 

Evolution de la conductivité électrique au centre de la cuve aux profondeurs -0.1 et 0.15 m (a) et aux profondeurs -0.225 

et 0.30 m (b).  
 

 Nous cherchons maintenant à déterminer l’extension du noyau de glace à partir de ces courbes. 

Quatre thermocouples du profil PV1, localisés aux profondeurs -0.1, -0.15, -0.225, -0.3m ont 

enregistré une température minimale proche ou inférieure à 0°C (Figure 150, Figure 151). Ces faibles 

températures associées à la rupture de surfusion (Figure 151) indiquent l’apparition d’un noyau de 

glace au centre de la cuve, d’au moins 0.2 m de hauteur. L’évolution des conductivités confirme 

l’apparition d’un noyau de glace puisque les conductivités s’écartent de la tendance linéaire lorsque 

les températures approchent 0°C (Figure 149, Figure 150). En ce qui concerne le profil PV2, situé à 

0.1 m du centre de la cuve, les thermocouples aux profondeurs -0.15 et -0.225m ont enregistré des 

températures proches de 0°C (respectivement 0.13°C et -0.37°C). Avec ces seules informations, il 

n’est pas possible de savoir si le noyau de glace a atteint ces positions. En effet, pour ces températures 

soit l’eau n’a pas encore gelé, soit l’eau est en train de geler impliquant que la température reste 

constante jusqu’à la fin de la transformation. Les conductivités électriques de ces profondeurs 

s’écartent de la tendance linéaire et ce qui est vraisemblablement indicateur d’un gel. 

 
Figure 151. Evolution de la température pour les profils PV1 et PV2. 

a, c) Evolution de la température des profils PV1 et PV2, b, d) Evolution de la température pour le cycle correspondant 

au monitoring géophysique. Le trait gris horizontal correspond à la température de 0°C. Les températures à z = -0.05 m 

n’ont pas été représentées pour améliorer la clarté de la figure. La première phase de l’essai (t = 0 à 345 h) comprend 

quatre cycles et consiste à simuler la pénétration du front thermique venant de la surface. Pour les quatre derniers cycles 

(de 345 à 737h), la corbeille est mise en marche avec une puissance variable de 0 à 30W.  
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Les températures minimales aux profondeurs -0.1 et -0.3m du profil PV2 sont respectivement 

de 2.1 et 2.5°C ce qui est incompatible avec un changement de phase. Cependant les conductivités 

pour ces profondeurs montrent là aussi, un écart par rapport à la tendance linéaire. Cet écart ne peut 

pas être dû un changement de phase local mais plutôt à une perturbation de la conductivité liée à la 

présence du noyau de glace à proximité.  

 

L’évolution temporelle des températures le long du profil PV3 (0.15m du centre de la cuve) 

montre que la mise en marche de la corbeille influence thermiquement le milieu à cette distance 

radiale (Figure 152a). Sur ce profil, la température minimale est mesurée par le thermocouple situé à 

la profondeur (-0.15 m) qui est passé d’environ 6°C à environ 2.6°C. Comme pour les profils PV1 et 

PV2, l’évolution de la conductivité électrique en fonction de la température suit une tendance linéaire. 

Les variations de température et de conductivité sont plus faibles pour ce troisième profil ce qui est 

cohérent avec la position plus éloignée du centre de la cuve (Figure 152b). Puisque les températures 

restent positives et que la conductivité suit toujours une tendance linéaire en fonction de la 

température, nous pouvons en déduire que le noyau de glace ne s’est pas étendu jusqu’au profil PV3. 

Finalement, à partir de l’évolution ponctuelle de la conductivité et de la température des trois profils 

verticaux, nous avons délimité un noyau de glace dont la hauteur est de 20cm au centre et 7.5cm à 

une distance de 0.1m du centre de la cuve.  

 
Figure 152. Evolution de la température et de la conductivité électrique pour le profil PV3. 

a) Evolution de la température au cours de l’expérience. La température à la profondeur z = -0.05 m n’est pas représentée 

pour plus de clarté. Le trait gris représente la température 0°C. b) Conductivité électrique en fonction de la température. 

La tendance linéaire (traits gris) est calculée avec un coefficient de sensibilité 𝛼𝑇 = 0.0188/°C. 
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7.4.2. Cycle d’hystérèse de la conductivité lors du gel/dégel et 

surfusion 

Après la mise en marche de la corbeille géothermique, les températures au centre de la cuve 

descendent rapidement en dessous de 0°C sans indiquer de changement de phase (Figure 153). Par 

exemple, pour les thermocouples PV1 (z = -0.225 m et z = -0.15 m), les températures mesurées à 

664.2h sont respectivement de -1.13°C et de -1.17°C. A ces températures, l’eau du milieu poreux est 

dans un état métastable dit état de surfusion. A la suite d’une perturbation cet état est déstabilisé, l’eau 

commence à geler et la température remonte alors à 0°C comme le montre la Figure 151b. La rupture 

de surfusion s’effectue à 664.3h. La libération de chaleur latente liée au changement de phase au 

centre de la cuve et au niveau des spires impacte les températures du profil PV2 qui augmentent de 

0.4 et 0.7°C aux profondeurs z =-0.225 et z = -0.15 m (Figure 151d). Ce phénomène de surfusion 

implique que la dynamique du changement de phase est différente lors du passage liquide à solide 

(prise en glace instantanée puis croissance du noyau de glace) et solide à liquide (dégel progressif) 

définissant ainsi un cycle d’hystérèse. 

  

 L’évolution des conductivités électriques des profils PV1 et PV2 montre aussi un 

comportement hystérétique (e.g. Figure 149, en Annexe O). Cependant, le monitoring géophysique 

n’a pas enregistré l’état métastable et la rupture de surfusion car la fréquence d’acquisition est trop 

faible. En effet, pour l’acquisition géophysique à 661h, les températures PV1 (z= -0.225 m) et PV1 

(z= -0.15 m) sont d’environ 1.9°C. Lors de l’acquisition suivante (celle de 667h), la rupture de 

surfusion a déjà eu lieu ; cette acquisition correspond au début du changement de phase. Le volume 

du noyau de glace est alors relativement faible ce qui a peu d’impact sur les conductivités (Figure 

153d, Figure 150). Enfin, pour les acquisitions suivantes à 673h et 679h, la formation de glace au 

centre de la cuve est terminée puisque les conductivités et la température sont les plus faibles. 

A partir de 669.5h, la puissance prélevée par la corbeille commence à diminuer. La 

température du fluide entrant dans la corbeille augmente progressivement : -6.1°C à 673h, -4.5°C à 

679h, -1.9°C à 685h et +1.7°C à 691 h (Figure 153c). Cette augmentation des températures du fluide 

caloporteur initie la fonte du noyau de glace et l’augmentation de la température du milieu poreux 

(Figure 153a,b). La fonte de la glace provoque une augmentation progressive de la conductivité (entre 

679 et 685h). A partir de 685h, la température du fluide entrant dans la corbeille devient 

progressivement positive accélérant la fonte du noyau de glace. La fréquence d’acquisition du suivi 

temporel n’est pas suffisante pour suivre le détail de cette fonte : le suivi de température indique 

seulement la fin de ce processus à 691h ce qui est cohérent avec la forte augmentation de la 

conductivité liée à la fonte de l’eau porale. Pour cette acquisition, nous pouvons considérer que toute 

l’eau est quasiment à l’état liquide. En ce qui concerne le profil PV2, le comportement d’hystérèse 
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est moins marqué puisqu’à cette distance radiale, le changement de phase ne consiste pas en une 

apparition d’un noyau de glace mais uniquement en son extension avec une dynamique de gel plus 

lente. Il n’y a pas d’état métastable à cette distance. Enfin, comme la température des profils PV2 (z 

= -0.225 m et z = -0.15 m) avoisine 0°C pour les acquisitions 673 et 679h et que leur conductivité 

commence à s’écarter de la tendance linéaire, nous pouvons en déduire la formation d’un faible 

volume de glace (Figure 153e). 

 
Figure 153. Cycle d’hystérèse de la conductivité  électrique en lien avec le changement de phase 

a, b) Evolution de la température pour les profils PV1 et PV2 ; c) Evolution de la température du fluide entrant et sortant 

de la corbeille géothermique ; d, e) Evolution de la conductivité électrique en fonction de la température pour trois 

positions sur les profils PV1 et PV2. Les traits gris horizontaux correspondent à la température 0°C. La mise en marche 

de la corbeille a été effectuée à 648 h (1). La puissance prélevée a été graduellement augmentée jusqu’à 30W à 669.5 h 

(2) puis diminuée de nouveau jusqu’à une puissance nulle avec arrêt du système géothermique à 691 h (3). 

L’augmentation de la puissance prélevée provoque une diminution de la température du sable (4) jusqu’à devenir 

négative pour certaines localisations. Les températures mesurées au centre de la cuve, PV1 (z= -0.225 m) et PV1 (z= -

0.15 m) indiquent un état métastable (5) jusqu’ 664.3 h où une rupture de surfusion a eu lieu (6). Cette rupture de 

surfusion a initié un changement de phase (7) qui a pris fin à 671 h (8). Les températures mesurées à PV2 (z= -0.225 m) 

et PV2 (z= -0.15 m) ont aussi enregistré la rupture de surfusion avec une légère augmentation de température (6). Puis, 

ces températures deviennent négatives et la conductivité associée baisse en s’écartant de la tendance linéaire (à partir 

de 667h) indiquant ainsi le début du changement de phase (9) pour le profil PV2. La baisse de la puissance prélevée 

initie la fonte du noyau de glace à ≈ 688 h (10) et une augmentation faible de la conductivité. La fonte du noyau de glace 

se poursuit jusqu’ à ≈ 694 h (11) provoquant une augmentation de la conductivité. 
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7.4.3. Utilisation du modèle de conductivité avec changement 

de phase 

Dans les chapitres précédents, nous avons modélisé la dépendance de la conductivité 

électrique vis-à-vis du changement de phase à l’aide de l’équation suivante : 

 𝜎(𝑇)  ≈ [(𝑆 𝜙 − 𝜃𝑟) 𝑒𝑥𝑝 (− 
𝑇 − 𝑇𝐹

𝑇𝐶

) + 𝜃𝑟 ]
σ(𝑇0)

𝜙
 [1 + 𝛼𝑇 (𝑇 − 𝑇0)] 

 

7.6 

où, 𝜎(𝑇) est la conductivité du milieu à la température 𝑇, 𝜙 (-) la porosité, 𝑆 (-) la saturation ici égale 

à 1,  𝜃𝑟 (-) la teneur en eau résiduelle, 𝑇𝐶 (°C) la température caractéristique,  𝑇𝐹 (°C) la température 

de gel, σ(𝑇0) la conductivité du milieu à la température de référence 𝑇0(°C) ici 20°C, 𝛼𝑇 (/°C) le 

coefficient de sensibilité, 𝑇 (°C) la température du milieu. 

Cette équation et plus largement le modèle décrivant l’évolution de la conductivité électrique 

en fonction de la température ont été appliqués aux localisations suivantes : PV1 (Z = -0.15 m) et 

PV1 (Z=-0.225 m) (Figure 154). Pour les autres localisations les données intégrant le changement de 

phase ne sont pas suffisantes pour appliquer ce modèle. Nous avons sélectionné uniquement les 

données des onze premières inversions (les acquisitions 336 à 679h) en raison du comportement 

hystérétique. Ainsi, ces jeux de données comportent les acquisitions effectuées sans mise en route de 

la corbeille (temps : 336 à 649h) et les acquisitions effectuées lors de la descente en température et la 

formation du noyau de glace (temps : 655 à 679h).  

D’abord, nous avons appliqué le modèle décrivant la dépendance de la conductivité vis-à-vis 

de la température sans changement de phase aux données ayant des températures positives. Les 

coefficients de sensibilité 𝛼𝑇 obtenus sont 0.015/°C pour PV1 (Z = -0.15m) et 0.016/°C pour PV1 

(Z=-0.225m) et les conductivités calculées σ(𝑇0) à 20°C sont respectivement de 0.009 et 0.0114     

S.m-1. Ces valeurs sont cohérentes avec les valeurs trouvées précédemment (partie 7.3.1 et Table 29). 

Ensuite à partir de ce modèle, nous avons déterminé la conductivité du milieu à 0°C, 

considérant qu’il n’y a pas de changement de phase (figuré triangulaire gris dans la Figure 154). 

Comme il y a peu de données dans la gamme des températures négatives, ce point interpolé a été pris 

en compte lors de l’application du modèle avec changement de phase (équation 7.6), avec comme 

paramètres connus, 𝑇𝐹 issue du suivi de température et 𝛼𝑇 calculé précédemment. La température 

caractéristique et la teneur en eau résiduelle déterminées sont respectivement de -1.71°C et 0.0054 

pour PV1 (Z = -0.15 m) et -1.13°C et 0.0089 pour PV1 (Z = -0.225). Ces valeurs sont cohérentes avec 

les valeurs déterminées dans l’expérience in-situ (Chapitre 5) ou dans le cadre des mesures en 

laboratoire (Chapitre 3).  

 La détermination des paramètres du modèle avec changement de phase n’est pas optimale et 

les valeurs ne sont pas assez contraintes à cause du faible nombre de points (couple conductivité-

température). Ce faible nombre de points s’explique par une fréquence d’échantillonnage du suivi 
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temporel trop faible au regard de la cinétique de la prise en glace, par le type d’essai réalisé et par un 

comportement hystérétique impliquant que nous ne pouvons pas utiliser conjointement les 

informations liées à la prise en glace et à la fonte. Améliorer la modélisation avec les courbes de gel 

requerrait de réaliser la descente en température bien en-dessous de l’apparition du noyau de glace et 

donc de prélever plus longtemps la chaleur de la cuve, ce qui n’a pas été le cas dans cet essai.  

 
Figure 154. Application du modèle décrivant l’évolution de la conductivité électrique en fonction de 

la température et du changement de phase. 
 a) Modèle appliqué aux données de PV1 (Z = -0.15m) ; b) Modèle appliqué aux données de PV1 (Z = -0.225 m). Le 

modèle décrivant la variation de la conductivité électrique vis à vis de la température et sans changement de phase 

(équation 7.5) correspond à la droite rouge alors que la modèle intégrant le changement de phase (équation 7.6) 

correspond à la courbe bleue. Le point interpolé en gris a été calculé avec le premier modèle et a été utilisé pour calculer 

les paramètres du deuxième modèle.  

 

De plus, l’application du modèle avec changement de phase dans cet essai analogique est 

discutable. En effet, l’influence du changement de phase sur la conductivité a été modélisée en 

décrivant la teneur en eau liquide en fonction de la température (voir Chapitre 3 et l’article de 

Watanabe et Mizoguchi, (2002)). Cette courbe de gel n’est valable que dans un régime stationnaire 

en température, ce qui n’est pas le cas ici puisque la température du milieu varie continuellement. 

Afin que cette modélisation soit applicable, il faudrait réguler la température du fluide entrant dans 

la corbeille (non sa puissance) sous la forme de paliers.  

Enfin, le phénomène de surfusion impacte aussi l’évolution de la teneur en eau liquide en 

fonction de la température. Autrement dit, nous ne pouvons pas associer une conductivité électrique 

à une température durant l’état métastable (libellé (5) dans la Figure 153) ou durant le plateau du 

changement de phase (libellé (8) dans la Figure 153) puisque ces processus sont transitoires. Dans 

notre essai, l’état métastable commence à ≈ 662h et prend fin à la rupture de surfusion à 664.3h alors 
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que le changement de phase finit à ≈ 671h. Les données utilisées dans cette section intègrent une 

mesure acquise durant le changement de phase (acquisition de 667h), qui correspond au point ayant 

une température négative proche de 0°C (Figure 154). Ce point semble s’aligner avec la tendance, 

parce qu’il correspond au début du changement de phase (teneur en eau liquide encore élevée associée 

à une température faiblement négative). 

Pour conclure, en estimant les conductivités au droit des thermocouples, nous avons appliqué 

avec succès notre modèle de dépendance de la conductivité vis-à-vis du changement de phase. Ceci 

confirme la validité de ce modèle et la capacité du suivi temporel de la conductivité à détecter un 

changement de phase. 
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7.5. Identification et délimitation du noyau de glace 

Dans la partie précédente, nous avons vu l’influence du changement de phase sur la 

conductivité d’un point de vue ponctuel et confirmé que nos données sont consistantes avec le modèle 

pétrophysique développé précédemment. Maintenant, nous souhaitons identifier et délimiter un 

noyau de glace à l’aide d’une distribution 2D de conductivité. Nous avons vu en partie 7.3.5 que 

l’utilisation seule de la distribution de conductivité n’est pas suffisante pour détecter la formation 

d’un noyau de glace et nécessite l’ajout d’informations supplémentaires ou le calcul de nouveau 

paramètres. En d’autres termes, il faut prendre en compte les variations locales de conductivité. Ainsi, 

dans cette partie, nous souhaitons explorer l’intérêt de différentes méthodes pour délimiter le noyau 

de glace tout en essayant d’utiliser le moins de données de températures.  

Bien sûr, combiner les deux types de données (température et conductivité) est intéressant car 

cela permet d’apporter le maximum d’informations sur le milieu et donc d’estimer le plus précisément 

un volume de glace. Ici, notre objectif est d’explorer la capacité du suivi temporel de la conductivité 

électrique à suivre l’évolution de température du milieu et du volume de glace, dans le but de mieux 

gérer la ressource géothermique notamment vis-à-vis du changement de phase. Sur site, acquérir 

uniquement les données de température ne sera pas suffisant puisque pour une même température, 

l’eau porale peut être à l’état liquide ou solide ce qui n’est pas le cas pour une même valeur de 

conductivité. De plus, la tomographie de résistivité électrique étant une méthode indirecte, elle permet 

d’estimer une distribution spatiale de la conductivité avec un minimum de capteur in-situ. Au total, 

trois méthodes ont été testées :   

- méthode 1 : comparaison entre la conductivité inversée et la conductivité théorique 

calculée à partir du champ de température  

- méthode 2 : seuil théorique de conductivité calculé à l’aide d’un couple de distributions 

de température et de conductivité. 

- méthode 3 : détection du noyau de glace à l’aide du gradient spatial de la conductivité. 

Nous avons aussi calculé la distribution de la dérivée temporelle de la conductivité afin 

d’identifier le changement de phase. Bien que cette approche ait donné des pistes prometteuses, nous 

avons choisi de la développer en Annexe R, puisque la fréquence d’échantillonnage du suivi temporel 

n’est pas suffisante. 

 L’ensemble de ces méthodes demande de calculer une distribution spatiale de conductivité 

et/ou de température. Ces distributions ont été déterminées selon une grille d’un centimètre de côté 

sur le demi-plan X+ correspondant au demi-plan comprenant les trois profils verticaux de 

température, avec une fonction d’interpolation linéaire. 
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7.5.1. Méthode 1 : utilisation conjointe des distributions de 

température et de conductivité 

La première méthode testée, basée sur un seuil de conductivité (partie 7.3.5) n’était pas 

optimale, notamment parce que la distribution spatiale de la conductivité est hétérogène. Pour détecter 

plus précisément la présence d’un noyau de glace et son extension, il faut développer un critère 

permettant de prendre en compte les variations spatiales de conductivité et calculer un seuil à partir 

d’informations supplémentaires comme par exemple le champ de température. 

Nous avons donc développé deux approches où la distribution spatiale de la conductivité est 

prise en compte et où le seuil de conductivité est déterminé à partir des données de température et de 

l’équation 7.5. La première approche utilise les données de température à chaque acquisition afin de 

calculer une conductivité théorique utilisée comme seuil alors que la deuxième approche utilise 

uniquement un couple de distribution température / conductivité comme référence. 

Notre première approche consiste donc à déterminer un écart de conductivité par rapport à 

une valeur de référence de la conductivité, déterminée à l’aide du modèle de dépendance linéaire à la 

température (équation 7.5). Cette méthode a été appliquée sur le demi-plan X+ discrétisé selon une 

grille d’un centimètre de côté. Cette approche peut se décomposer en trois phases :  

i) Choisir une acquisition de référence et calculer une distribution de température et de 

conductivité sur la grille. Dans notre cas, nous avons choisi l’acquisition à 385h, qui 

correspond à la dernière acquisition de la phase sans fonctionnement de la corbeille. 

La distribution de température (𝑇385 ℎ) et de conductivité (𝜎385 ℎ) pour cette 

acquisition sont considérées comme étant un état de référence et correspondent aux 

termes  𝑇0 et 𝜎0(𝑇0) de l’équation 7.5. 

ii) Calculer pour chaque inversion une distribution de température (𝑇𝑖 ℎ) et de 

conductivité (𝜎𝑖 ℎ).  

iii) Puis pour chaque inversion, calculer une distribution théorique de conductivité 

(𝜎𝑡ℎ𝑒𝑜)  à partir du champ de température et du modèle linéaire (équation 7.5). Le 

coefficient de sensibilité retenu est 0.0188/°C. Cette distribution théorique correspond 

au seuil de conductivité. Ainsi, pour chaque nœud de la grille, nous calculons la 

variation relative entre la conductivité inversée et la conductivité théorique (équation 

7.7). 

 Δσ =
(𝜎𝑖 ℎ − 𝜎𝑡ℎ𝑒𝑜)

𝜎𝑡ℎ𝑒𝑜

 
 

7.7 
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Finalement, pour chaque acquisition, nous obtenons une distribution de l’écart de conductivité 

noté Δσ. En théorie, si les variations de conductivité suivent les variations de température, cet écart 

est quasi-nul tant qu’il n’y a pas de changement de phase. Une variation (Δσ) négative signifie que la 

conductivité du milieu est inférieure à la conductivité théorique, indiquant potentiellement la présence 

d’un noyau de glace. Ainsi, plus l’écart est important plus la probabilité d’avoir un noyau de glace 

est importante. Cette approche est valable uniquement, si les variations de conductivité sont liées à 

des variations de température et au changement de phase.  

Nous avons donc calculé les distributions de la variation de conductivité pour chaque 

acquisition mais seules les distributions les plus pertinentes sont présentées dans cette section (Figure 

155, Figure 156, Figure 157). A noter que le champ de conductivité théorique est recalculé à partir 

du champ de température pour lequel, lorsque la corbeille est en fonctionnement, la température du 

sol à l’aplomb des spires est recalculée. 

Au départ, la variation calculée est proche de zéro, ce qui confirme que les variations de 

conductivité sont liées uniquement aux variations de température, comme le montre l’acquisition au 

temps 649 h (Figure 155). Après l’allumage de la corbeille, la variation calculée est proche de zéro 

excepté à proximité des spires où cette variation est positive (e.g. temps 661 h, Figure 156). Dans 

cette région la conductivité théorique est plus faible que la conductivité inversée. Cette conductivité 

théorique faible est calculée à partir des températures imposées au droit des spires. Cependant, la 

diminution de la température au droit des spires n’est pas assez importante, ni assez étendue pour 

affecter les observables géophysiques. A noter qu’en calculant la variation sans imposer la 

température à l’aplomb des spires, la variation est proche de zéro quelle que soit la région considérée 

(Figure 218, en Annexe Q). La formation du noyau de glace à partir du temps 673h est indiquée par 

les données de température (isothermes négatives en rouge dans les Figure 156, Figure 157) et par 

des variations de conductivité négatives se propageant depuis le centre de la cuve. Bien que la 

temporalité de la formation et de la disparition du noyau de glace soient cohérentes, l’extension 

spatiale du noyau déterminée à l’aide des distributions de température d’une part et des variations de 

conductivité d’autre part sont différentes. En considérant un seuil sur les variations de conductivité 

compris entre -0.2 et -0.15, le noyau de glace délimité est trop étendu verticalement. Après l’arrêt de 

la corbeille et la disparition du noyau de glace, les variations redeviennent proches de zéro (Figure 

157). 
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Figure 155. Distribution spatiale de température, de conductivité et d’écart à la conductivité 

théorique, pour les acquisitions aux temps 649 et 661 h. 
Les colonnes correspondent respectivement, de gauche à droite, aux distributions de température, de conductivité et aux 

écarts de conductivité par rapport à la valeur théorique (équation 7.7). Ces distributions spatiales ont été calculées en 

interpolant linéairement sur une grille d’un centimètre de côté, les données de températures et de conductivité pour le 

demi-plan nommé X+. Lorsque la corbeille est en fonctionnement, la distribution de température a été calculée à partir 

des mesures de température du sable (points noirs) et en imposant la température du sable au droit des spires de la 

corbeille. La corbeille est représentée par le rectangle gris. Les abréviations PV1, PV2 et PV3 correspondent 

respectivement aux profils verticaux PV1 (dr = 0.0 m), PV2 (dr = 0.1 m) et PV3 (dr = 0.15 m). Les caractéristiques du 

fluide glycolé circulant dans la corbeille sont indiquées au centre des sections avec les labels suivants : Q pour le débit, 

Tin pour la température du fluide entrant et Tout pour la température du fluide sortant. Distribution de température sur le 

demi-plan X : isotherme positive en noir, isotherme négative en rouge. Distribution de conductivité sur le demi-plan X : 

iso-conductivité en noir. Distribution de variation de conductivité sur le demi-plan X : iso-variation en noir, et l’isotherme 

à 0°C est reporté en rouge (si présent). 

 

 



292 

 

 

 

Figure 156. Distribution spatiale de température, de conductivité et d’écart à la conductivité 

théorique, pour les acquisitions aux temps 673 et 679 h. 
Légende : voir Figure 155.  
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Figure 157. Distribution spatiale de température, de conductivité et d’écart à la conductivité 

théorique, pour les acquisitions aux temps 691 et 721 h. 
Légende : voir Figure 155. 

 

 Pour conclure, cette méthode permet de prendre en compte la distribution spatiale hétérogène 

de la conductivité et d’identifier la présence d’un noyau de glace au centre de la cuve. Cependant, 

l’extension de ce noyau de glace ne peut être délimitée finement. Dans l’optique de développer un 

suivi temporel utilisant un minimum d’instrumentation, l’inconvénient principal de cette méthode est 

qu’il est nécessaire d’utiliser conjointement les données de température et de conductivité pour 

chaque acquisition. De plus, la distribution de la variation de conductivité est fortement influencée 

par la distribution de température comme nous l’avons vu avec l’ajout des températures du sol au 

droit des spires. Autrement dit, nous imposons une anomalie au droit des spires car cette anomalie est 

présente dans le champ de température. 
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7.5.2. Méthode 2 : utilisation d’un seuil de conductivité local 

La méthode précédente utilise pour chaque acquisition les données de température. Or 

l’avantage d’utiliser les méthodes géophysiques comme la tomographie de résistivité électrique est 

de pouvoir caractériser un paramètre du milieu (e.g. la conductivité) sans pour autant placer un 

nombre important de capteurs au sein même du milieu. Ainsi, développer une méthode qui n’utilise 

pas ou peu de capteurs qui perturbent le milieu pour suivre les transferts thermiques est pertinente. 

Dans cette optique, nous avons souhaité tester la pertinence d’une méthode utilisant uniquement un 

état de référence c’est-à-dire un couple de distributions de température et de conductivité. Cette 

méthode peut être vue comme une variante de la méthode précédente mais en utilisant moins de 

données de température. Cette approche consiste à calculer la conductivité à 0°C pour chaque nœud 

de notre grille à partir du modèle linéaire (équation  7.5) et à comparer à la conductivité inversée. Si 

la conductivité inversée est inférieure à la conductivité théorique, le milieu peut être considéré comme 

gelé. 

Cette approche a été appliquée sur le demi-plan nommé X+ et comporte trois étapes de 

calculs : 

i) Choisir une acquisition de référence (ici acquisition au temps 385 h) et calculer une 

distribution de température 𝑇𝑟𝑒𝑓 et de conductivité 𝜎(𝑇𝑟𝑒𝑓) selon notre grille 

(interpolation linéaire, maille cubique d’un centimètre).  

ii) Calculer un seuil local de conductivité. A l’aide de l’équation 7.8 et des distributions de 

température et de conductivité précédentes, nous avons calculé la conductivité théorique 

à 0°C noté 𝜎(0°𝐶) pour chaque maille. Or, pour prendre en compte les incertitudes liées 

à la mesure et à la méthode d’inversion, nous avons diminué de 6% la valeur de la 

conductivité théorique à 0°C. En effet, l’erreur sur la mesure de température est de 0.1 à 

0.5°C. Cette erreur se traduit en une erreur sur la conductivité estimée entre 2 et 10%. 

Nous avons donc choisi d’utiliser la moyenne de cet écart (6%) pour calculer notre seuil 

𝜎𝑠𝑒𝑢𝑖𝑙. Ainsi, pour chaque nœud, ce seuil est calculé à l’aide des équations suivantes. 

 𝜎(0°𝐶) =  𝜎(𝑇𝑟𝑒𝑓) × [1 +  𝛼𝑇 (0°𝐶 − 𝑇𝑟𝑒𝑓)] 
 

7.8 

 𝜎𝑠𝑒𝑢𝑖𝑙 =  0.94 × 𝜎(0°𝐶)  
 

7.9 

 

iii) Calculer les distributions de conductivité pour chaque inversion puis déterminer si la 

conductivité de chaque nœud est inférieure au seuil. 
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Nous avons effectué ces calculs pour l’ensemble des acquisitions et nous avons choisi de 

représenter les données en termes de variations de température et de conductivité par rapport à 

l’acquisition de référence (temps 385 h). Le critère de seuil est représenté par le contour rouge dans 

les sections de variation de conductivité (Figure 158 à Figure 162). 

 

 La mise en route de la corbeille n’influence pas directement les mesures de conductivité (e.g. 

acquisition au temps 649h, Figure 158). Après quelques heures de fonctionnement de la corbeille, la 

diminution en température du sol impacte la conductivité. Cette influence est plus facilement visible 

sur les sections de variation de conductivité (e.g. acquisition aux temps 655 et 661h, Figure 158, 

Figure 159) que sur les sections de conductivité (Figure 214, en Annexe Q).  

 La formation du noyau de glace entre les temps 661 et 667h accentue la variation de la 

conductivité avec une variation maximale d’environ -0.28 pour l’acquisition à 667h (Figure 159). Les 

données de température pour cette acquisition indiquent un noyau de glace bien développé avec une 

extension verticale d’environ 8 cm au centre de la cuve. Notre méthode indique aussi pour la première 

fois la présence d’un noyau de glace au centre de la cuve, d’une dizaine de centimètres de hauteur (le 

critère de seuil est représenté par contour rouge dans la Figure 159). Les données de température pour 

les acquisitions suivantes indiquent que le noyau de glace s’étend principalement au centre de la cuve 

(acquisitions 673 et 679h, Figure 160). L’extension du noyau de glace et la diminution de la 

température du sol autour de ce dernier impliquent une diminution plus importante de la conductivité 

ce qui est cohérent avec l’augmentation en valeur absolue de la variation de la conductivité (Figure 

160). Cependant, l’extension du noyau de glace estimée à partir de notre méthode est trop étendue 

aussi bien dans la direction radiale que verticale. A noter, qu’à partir de 673 h et jusqu’à 685 h, 

l’extension du noyau de glace varie peu aussi bien d’après les données de température que d’après 

notre approche.  

 La diminution de la puissance prélevée puis l’arrêt de la corbeille conduisent à la fonte du 

noyau de glace notamment entre les temps 685 et 691h, ce qui est cohérent avec la diminution de 

l’extension du noyau de glace déterminée par notre méthode (Figure 161). Enfin, à partir de 697h, le 

noyau de glace a totalement fondu comme l’indique le suivi des températures et notre approche. Les 

variations de conductivité restent négatives mais tendent à devenir nulles (Figure 162). 

 

 



296 

 

 
Figure 158. Distribution spatiale des variations de température et de conductivité, pour les 

acquisitions aux temps 649 et 655 h. 
Les sections à gauche correspondent à la variation de température calculée par rapport au temps de référence (385 h). 

Les isothermes positives sont en noir alors que les isothermes négatives sont en rouge. Les sections à droite correspondent 

à la variation de la conductivité par rapport à l’acquisition de référence (385 h). Les iso-variations sont représentées en 

noir. Le critère de seuil local de conductivité correspond sur cette section au contour rouge. La zone à l’intérieur de ce 

contour est susceptible d’être englacée. 
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Figure 159. Distribution spatiale des variations de température et de conductivité, pour les 

acquisitions aux temps 661 et 667 h. 
Légende : voir Figure 158. 
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Figure 160. Distribution spatiale des variations de température et de conductivité, pour les 

acquisitions aux temps 673 et 679 h. 
Légende : voir Figure 158. 
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Figure 161. Distribution spatiale des variations de température et de conductivité, pour les 

acquisitions aux temps 685 et 691 h. 
Légende : voir Figure 158. 
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Figure 162. Distribution spatiale des variations de température et de conductivité, pour les 

acquisitions aux temps 697 et 721 h. 
Légende : voir Figure 158. 
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Nous avons aussi appliqué cette méthode en choisissant d’autres distributions de référence 

(e.g. référence à 336 h). Le choix de l’état de référence n’implique pas d’importantes modifications 

pour la détection du noyau de glace, mais uniquement des modifications en termes de valeur de la 

variation de conductivité (Figure 219).  

 

Comme pour la méthode précédente, la temporalité de la formation et de la disparition du 

noyau de glace est cohérente entre les données thermiques et le résultat de notre méthode. Là encore, 

l’extension du noyau de glace déterminée à l’aide de notre seuil est trop importante, ce qui pourrait 

être lié au processus de lissage de l’inversion. Néanmoins, cette méthode reste intéressante d’un point 

de vue qualitatif puisqu’elle détecte la présence d’un noyau de glace sans avoir besoin d’un recours 

systématique aux distributions de température.  
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7.5.3. Méthode 3 : gradient spatial de conductivité 

La dernière méthode que nous souhaitons explorer pour rechercher la présence du noyau de 

glace se base sur le calcul du gradient spatial de conductivité. Dans un milieu dont la conductivité 

électrique est supposée homogène et sans changement de phase, le gradient spatial de la conductivité 

suit le gradient thermique puisqu’ils sont liés par une loi linéaire. A la frontière du noyau de glace, 

où il y a changement de phase, le gradient de conductivité ne suit plus le gradient thermique puisque 

la conductivité baisse fortement lors de la transformation de l’eau en glace. Il en résulte localement 

un fort gradient de conductivité. Au sein du noyau de glace, le gradient de conductivité est bien plus 

faible puisque le noyau de glace tend à être homogène en température. En effet, les conductivités 

thermiques de la phase solide (grains de quartz) et de la glace sont plutôt élevées. De plus, le 

changement de phase se fait à température constante. Cette méthode consiste donc à rechercher un 

fort gradient spatial de conductivité qui correspond physiquement à la surface du noyau de glace et à 

suivre son déplacement dans le temps. 

Le gradient spatial de conductivité dans le demi-plan (x, z), noté X+ est un vecteur possédant 

deux composantes (horizontale et verticale) définies par : 

 Gradient radial : 
𝜕𝜎

𝜕𝑥
 (𝑥1, 𝑧, 𝑡) = lim

𝑥2→𝑥1

𝜎(𝑥1, 𝑧, 𝑡) − 𝜎(𝑥2, 𝑧, 𝑡) 

𝑥1 − 𝑥2

 
 

7.10 

 Gradient vertical : 
𝜕𝜎

𝜕𝑧
 (𝑥, 𝑧1, 𝑡) = lim

𝑧2→𝑧1

𝜎(𝑥, 𝑧1, 𝑡) − 𝜎(𝑥, 𝑧2, 𝑡) 

𝑧1 − 𝑧2
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Le calcul du gradient que nous avons réalisé est un rapport de différences finies qui s’effectue 

entre deux nœuds adjacents, espacés d’un centimètre : 

 
𝜕𝜎(𝑖)

𝜕𝑥
=  

𝜎𝑖+1 − 𝜎𝑖

𝑥𝑖+1 − 𝑥𝑖

 
 

7.12 

 
𝜕𝜎(𝑖)

𝜕𝑧
=  

𝜎𝑖+1 − 𝜎𝑖

𝑧𝑖+1 − 𝑧𝑖

 
 

7.13 

 

Afin de vérifier la viabilité de cette méthode, nous allons d’abord analyser les distributions 

des gradients spatiaux de conductivité des différentes acquisitions, puis l’évolution temporelle de ces 

gradients le long d’un profil radial et d’un profil vertical par rapport à un temps de référence. 
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 Distribution du gradient spatial de conductivité selon les directions x et z 

 
Figure 163. Distribution du gradient spatial de conductivité au temps 649 h. 

Les flèches rouges correspondent aux profils radial (PR1) et vertical (PV1) analysés par la suite.  Les gradients spatiaux 

de conductivité sont indiqués par les flèches noires. La dimension des flèches est définie par le gradient maximal. Ici, ce 

maximum est situé à la position (-5, 35 cm) et vaut 0.54 S.m-2 pour le gradient radial et 0.24 S.m-2 pour le gradient vertical. 

Les gradients spatiaux sont principalement influencés par les hétérogénéités de conductivité, notamment liées aux 

anomalies proches du système d’acquisition géophysique. Labels : PR Profil radial, PV Profil vertical. 
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La distribution spatiale des gradients de conductivité est principalement influencée par les 

anomalies en bordure de cuve, qui provoquent localement des gradients importants (par exemple 

Figure 163, au temps 649h). L’analyse de l’évolution temporelle de ce gradient spatial est réalisée 

selon deux profils : un profil radial au centre et un profil vertical suivant l’axe de symétrie de la cuve 

(notés respectivement PR1 et PV1 dans la Figure 163).  

Les gradients spatiaux calculés durant le dernier cycle de fonctionnement de la corbeille sont 

présents en Figure 164. Un gradient radial positif signifie que la conductivité augmente avec la 

distance au centre de la cuve. Un gradient vertical positif signifie que la conductivité augmente vers 

le haut. 

 
Figure 164. Evolution temporelle des gradients spatiaux entre 640 et 721h. 

Gradient radial (a) et vertical (b) en fonction du temps, le long du profil radial. Gradient radial (c) et vertical (d) en 

fonction du temps, le long du profil vertical.  Les couleurs indiquent la position le long du profil à laquelle le gradient a 

été calculé. Le profil radial se situe à la profondeur z=-0.225 m et le profil vertical se situe dans l’axe de symétrie de la 

cuve (dr = 0.0 m). 

 

Les gradients latéraux et verticaux le long de ces deux profils sont déterminés au premier 

ordre par les variations spatiales de la conductivité, notamment par les anomalies conductrices en 

périphérie puis au deuxième ordre, par les variations thermiques liées au fonctionnement de la 

corbeille. Ainsi, pour mieux analyser la perturbation due à la corbeille et éventuellement délimiter le 

noyau de glace, nous devons retirer l’influence de la distribution spatiale de conductivité. Ainsi, pour 

la suite, la valeur du gradient au temps 649h est choisie comme référence et soustraite afin de 

s’affranchir de cette hétérogénéité spatiale initiale (Figure 165). 
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 Evolution temporelle des gradients de conductivité par rapport à l’acquisition au 

temps 649 h 

 

Figure 165. Evolution temporelle du gradient de conductivité le long du profil radial, calculée par 

rapport à l’acquisition de référence de 649 h. 
a) Gradient radial en fonction du temps. b) Gradient vertical en fonction du temps. Les couleurs indiquent la position le 

long du profil à laquelle le gradient a été calculé. Le profil radial se situe à la profondeur z=-0.225 m. La valeur du 

gradient au temps 649 h est soustraite permettant de minimiser l’influence des hétérogénéités spatiales de conductivité. 

 

 Profil radial : gradient selon la direction x 

Le long du profil radial, les gradients latéraux montrent une évolution sous forme de cloche 

centrée sur le temps 679h, temps à partir duquel la puissance prélevée décroit jusqu’à redevenir nulle 

à 697h (Figure 165a). Au sein de cette figure, la courbe violette correspond à la distance radiale (dr 

= 0.06 m) et donc la position de l’alignement des spires. A cette position, le prélèvement de chaleur 

s’initie selon l’axe vertical à dr = 0.06 m (Figure 165b). 
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 Phase 1 : augmentation de la puissance prélevée (apparition du noyau de glace) 

La puissance prélevée provoque une diminution de la température du sol de part et d’autre des 

spires ce qui initie un gradient de conductivité latéral autour de ces dernières. Au cours de l’essai, la 

puissance prélevée augmente, ainsi l’augmentation du gradient latéral de conductivité se propage vers 

le centre et vers l’extérieur de la cuve. Une symétrie plane se dessine d’un point de vue thermique. 

D’un point de vue géo-électrique, le gradient de conductivité est le plus fort au plus près des spires, 

d’où une pente initiale forte des courbes violette, bleues et cyan au sein de la Figure 165a (0.03 ≤ dr 

≤ 0.09 m). Après la rupture de surfusion, le changement de phase s’initie, expliquant la rupture de 

pente observée dans l’évolution temporelle des gradients entre les temps 661 et 667h. Après le 

changement de phase, la majeure partie de l’énergie qui est prélevée provient de la zone périphérique 

du noyau de la glace (libération de la chaleur latente) et de la zone externe de la corbeille (prélèvement 

de la chaleur sensible et augmentation spatiale de l’anomalie thermique). Il en résulte que les gradients 

thermiques et de conductivité latéraux de la zone externe augmentent conjointement (Figure 165a). 

Cette augmentation explique l’augmentation des pentes des courbes rouges (dr ≥ 0.12 m) après 667h 

dans la Figure 165a. 

 

 Phase 2 : diminution de la puissance prélevée (fonte du noyau de glace) 

 Entre 679 et 685h, la puissance de la corbeille décroit progressivement pour devenir nulle 

après 697h. D’un point de vue thermique, cette diminution permet de réduire l’écart de température 

entre le centre de la cuve et son bord. Après l’arrêt de la corbeille, cette diminution suit un régime 

différent puisqu’il y a la disparition du front thermique à caractère cylindrique lié à la corbeille. Il 

reste uniquement une anomalie thermique qui va se combler à l’aide des apports de chaleur liés aux 

flux thermiques de surface et latéraux.  

L’atténuation de l’anomalie thermique se traduit par une diminution des gradients latéraux de 

conductivité. Globalement, cette baisse est rapide durant la phase de diminution de la puissance de la 

corbeille puis ralentie, comme il est possible de le voir pour les gradients des distances radiales 

comprises entre 0.03 et 0.2m (i.e courbes bleues à rouges de la Figure 165a). 

Au centre de la cuve, le gradient latéral aux distances radiales dr = 0.01 et dr = 0.02 m suit 

une évolution spécifique. En effet, jusqu’à 691h le gradient radial de conductivité reste relativement 

constant car la zone interne de la corbeille est toujours occupée par le noyau de glace qui fond 

lentement. Puis, à partir de 691h ce gradient radial devient négatif indiquant la fonte du noyau de 

glace et la diminution des gradients thermiques entre le centre et la bordure de la cuve. 
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Profil radial : gradient selon la direction z 

Phase 1 : augmentation de la puissance prélevée (apparition du noyau de glace) 

 Les observations que nous pouvons formuler à propos de l’évolution temporelle du gradient 

vertical le long d’un profil radial sont à prendre avec précautions puisque ces gradients ont de faibles 

valeurs de l’ordre de 10-3 S.m-2 (Figure 164b) et donc un rapport signal sur bruit plus faible. 

 

Le gradient selon z est globalement négatif et il devient encore plus négatif au cours du 

fonctionnement de la corbeille (Figure 164b et Figure 164b). Un gradient négatif signifie que la 

conductivité augmente avec la profondeur, cela va à l’encontre de la dynamique thermique de l’essai, 

puisque le fluide froid entre dans la corbeille à une profondeur de ≈-0.35 m. L’explication plausible 

est que l’inversion focalise l’anomalie légèrement au-dessus du centre de la cuve (z environ -21cm) 

comme le montrent les distributions de conductivité (Figure 145 à Figure 147) alors que la zone la 

plus froide et donc la plus résistive se situe à la profondeur de la première spire (z = -0.35). Par contre 

latéralement, l’inversion semble bien focaliser le prélèvement de chaleur au niveau des spires puisque 

que le gradient vertical de conductivité à l’aplomb des spires (dr = 0.06 m, courbe violette en Figure 

164b) correspond au gradient enregistrant le maximum de variation. 

 

 En valeur absolue, les gradients verticaux calculés pour les nœuds dont la distance radiale est 

inférieure à dr < 0.12 m (courbes bleues à jaune) augmentent depuis l’allumage de la corbeille jusqu’à 

661h, lié à l’augmentation des gradients thermiques au sein du milieu. Puis, entre 661 et 667h, 

l’augmentation des gradients verticaux se stabilise liée à la formation du noyau de 

glace, homogénéisant le milieu. Après 667 h, le prélèvement de chaleur provoque de nouveau une 

baisse de la température générant de nouveau une augmentation des gradients thermiques et donc une 

nouvelle augmentation de la valeur absolue des gradients verticaux de conductivité. 

 

 Les gradients verticaux de conductivité calculés pour les distances radiales supérieures à dr > 

0.12m (courbes oranges, rouges) sont faibles (< 10-3 S.m-2) indiquant une verticalisation des iso-

conductivités. Leur évolution ne sera donc pas interprétée. 

 

Phase 2 : diminution de la puissance prélevée (fonte du noyau de glace) 

 Après 679 h, la puissance de la corbeille diminue, l’anomalie thermique et donc les gradients 

thermiques se résorbent, ce qui implique une diminution du gradient vertical de conductivité. La 

rupture de pente observée à partir du temps 697 h s’explique par l’arrêt de la corbeille. A noter que 

là encore, le gradient vertical situé à l’aplomb de la spire (courbe violette) présente la plus grande 

pente puisque c’est à cette position que la température est imposée par le fluide. 
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Profil vertical : gradient selon la direction z 

 Nous choisissons d’analyser d’abord, les gradients selon la direction z car ils sont supérieurs 

aux gradients selon x (Figure 164c,d). Après l’allumage de la corbeille, les gradients verticaux situés 

sous la première spire (z < -0.35 m) deviennent plus fortement négatifs (courbes bleues dans la Figure 

166b).  Ces gradients sont ceux qui réagissent le plus fortement puisque le gradient de température 

est localement important. En effet, la spire ayant la température la plus basse est situé à z = -0.35 

(fluide entrant par le bas) et la température en profondeur est imposée constante à ≈ 10°C à l’aide du 

refroidisseur basal.  

 Les gradients verticaux superficiels sont positifs (Figure 164d) et diminuent après l’allumage 

de la corbeille (Figure 166b). Ce comportement s’explique par une réduction des gradients thermiques 

par un effet conjoint de la diminution de la température du sol due au prélèvement de chaleur et par 

une diminution de la température imposée en surface par la veine d’air. Entre 661 et 667 h, l’évolution 

des gradients est moins marquée, ce qui peut être dû à la formation du noyau de glace dont la 

température reste globalement constante. Les gradients verticaux au centre de la corbeille sont faibles 

puisque les gradients thermiques verticaux entre deux nœuds sont relativement faibles. A partir de 

679h, la diminution de la puissance prélevée provoque l’atténuation des gradients thermiques et des 

gradients de conductivité verticaux en profondeur (Figure 166b). Par contre, cette diminution du 

prélèvement se matérialise en surface par le rétablissement des gradients thermiques verticaux liés à 

la pénétration du front thermique de surface. 

 

Profil vertical : gradient selon la direction x 

 Les gradients radiaux au niveau et sous la corbeille sont globalement faible et majoritairement 

négatifs au niveau de la corbeille (Figure 164c), ce qui signifie que la conductivité augmente vers 

l’intérieur de la cuve (Figure 164c). Avec la mise en route de la corbeille, l’intensité des gradients 

radiaux diminue (Figure 166a) en lien avec l’établissement de l’anomalie thermique qui tend à 

horizontaliser les isothermes. Là encore, les gradients radiaux situés sous la première spire sont ceux 

dont la variation est maximale. Les gradients radiaux calculés au-dessus de la corbeille sont positifs 

(Figure 164c). Par contre, il n’y a pas de ruptures de pente assez franche qui permettrait de détecter 

la formation du noyau de glace. Enfin avec la diminution de la puissance de la corbeille, les gradients 

radiaux tendent vers leurs valeurs initiales.  
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Figure 166. Evolution temporelle du gradient de conductivité le long du profil vertical, calculée par 

rapport à l’acquisition de référence à 649 h 
a) Gradient radial en fonction du temps. b) Gradient vertical en fonction du temps. Les couleurs indiquent la position le 

long du profil à laquelle le gradient a été calculé. Le profil radial se situe à la profondeur z=-0.225 m. La valeur du 

gradient au temps 649 h est soustraite permettant de minimiser l’influence des hétérogénéités spatiales de conductivité. 

 

 

Conclusion sur l’évolution temporelle des gradients 

Cette dernière méthode portant sur le calcul des gradients spatiaux de conductivité n’a pas 

permis de délimiter l’extension du noyau de glace à partir des distributions. En effet, les gradients 

sont principalement influencés par les hétérogénéités initiales de conductivité. Afin de palier à ce 

problème, nous avons donc analysé l’évolution des gradients spatio-temporels sur un profil radial au 

centre de la corbeille (z = -0.225 m) et un profil vertical dans l’axe de la cuve. L’évolution temporelle 

des gradients spatiaux permet d’identifier les différentes phases de l’essai (Figure 167). Globalement, 

avec l’augmentation de la puissance prélevée par la corbeille, le gradient spatial de conductivité se 

renforce (phase 1, Figure 167). Puis le changement de phase influence l’évolution du gradient de 
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conductivité en provoquant une rupture de pente (phase 2, Figure 167). Cette influence n’est pas assez 

marquée pour permettre de délimiter précisément un volume de sol englacé. La formation du noyau 

de glace provoque l’établissement progressivement d’une nouvelle dynamique thermique en raison 

notamment de la libération de la chaleur latente (phase 3, Figure 167). Enfin, la diminution de la 

puissance prélevée, la fonte du noyau de glace et l’arrêt de la corbeille provoquent la diminution des 

gradients de conductivité (phases 4 et 5 de la Figure 167). A la fin de l’essai, les gradients des Figure 

165 à Figure 167 n’ont pas encore retrouvé leurs valeurs de référence du temps 649h. Autrement dit, 

l’état thermique de la cuve à l’acquisition 721 h n’est pas tout à fait identique à l’état thermique de 

l’acquisition 649 h. En effet, l’acquisition 649 h correspond à la rentrée dans la « saison hivernale » 

c’est-à-dire avec des températures de l’air variant entre 10 et 0°C alors que l’acquisition 721 h 

correspond à la rentrée dans « la saison estivale » avec des températures d’air comprises entre 10 et 

20°C. Cela est aussi confirmé par les températures moyennes de la cuve qui sont respectivement de 

10.41°C à 649 h et 9.95°C à 721 h (Table 29). 

 

Figure 167. Evolution temporelle des gradients le long des profils vertical et radial. 
Gradients latéraux a) et verticaux b) au cours du temps, le long du profil radial. Gradients latéraux c) et verticaux d) au 

cours du temps, le long du profil vertical.  Gradients verticaux au cours du temps, le long du profil radial et du profil 

vertical. Les couleurs indiquent la position à laquelle le gradient a été calculé. Le profil radial se situe à la profondeur 

z=-0.225 m alors que le profil vertical se situe dans l’axe de symétrie de la cuve (dr = 0.0 m). Légende : 1-Augmentation 

de la puissance prélevée provoquant une baisse de la température du milieu poreux (sans changement de phase), 2-

Formation du noyau de glace, 3-Extension du noyau et renforcement des gradients thermiques et de conductivité, 4-

Baisse de la puissance prélevée et fonte du noyau de glace, 5-Arret de la corbeille et atténuation progressive de l’anomalie 

thermique. 
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7.6. Discussion 

7.6.1. Estimation du volume du noyau de glace 

Nous avons comparé les volumes du noyau de glace déterminés à partir des approches utilisant 

un seuil de conductivité avec ceux estimés avec les données de température (Table 31). L’estimation 

du volume du noyau de glace a été effectuée en considérant une isotherme à 0°C, une isotherme à -

0.5°C, un seuil de -0.15 de variation de conductivité par rapport à une valeur théorique (voir partie 

7.5.1) et un seuil à 6% de la conductivité théorique à 0°C (méthode 2, voir partie 7.5.2). Le choix de 

l’isotherme influence le volume de glace estimé surtout durant la formation et la fonte du noyau de 

glace (Table 31). Le volume de glace maximum est estimé au temps 679h, il est de 6.04∙10-3 et 

4.07∙10-3m-3 respectivement pour les isothermes 0.0 et -0.5°C. Le volume de glace maximal déterminé 

grâce aux données géophysiques est supérieur aux volumes estimés avec les données de température 

(méthode 1 : 8.82∙10-3 m-3, méthode 2 : 17.73∙10-3 m-3). Ainsi, en considérant la valeur maximale 

estimée avec l’isotherme 0.0°C, nous avons des erreurs de 46% (méthode 1) et de 193 % (méthode 

2). Une autre manière de quantifier notre erreur sur le volume de glace est d’estimer un rayon 

équivalent. Pour cela, nous considérons que le noyau de glace a une forme cylindrique et que sa 

hauteur est comprise entre 0.1 et 0.15 m. Ainsi à partir du volume maximal du noyau de glace, nous 

calculons un rayon équivalent pour le cylindre (Table 32). Lorsque l’extension du noyau de glace est 

maximale, sa hauteur peut être estimée à environ 0.15 m. Les rayons équivalents ainsi trouvés sont 

compris entre 0.09 et 0.19 cm. Autrement dit, nos erreurs peuvent se traduire en une imprécision 

d’environ 10 cm sur le rayon du noyau de glace. Ces erreurs pourraient être réduites en améliorant le 

dispositif de mesure et l’inversion des données géophysiques (voir les parties suivantes). 

 

Il est difficile d’intégrer les erreurs liées aux mesures de température aux erreurs portant sur 

le volume de glace. En effet, les erreurs liées aux mesures de températures provoquent deux biais : 

un biais sur le volume de glace pris comme référence et estimé à partir des isothermes de température 

et un biais lié à l’utilisation des températures dans les méthodes de détection du noyau de glace 

(méthodes 1 et 2). En effet, dans ces deux méthodes, nous utilisons la température pour calculer une 

conductivité théorique. En considérant une conductivité globale de la cuve de 0.01 S.m-1 pour une 

température moyenne de 10°C, une erreur de 0.1 et de 0.5°C sur la température provoque 

respectivement un écart sur la conductivité d’environ 2∙10-4 et de 1∙10-3S.m-1 (soit environ 2 et 10%). 

La gamme d’erreur sur la température a été estimée, en calculant l’écart-type d’une série de 60 

mesures pour une température constante.  
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Table 31. Estimation du volume du noyau de glace. 
Pour chaque acquisition géophysique, un volume de glace a été estimé à l’aide de différents critères et à partir des 

données de température et de conductivité. À partir des distributions de température deux volumes du noyau de glace ont 

été calculés en considérant les isothermes à 0.0 et à -0.5°C. Puis un volume a été estimé avec la première approche, c’est-

à-dire en considérant un critère de -0.15 portant sur la variation de conductivité par rapport à la conductivité théorique 

(notée dans le tableau Seuil de conductivité théorique). Enfin, un autre volume a été calculé à partir de la deuxième 

approche, c’est-à-dire en considérant un seuil de -6% par rapport à la conductivité estimée à 0.0°C (notée Seuil de 

conductivité à 0°C dans le tableau).  

 Estimation du volume du noyau de glace (∙10-3 m3) 

ID acquisition 

(h) 
Isotherme 0°C Isotherme -0.5°C 

Seuil de conductivité 

théorique (méthode 1) 

Seuil de conductivité 

à 0°C (méthode 2) 

336 0.00 0.00 0.00 0.00 

348 0.00 0.00 0.00 0.00 

360 0.00 0.00 0.00 0.00 

372 0.00 0.00 0.00 0.00 

385 0.00 0.00 0.00 0.00 

649 0.00 0.00 0.00 0.00 

655 0.00 0.00 0.00 0.00 

661 0.08 0.00 0.00 0.00 

667 2.90 1.63 0.00 0.33 

673 5.59 4.01 4.30 11.66 

679 6.04 4.07 8.82 17.73 

685 2.35 0.40 5.96 14.69 

691 0.07 0.00 0.00 0.65 

697 0.00 0.00 0.00 0.00 

703 0.00 0.00 0.00 0.00 

709 0.00 0.00 0.00 0.00 

721 0.00 0.00 0.00 0.00 

Moyenne 2.84 2.53 6.36 9.01 

Maximum 6.04 4.07 8.82 17.73 

 

Table 32. Rayon équivalent du noyau de glace calculé à partir des volumes maximaux. 
L’extension maximale du noyau de glace a été estimée au temps 679 h (Table 31). Le volume du noyau de glace a été 

calculé à partir des distributions de température et de conductivité et avec différents critères : un isotherme à 0 et -0.5°C, 

un seuil de -0.15 portant sur la variation de conductivité par rapport à la conductivité théorique (méthode 1) et un seuil 

de -6% par rapport à la conductivité estimée à 0.0°C (méthode 2). A partir de ces volumes et en considérant un noyau de 

glace cylindrique de hauteur 0.1 et 0.15m, un rayon équivalent a été calculé. 

 
Volume maximal 

(∙10-3 m3) 

Cylindre de 0.1 m de haut 

Rayon (m) 

Cylindre de 0.15 m de haut 

Rayon (m) 

Isotherme 0°C 6.04 0.14 0.113 

Isotherme -0.5°C 4.07 0.11 0.093 

Méthode 1 8.82 0.17 0.137 

Méthode 2 17.73 0.24 0.194 
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7.6.2. Intérêt du suivi temporel de la conductivité électrique  

 Le suivi de la température du sable de la cuve n’est pas suffisamment précis pour déterminer 

l’extension du noyau de glace. En effet, comme le changement de phase s’effectue à température 

constante, il n’est pas possible de savoir si pour une température négative et proche de 0°C, le sol est 

gelé ou non. Par contre, la conductivité électrique est sensible aussi bien à la température qu’à l’état 

de l’eau. Ainsi, il est possible pour ces températures proches de 0°C de savoir si le sol est gelé ou non 

comme nous l’avons montré avec l’analyse des courbes 2D (partie 7.4). 

  A partir de ce constat, nous avons souhaité tester des méthodes de détection du noyau de 

glace de la plus simple à la plus complexe dans le but de pouvoir utiliser ces méthodes pour mieux 

gérer la ressource géothermique en temps réel et sans avoir besoin d’importantes ressources en termes 

d’instrumentation et d’analyse de données. Des plus, utiliser les méthodes intégrant le moins de 

données externes (autres que les observables géophysiques) permet aussi de mieux cerner la capacité 

de la tomographie de résistivité électrique à suivre l’évolution de la conductivité électrique du milieu 

et aussi mieux déterminer les futurs axes de développement.  

Nous avons donc testé cinq méthodes pour déterminer l’extension du noyau de glace à partir 

des distribution 2D de conductivité et de température : un seuil sur la conductivité (partie 7.3.5), un 

seuil de conductivité théorique (partie 7.5.1), un seuil basé sur la conductivité théorique à 0°C (partie 

7.5.2), une méthode sur les gradient spatiaux (7.5.3) et une méthode sur la dérivée temporelle (Annexe 

R). Bien que les premiers résultats de l’analyse de la dérivée temporelle de la conductivité soient 

prometteurs, nous avons préféré la présenter en annexe puisqu’il faudrait augmenter la fréquence 

d’acquisition du suivi temporel de la conductivité électrique pour aboutir à des résultats plus probants. 

A l’exception de la méthode sur le seuil de conductivité, l’ensemble des autres approches ont montré 

des résultats prometteurs pour la détection et l’estimation de l’extension du noyau de glace. En effet, 

utiliser un seuil de conductivité pour l’ensemble du milieu n’a de sens que si la conductivité du milieu 

est initialement homogène, ce qui n’est pas le cas in-situ, ni dans notre cuve d’après les résultats des 

inversions. Nous avons donc dû développer des approches prenant en compte les variations locales 

de conductivité.  

Ainsi, la première approche basée sur un seuil de conductivité théorique (méthode 1, partie 

7.5.1) est la technique estimant un volume de glace le plus proche du volume de glace maximal 

déterminé à partir des données de température. L’inconvénient de cette méthode est qu’elle nécessite 

de connaître la distribution de la température du sol pour chaque inversion et que cette distribution 

peut déterminer le résultat final. Cela est notamment le cas lorsque le suivi de température et de 

conductivité n’indique pas la même perturbation aux mêmes positions, typiquement le fait d’imposer 

la température au droit des spires a un fort impact alors que le suivi temporel de conductivité focalise 

une perturbation au centre de la cuve. 
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La deuxième méthode basée sur l’écart de conductivité par rapport à la conductivité théorique 

à 0°C est intéressante puisqu’elle nécessite uniquement un couple de référence de distribution de 

température et de conductivité. Dans notre cas, le résultat dépend peu du choix de ce couple de 

référence puisque la variation de conductivité du milieu est liée uniquement à la température (Figure 

219). 

Enfin, la méthode basée sur le calcul du gradient spatial de la conductivité a l’avantage de se 

passer totalement de la distribution de température. La distribution spatiale de ces gradients est 

influencée au premier ordre par les hétérogénéités locales du milieu puis au deuxième ordre par l’effet 

de la température. Il est possible de réduire l’influence des hétérogénéités locales en soustrayant un 

gradient de référence. Cette technique a été testée le long de deux profils et a permis de faire ressortir 

l’effet de la température et du changement de phase. Une amélioration du monitoring géophysique 

rendra possible la détection du noyau de glace sur l’ensemble du demi-plan (voir paragraphe 7.6.3).  

 

Dans tous les cas, comme les corbeilles géothermiques sont mises en place dans des matériaux 

hétérogènes, il faut prendre en compte les variations locales de conductivité dans les méthodes 

d’analyse pour obtenir le meilleur résultat. 

 

7.6.3. Limites et améliorations du suivi temporel de la 
conductivité 

 L’analyse de l’évolution temporelle de la conductivité électrique du milieu a permis de 

détecter la formation et la fonte du noyau de glace. Cependant les déterminations de sa localisation 

et de son extension doivent être améliorées.  

 

 Identifier les variations de conductivité au sein d’un corps résistant 

Après l’apparition du noyau de glace, aucune variation significative de conductivité au sein de ce 

noyau de glace n’a pu être mise en évidence. Cela est dû à la dynamique de l’essai réalisé où le noyau 

de glace descend peu en température après sa formation. Cependant, il est difficile avec la 

tomographie de résistivité électrique de sonder l’intérieur d’un corps résistif au sein d’un milieu 

conducteur et donc de sonder le noyau de glace pour identifier des variations locales de conductivité 

en son sein. Ce type de problème nécessite un dispositif géophysique optimal en termes de nombre 

d’électrodes, de leurs positions, du nombre de mesures et d’un paramétrage adapté de l’inversion. 
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 Dispositif de mesure adapté  

Tout d’abord, le problème thermique lié aux corbeilles géothermiques est axisymétrique. Il est 

donc nécessaire d’acquérir les données et d’effectuer l’inversion en trois dimensions puisque le 

problème n’est pas 2.5D. Ce type de problème nécessite le développement de protocoles spécifiques 

qui prennent aussi en compte les conditions frontières isolantes de la cuve (partie 6.2.5 § Dispositif 

géophysique). De plus, la forme de ce noyau peut être complexe lorsqu’il apparait à proximité des 

spires et son apparition peut être instantanée lors de la rupture de surfusion. Il est donc nécessaire 

d’avoir des mesures avec une résolution spatiale et temporelle suffisante mais aussi un processus 

d’inversion capable de retrouver cette complexité.  

 

 Résolution temporelle 

Les méthodes se basant sur le calcul de la dérivée temporelle et sur le gradient spatial de la 

conductivité ont montré que ces paramètres sont sensibles aux variations de température. Mais leur 

utilisation pour suivre le développement et la fonte du noyau de glace n’est pas possible à cause des 

hétérogénéités locales de conductivité mais aussi à cause d’une résolution temporelle insuffisante du 

suivi temporel de conductivité électrique. La résolution temporelle est limitée :  

- par la mise à l’échelle de la cuve. Les processus thermiques sont plus rapides qu’à 

l’échelle réelle, or l’instrumentation géophysique n’est pas plus rapide. L’augmentation 

de la fréquence d’acquisition est possible mais demande de développer une 

instrumentation spécifique. 

- par le manque d’un code optimisé pour traiter une série temporelle de tomographie 3D de 

conductivité électrique et par le manque de ressources informatiques qui nous ont amené 

à inverser uniquement une acquisition sur deux (soit toutes les 3h). 

 

 Résolution spatiale 

La mauvaise localisation surtout en profondeur du noyau de glace, nous indique que nous avons 

un problème de résolution spatiale. Au vu du problème thermique la résolution spatiale qui doit être 

atteinte au centre de la cuve est d’environ 2 à 5cm. L’amélioration de la résolution spatiale peut 

s’effectuer en modifiant la géométrie dispositif géophysique, le protocole de mesures ou l’inversion.  

 

Le dispositif de mesure décrit en partie 6.2.6 se compose de 64 électrodes (nombre fixé par le 

résistivimètre) encadrant la corbeille géothermique. L’un des premiers moyens pour améliorer la 

résolution est de placer des électrodes au centre de la cuve. Lors de la conception du dispositif 

géophysique, nous avons préféré ne pas disposer d’électrodes sur l’axe de symétrie de la cuve 

puisqu’il y avait déjà les thermocouples et que l’ajout d’électrodes aurait potentiellement impacté la 
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formation du noyau de glace et augmenté localement la conductivité du milieu. De plus, la formation 

du noyau de glace provoque une augmentation de la résistance de contact rendant les électrodes 

inutilisables, ce qui a été le cas pour les électrodes en surface situées au centre de la cuve dans les 

essais G4 et G5 (voir Figure 115 et parties 6.2.6 à 6.2.7). A noter que l’effet joule lié à la mesure est 

négligeable au vue des puissances des systèmes de régulation.  

 Finalement, le dispositif utilisé dans ces travaux semble être plutôt adapté aux problèmes 

thermiques et aux différents types d’expériences réalisées. Les pistes d’amélioration consisteraient à 

rapprocher les profils verticaux d’électrodes du centre de la cuve ou à répartir ces profils verticaux 

en deux cercles concentriques pour sonder plus homogènement le milieu puisque la sensibilité est 

plus forte proche des électrodes (Marescot, 2008; Roy and Apparao, 1971). 

 

La résolution spatiale peut être améliorée en augmentant le nombre de mesure et en déterminant 

les quadripôles apportant le plus d’informations sur le milieu. Dans cet essai, le nombre de mesures 

acquises est limité car il faut s’assurer que pour une acquisition l’état thermique du milieu peut être 

considéré stable (voir § résolution temporelle, ci-dessus). La limitation du nombre de mesure est 

moins pertinente pour les expériences in-situ. 

La détermination des quadripôles de mesure a été effectuée en visualisant les lignes du champ 

électrique au sein du milieu et en privilégiant les mesures sondant le centre de la cuve (voir partie 

6.2.6). La deuxième contrainte est d’utiliser les quatre anneaux de mesure du résistivimètre pour un 

couple d’injection afin de rentabiliser au maximum le temps de mesure. Cependant, le protocole de 

mesure peut être amélioré pour augmenter la résolution spatiale. L’optimisation du protocole de 

mesure est un problème complexe requérant une étude numérique spécifique (voir les paragraphes 

suivants). 

 

La résolution spatiale peut être améliorée en adaptant l’inversion à notre problématique. Dans 

notre inversion, le paramètre 𝑾𝒎 est assimilé à une matrice de lissage. Cette matrice de lissage doit 

autoriser des fortes variations de conductivité entre deux mailles du modèle afin de pouvoir modéliser 

la frontière entre un milieu glacé et non-glacé.  

 

Finalement, l’amélioration et l’estimation de la résolution spatiale de notre méthode doit passer 

par un processus complexe d’optimisation du dispositif de mesures puis par une phase de validation. 

Le processus d’optimisation devra déterminer : le nombre d’électrodes à mettre en place, leurs 

positions (x, y, z), le nombre de mesures, les quadripôles tout en optimisant le temps d’acquisition. 

Bien que certains de ces paramètres peuvent être fixés comme par exemple, le nombre d’électrodes 

(64 électrodes) et le temps d’acquisition (< 30 min), ce processus d’optimisation demande des outils 
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numériques spécifiques. Une fois cette étape effectuée, il reste à estimer la résolution spatiale en 

élaborant des synthétiques plus complexes que ceux effectués (partie 6.2.6) comme par exemple en 

implantant une perturbation du modèle de conductivité en quelques localisations ou en modélisant 

une distribution de conductivité en damier.   

 

 Inversion 

A notre connaissance il n’existe pas d’études sur l’utilisation de tomographie de résistivité 

électrique pour suivre l’évolution temporelle de la température et du changement de phase au sein 

d’une expérience analogique. Pour cette raison, nous avons choisi de commencer en utilisant une 

inversion classique, où chaque acquisition est inversée indépendamment. L’inversion des différents 

temps tend vers la même distribution de conductivité, ce qui est cohérent avec l’évolution temporelle 

des températures au sein de la cuve. Cependant, d’autres stratégies d’inversion plus adaptées à notre 

problème peuvent être utilisées. 

Tout d’abord, nous pouvons mieux estimer les différents paramètres de notre inversion, par 

exemple en utilisant une matrice de covariance du modèle 𝑪𝒎 et non une matrice de lissage 𝑾𝒎, ce 

qui permet de donner un sens plus physique à l’inversion. Le deuxième paramètre pouvant être mieux 

adapté est le paramètre d’hyper-régularisation 𝜆. Dans notre cas, ce paramètre est choisi grand à la 

première itération puis est divisé par deux à chaque itération. Une autre technique consiste à 

déterminer la valeur de ce paramètre à l’aide des « L-curves ». Nous n’avons pas opté pour cette 

technique car elle est chronophage, sans pour autant garantir un meilleur résultat. De plus, le 

paramètre d’hyper-régularisation optimal déterminé par cette technique n’est pas forcément identique 

pour chaque acquisition à inverser. En effet, l’apparition du noyau de glace peut amener à faire varier 

cette valeur optimale.  

Il est aussi possible d’utiliser d’autres techniques d’inversion dans le but de minimiser les 

hétérogénéités spatiales. L’une de ces techniques est d’inverser la différence de conductivité entre 

chaque acquisition au lieu de la conductivité mesurée. Pour une première méthode d’inversion, nous 

avons préféré choisir une technique classique d’inversion car elle nous parait plus prometteuse et que 

la conductivité inversée n’est pas relative. Une autre technique est d’inverser ce jeu de données avec 

une régularisation spatio-temporelle dite 4D. Cette technique a déjà été utilisée pour l’expérience in-

situ (Chapitre 5). Nous n’avons pas pu mettre en œuvre cette technique à cause de la géométrie 3D 

du dispositif de mesure et des conductions frontières isolantes. De plus, cette technique est aussi 

chronophage en temps de calcul puisque pour estimer la matrice de régularisation temporelle, il est 

nécessaire d’inverser une première fois toutes les acquisitions indépendamment (Karaoulis et al., 

2013).  
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 La problématique développée dans cette partie est le suivi des transferts thermiques et de la 

formation du noyau de glace en utilisant le moins de données de température. Une autre 

problématique consisterait à chercher comment utiliser l’ensemble des données acquisses 

(température et observables géophysiques) lors de l’expérience pour intégrer des a priori et des 

contraintes dans le processus d’inversion. L’inversion jointe des données est possible puisque le 

modèle pétrophysique développé au cours de cette thèse peut être utilisé pour définir le problème 

direct. L’inversion jointe est la solution à privilégier notamment pour déterminer l’extension du noyau 

et ainsi améliorer le calcul du flux lié à la chaleur latente lors du calcul du bilan thermique (partie 

6.3.3).  

 

En conclusion, les différentes pistes d’amélioration du suivi temporel sont implicitement toutes 

liées et ne peuvent être menées indépendamment. L’amélioration du monitoring géophysique 

nécessite de trouver le bon compromis entre la configuration géométrique du dispositif de mesure, le 

nombre de mesures, la fréquence d’acquisition, la méthode d’inversion et le paramétrage de 

l’inversion.  
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7.7. Conclusions et perspectives 

L’expérience analogique a été développée dans le but de mieux comprendre les transferts 

thermo-hydriques lors du prélèvement de chaleur lié au fonctionnement de corbeilles géothermiques, 

également afin d’étudier les potentiels offerts par la tomographie de résistivité électrique pour l’étude 

des transferts de masse et de chaleur des sols sollicités thermiquement par des échangeurs 

géothermiques.  

 

Des mesures de résistivité apparentes issues d’une expérimentation à échelle réduite simulant 

le comportement annuel de sols perturbés ont été inversés afin de suivre l’évolution de la conductivité 

électrique du sol. Les valeurs des conductivités du milieu modèle sont similaires  avec celles mesurées 

en laboratoire sur des prélèvements (partie 7.3). Les variations de conductivités avec la température 

observées au droit des thermocouples sont également cohérentes avec les résultats du modèle 

pétrophysique développé en laboratoire à partir des échantillons prélevés (partie 7.4). Différentes 

méthodes ont été mises en œuvre pour déterminer l’extension du noyau de glace. Ces méthodes 

permettent d’identifier le moment d’apparition du noyau de glace détecté par les mesures de 

température. Cependant, les contours du noyau de glace estimés à partir du suivi temporel 

géophysique sont bien plus étendues que les limites estimées à partir des isothermes de température. 

Les méthodes les plus précises correspondent aux méthodes utilisant conjointement les données de 

conductivité inversée et les données de températures (approches 1 et 2).  En conclusion, le suivi des 

variations de température et du changement de phase peut être effectué à partir d’un monitoring 

géophysique d’un point de vue semi-quantitatif. Mais la résolution de méthode n’est pas suffisante 

pour déterminer l’extension du noyau de glace, il faudrait pour cela optimiser le dispositif de mesures 

et surtout la procédure d’inversion pour l’adapter au problème posé. 

 

Par manque de temps, nous avons choisi de ne traiter le suivi temporel géophysique que pour 

un essai (essai E). L’exploitation des autres essais permettrait d’appliquer notre modèle à d’autres 

expériences et ainsi de vérifier la validité de nos conclusions.  

Il serait intéressant d’effectuer des essais avec de plus fortes puissances de prélèvement pour 

permettre un développement accru du noyau de glace et d’atteindre des températures plus basses en 

son centre. L’intérêt de cet essai est de pouvoir considérer au centre de la cuve une zone où toute 

l’eau qui pouvait l’être soit transformée en glace. Cet essai permettrait de maximiser la variation de 

la conductivité et de mieux déterminer les paramètres du modèle pétrophysique appliqué (Figure 

154).  
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Les résultats du monitoring géophysique ont permis d’identifier l’apparition et le 

développement du noyau de glace mais ne permettent pas sa localisation ni la mesure de son volume. 

Cela peut venir soit de la résolution du dispositif de mesure soit du processus d’inversion. Un travail 

important a été mené pour adapter le dispositif de mesures. La résolution du dispositif est suffisante 

pour détecter le noyau de glace, étant donné la taille de ce noyau (plusieurs centimètres) et les 

caractéristiques géométriques du dispositif (espacement entre électrodes de quelques centimètres) et 

le nombre de mesures réalisées. Cependant, obtenir la résolution nécessaire pour suivre finement les 

variations de ce volume de glace dans le temps et l’espace nécessite d’augmenter la densité de 

capteurs ou le nombre de mesures et d’améliorer le processus d’inversion pour récupérer le maximum 

d’informations de ces mesures. Nous proposons plusieurs pistes : i) d’optimiser le dispositif de 

mesure, ii) réduire le lissage ou introduire une matrice de covariance du modèle, iii) modifier la 

stratégie d’inversion (e.g. inversion en 4D), iv) ajouter des connaissances à priori. L’introduction de 

connaissance a priori pourrait s’effectuer en utilisant les données de température et le modèle 

pétrophysique trouvé, ce qui permettrait de limiter la variation de la conductivité en définissant un 

modèle moyen de conductivité, et un écart-type dans la matrice de covariance du modèle. Cet écart-

type est un paramètre important de la régularisation de l’inversion. La longueur de corrélation est le 

second paramètre de cette régularisation.  

C’est en faisant varier ces deux paramètres, en utilisant une stratégie (par exemple, L-curve) 

que l’on réalise l’optimisation de la fonction coût (ou objective) et que l’on peut trouver à la fois le 

modèle optimal et une régularisation optimale. 

 

Le modèle de dépendance de conductivité vis-à-vis de la température et du changement de 

phase, développé dans les chapitres précédents s’applique à notre expérience analogique. Pour 

l’instant, nous avons analysé uniquement les données de conductivité. Il serait aussi intéressant 

d’inverser les données de chargeabilité afin de vérifier notre modèle pour ce paramètre et pour 

déterminer si ce paramètre a un intérêt pour délimiter le noyau de glace. Dans notre cas, l’inversion 

des données de chargeabilité peut être difficile puisque le milieu poreux est peu polarisable et que le 

changement de phase provoque en théorie une diminution de la polarisation. 

 

Enfin, d’autres méthodes géophysiques pourraient apporter des informations 

complémentaires afin de mieux comprendre les transferts thermiques et mieux délimiter le noyau de 

glace. Au cours du dernier essai (essai G6, Table 18), nous avons effectué deux acquisitions en 

Polarisation Spontanée avant et après l’apparition du noyau de glace. Mais nous n’avons pas vu de 

modification significative du signal liée à la présence d’un noyau de glace.  
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La première méthode qui pourrait être envisagée est la tomographie sismique par bruit 

ambient. Le principe est d’effectuer une tomographie des vitesses sismiques au cours du temps afin 

de repérer le changement de vitesse lié à l’apparition du noyau de glace. Les signaux sismiques 

enregistrés par les différentes stations sont inter-corrélés, ce qui permet de calculer les vitesses 

apparentes correspondantes. Cette opération est réalisée dans différentes bandes de fréquences et 

permet d’obtenir des courbes de dispersion qui sont elles-mêmes inversées pour estimer la vitesse des 

ondes de cisaillement en fonction de la profondeur (modèle 1D). Nous pouvons alors réaliser une 

reconstruction des vitesses en 3D. Cette méthode est largement appliquée pour suivre les variations 

de vitesses sismiques dans la croûte terrestre, notamment dans les volcans (voir par exemple, 

Brenguier et al., 2016; Lecocq et al., 2014). Dans notre cas, cette méthode pourrait s’appliquer pour 

des essais sous forme d’échelon car il faut des enregistrements assez longs pour inter-corréler les 

signaux. De plus, l’impact des conditions frontières sur cette méthode reste à déterminer. 

Enfin, la deuxième méthode éventuellement utilisable est le géoradar. Cette méthode a été 

testée sur l’expérience in-situ mais sans succès sans doute parce que le volume de glace formé était 

trop faible et trop profond pour être détecté avec une prospection classique (Annexe K). Dans le cas 

de l’expérience analogique, cela est différent puisque l’anomalie est à faible profondeur et dans un 

milieu homogène. Ainsi, il devrait être possible d’utiliser un géo-radar de structure de haute fréquence 

(2 à 3 GHz) ayant une profondeur d’investigation suffisante tout en ayant une résolution spatiale 

permettant de détecter le noyau de glace. Les deux seules vérifications à effectuer au préalable sont 

que la corbeille en inox ne bloque pas la pénétration du signal et que la présence de la nappe n’atténue 

pas trop rapidement l’onde radar. 
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Chapitre 8. Conclusions générales 
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Lors du commencement de cette thèse, nous nous sommes fixés trois principaux objectifs : 

1.      Développer des méthodes géo-électriques non intrusives pour l’étude des perturbations 

thermo-hydriques induites par les corbeilles géothermiques dans le sol. 

2.     Caractériser les performances de ces méthodes en les confrontant aux mesures de 

températures et au travers d’essais en conditions contrôlées. 

3.      Etudier le développement de noyau de glace autour des corbeilles et leur impact sur le 

fonctionnement du système. 

 

Ces objectifs visent à mieux comprendre les interactions entre les corbeilles et le sol afin de 

mieux gérer la ressource géothermique et d’optimiser le dimensionnement du système. Compte tenu 

de la complexité du problème et du temps imparti pour la thèse, les transferts hydriques n’ont pu être 

abordés. Dans le but de répondre à ces problématiques, nous avons mis en œuvre trois 

expérimentations à trois échelles différentes : 

- caractérisation des propriétés pétrophysiques et électriques d’échantillons de sols. 

- études des perturbations thermiques induites par des corbeilles en conditions contrôlées et à 

échelle réduite. 

- études des perturbations thermiques induites par des corbeilles en conditions réelles. 

 

8.1. Conclusions géothermiques 

La problématique liée à l’utilisation des corbeilles géothermiques et des transferts thermo-

hydriques a demandé le développement d’un dispositif expérimental à échelle réduite et en conditions 

contrôlées (Chapitre 6). Ce dispositif vise à reproduire les conditions environnementales et le 

prélèvement de chaleur dans le sol dû au fonctionnement des corbeilles géothermiques. D’un point 

de vue thermique, l’expérience revient à surimposer un front de diffusion thermique à caractère 

cylindrique provenant de la corbeille à un front de diffusion thermique plan venant de la surface. Elle 

permet aussi de simuler les précipitations, les variations saisonnières de la température de l’air, les 

variations spatio-temporelles de la température au sein du sol, la perturbation thermique et le gel du 

sol lié au fonctionnement d’une corbeille géothermique dans différents états de saturation du sol. 

 Le suivi des transferts thermiques a été effectué à l’aide d’une quarantaine de thermocouples 

disposés dans le milieu modèle. L’analyse des différents essais a été réalisée au travers de bilans 

thermiques mettant en œuvre la chaleur sensible, la chaleur latente de changement de phase, et 

analysant les apports thermiques périphériques. 
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Avec la mise en marche de la corbeille, la température du sol proche de l’échangeur diminue 

rapidement (prélèvement de chaleur sous forme de chaleur sensible). Cette diminution de la 

température du sol à proximité de la corbeille conduit à une augmentation du flux de chaleur 

périphérique, le flux latéral constituant l’essentiel des apports. Le changement de phase, limite 

sensiblement la baisse de température du sol à proximité de la corbeille en imposant une température 

de 0°C à l’interface liquide – glace. Il réduit aussi les gradients thermiques dans les zones englacées 

en améliorant sensiblement la conductivité thermique du milieu. La chaleur latente de changement 

de phase contribue également à l’apport d’énergie pour la corbeille. Son amplitude est sensiblement 

supérieure à la chaleur sensible lorsque le milieu est saturé et limite le flux de chaleur périphérique 

bien que ce dernier reste majoritaire. 

 

A partir des différents essais de l’expérience analogique et du calcul des bilans thermiques, nous 

pouvons conclure que :  

i) L’énergie prélevée par la corbeille provient principalement de l’extérieur du système 

c’est-à-dire de la zone située en dehors de l’échangeur. Cette conclusion est cohérente 

avec la recommandation de disposer les corbeilles assez loin les unes des autres afin 

d’éviter toute interférence (Moch, 2013). 

ii) La chaleur sensible dégagée par le sol proche de l’échangeur lors de son refroidissement 

est globalement faible comparée aux apports de chaleur périphériques Augmenter cette 

source de chaleur nécessiterait de mettre en œuvre un matériau à capacité calorifique 

volumique (𝜌 𝐶𝑝) plus importante. Cela nécessiterait de transporter d’importantes 

quantités de matériaux lors de la mise en place des corbeilles et impacterait sensiblement 

le prix de revient des installations.  

iii) La libération d’énergie sous forme de chaleur latente est un processus favorable et non 

négligeable. Le gel du sol est donc à privilégier tant pour la chaleur supplémentaire 

dégagée par le sol lors de la prise en glace que pour l’amélioration des propriétés 

thermiques de ce dernier.  

iv) L’augmentation de la teneur en eau du sol permet d’augmenter l’énergie stockée dans le 

sol sous forme de chaleur sensible (i.e. 𝜌 𝐶𝑝) et de chaleur latente. Elle permet également 

d’améliorer la conductivité thermique du milieu, favorisant ainsi les transferts 

périphériques 

 

Certaines problématiques nécessitent des travaux complémentaires, notamment en ce qui 

concerne les impacts négatifs de la prise en gel du sol, comme le blocage des écoulements d’eau dans 

le sol qui peut être une source d’apport d’énergie. Pour estimer l’importance de cette source d’énergie, 
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il nous faudrait réaliser une série d’essais avec un cycle de précipitations et analyser l’impact sur les 

transferts thermiques. Un autre problème, non abordé dans ce manuscrit, est la morphologie de la 

glace qui se forme. Dans ce manuscrit, nous avons considéré que la formation de la glace augmente 

la conductivité thermique du milieu permettant ainsi un meilleur transfert de chaleur. Or, il est 

possible que la formation de la glace provoque un remaniement local du sol et/ou de sa teneur locale 

en eau, (par exemple, Lawler (1988) et Outcalt (1971) observent la glace sous forme d’aiguilles), 

faisant apparaitre des zones asséchées en périphérie du noyau de glace lorsque le milieu n’est pas 

saturé. Dans les deux cas, le gel du sol pourrait impacter défavorablement les performances du 

système, en diminuant la conductivité thermique du milieu. 

  

La principale difficulté pour calculer plus précisément le bilan thermique est l’estimation à chaque 

instant du volume de glace et du volume de glace en cours de formation. Comme nous l’avons déjà 

mentionné dans la partie 6.4, l’utilisation des données de température ne suffit pas puisque pour une 

même température (e.g. 0.0°C), l’eau peut être soit sous forme liquide soit gelée. Ainsi, pour mieux 

quantifier ces volumes, il est nécessaire d’avoir recours à d’autres types d’observables, par exemple 

des observables géophysiques. 

  

D’un point de vue thermique, la dernière problématique qui nécessite une série d’expériences est 

liée à la saturation du milieu poreux. En effet, dans ce manuscrit, la plupart des expériences ont été 

réalisées soit dans un milieu sec soit totalement saturé, excepté pour l’expérience in-situ. La saturation 

du milieu poreux peut être prise en compte en indexant les paramètres thermiques du milieu sur la 

saturation. Mais en réalité, l’utilisation d’un milieu poreux partiellement saturé complexifie le 

problème puisque le milieu devient « hétérogène » et qu’un gradient de saturation existe. Dans ce cas, 

l’utilisation conjointe des données de température et des observables géophysiques est nécessaire 

pour analyser ce type d’essai. C’est pour cette raison que nous avons choisi d’explorer l’intérêt d’un 

suivi géophysique. 

  

            Enfin, même si des modélisations numériques des systèmes géothermiques ont déjà été 

effectuées (voir Moch 2013 et références), une modélisation numérique de l’expérience analogique 

permettrait d’ajuster les valeurs des paramètres thermiques en comparant l’évolution des températures 

du sol et d’améliorer l’analyse physique des phénomènes. 
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8.2. Suivi temporel géophysique 

Notre deuxième problématique consiste à développer un monitoring géophysique pour suivre les 

transferts thermo-hydriques et déterminer l’intérêt d’un tel suivi. Les méthodes que nous avons 

souhaité développer sont la tomographie de résistivité/conductivité électrique et la méthode de 

Tomographie en Polarisation Provoquée. Ces deux méthodes sont complémentaires et sont effectuées 

en même temps sur le terrain. Bien que ces méthodes aient déjà été appliquées dans le but de suivre 

une anomalie thermique, elles ont été assez peu appliquées pour le suivi d’un changement de phase 

et encore moins pour suivre les transferts thermiques générés par des corbeilles géothermiques. Ainsi, 

appliquer ces méthodes au suivi des corbeilles géothermiques a demandé au préalable de compléter 

les modèles pétrophysiques existants. 

 

Au cours du Chapitre 1, nous avons vu que lorsqu’un courant électrique traverse le sol, il 

provoque des déplacements de charges à travers le milieu (conduction) et des polarisations 

correspondant à l’accumulation réversible de porteurs de charges. Ces processus dépendent des 

paramètres pétrophysiques du milieu, et différents modèles sont disponibles pour décrire les 

propriétés électriques. Nous avons choisi d’utiliser le modèle de la couche de Stern dynamique 

puisque ce modèle a déjà été validé pour de nombreux milieux (voir partie 2.1) et qu’il intègre de 

nombreux paramètres pétrophysiques. 

 Ensuite, nous avons dû valider ce modèle pour des sols plus ou moins argileux et pour le milieu 

modèle de l’expérience analogique. A l’issu de ces premiers travaux (Chapitre 2), nous avons 

caractérisé les propriétés électriques des sols en fonction de la Capacité d’Echange Cationique 

(Annexe E et Annexe F) et de la salinité de l’eau porale.  

Ensuite, nous avons complété le modèle de la couche de Stern dynamique en ajoutant la 

dépendance en température et le changement de phase. Il a été nécessaire de développer une 

expérience et un protocole de mesure spécifique. Le protocole de mesure en Polarisation Provoquée 

Spectrale en fonction de la température a d’abord été validé sur des milieux contenant des semi-

conducteurs (Annexe G et Annexe H). Nous avons choisi de tester notre protocole de mesure avec ce 

type de milieu car la réponse liée à la polarisation de l’échantillon est beaucoup plus forte, permettant 

d’adapter facilement notre protocole. Par la suite, nous avons appliqué notre protocole de mesure sur 

des échantillons de sols, sur des roches prélevées en contexte de permafrost, sur des mélanges sables-

argiles (Chapitre 3).  

A l’issue de ces deux chapitres, l’évolution de la conductivité électrique en fonction de la 

température peut être résumée par la Figure 168 et les principales conclusions sont les suivantes :  



327 

 

- Le modèle de la couche de Stern, prenant en compte la CEC, la température et le changement 

de phase permet de reproduire les données expérimentales. Il a été validé sur des échantillons 

de sol, sur des roches et sur des mélanges sable-argile en cours de gel. 

- La chargeabilité normalisée dépend de la CEC (Figure 41) et donc majoritairement de 

l’argilosité (Figure 29). 

 𝑀𝑛 = (
1

𝐹𝜙
) 𝜌𝑔 𝛽(+)

𝑠  𝑓 𝐶𝐸𝐶 
 

8.1 

- La chargeabilité normalisée peut être considérée comme un proxy de la conductivité en 

quadrature pour des échantillons de sol (Figure 35, Figure 36) et même en condition gelée 

(Figure 56). Cette relation permet de relier les mesures de Polarisation Provoquée en domaine 

spectral effectuées en laboratoire aux mesures in-situ effectuées en domaine temporel à l’aide 

du paramètre α issu du modèle de Drake. 

 𝜎" ≈  −
𝑀𝑛

𝛼
 

 

8.2 

- La température influe sur la viscosité de l’eau qui elle-même modifie la mobilité des porteurs 

de charges et donc la conductivité (σ). Le coefficient de sensitivité généralement retenu est de 

𝛼𝑇  ≈ 0.02/°C. En moyenne, nous avons un coefficient de sensibilité de 𝛼𝑇  ≈ 0.021 ±

0.003/°C pour la partie réelle de la conductivité et de 𝛼𝑇  ≈ 0.022 ± 0.004/°C pour la 

chargeabilité normalisée. 

 𝛩(𝑇) =  𝛩(𝑇0) [1 + 𝛼𝑇  (𝑇 − 𝑇0)] 
 

8.3 

- Le changement de phase (i.e. le gel) a été intégré au modèle de la couche de Stern dynamique 

(Figure 48). Dans une première approche, le gel du sol est similaire à une désaturation du 

milieu. Dans les équations du modèle, la variation de la saturation en fonction de la 

température est modélisée à l’aide d’une courbe de gel des sols. L’impact de la ségrégation 

du sel lors de la formation de la glace a aussi été pris en compte.  

 𝜃 (𝑇) =   {
(𝜙 − 𝜃𝑟) 𝑒𝑥𝑝 (− 

𝑇 − 𝑇𝐹

𝑇𝐶

) + 𝜃𝑟 , 𝑇 ≤  𝑇𝐹  

𝜙, 𝑇 >  𝑇𝐹       

 
 

8.4 

 

- A partir des mesures effectuées à différentes salinités et températures, une teneur en eau 

résiduelle a été calculée au cours de la descente en température. L’évolution de la teneur en 

eau est cohérente avec le modèle de changement de phase (soil freezing curve) (Figure 67). 
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Figure 168. Résumé de la dépendance en température et au changement de phase de la conductivité 

électrique. 
Cette figure provient du Chapitre 3, expérience 11. Au-dessus du point de gel, la conductivité varie linéairement avec la 

température avec un coefficient de sensibilité aux alentours de 0.02/°C, alors qu’en dessous de ce point, la conductivité 

décroit beaucoup plus rapidement à cause de la transformation de l’eau en glace décrite à l’aide d’une courbe de gel. 

 

Lors du développement du modèle, nous avons choisi de nous concentrer uniquement sur la 

polarisation basse fréquence (<10 Hz), puisque nous n’avions pas assez d’informations pour 

comprendre la polarisation à plus haute fréquence vraisemblablement liée à la glace. Les cycles 

d’hystérèse identifiés peuvent s’expliquer par une cinématique différente de solidification et de fusion 

de l’eau porale. Nous avons donc voulu explorer la capacité et l’intérêt d’effectuer des mesures en 

spectroscopie large bande. En effet, cette technique permet de caractériser les propriétés diélectriques 

du milieu à plus haute fréquence, en lien avec la présence d’eau libre et liée dans l’espace poral. Bien 

que les conditions expérimentales soient perfectibles, nos résultats préliminaires montrent l’intérêt de 

la méthode, puisque nous enregistrons une fluctuation des propriétés diélectriques du milieu au cours 

du gel. Par exemple, la partie imaginaire de la permittivité relative à haute fréquence (≈ 6 GHz) 

diminue au cours de la transformation de l’eau libre en glace (Figure 78). Un modèle de dépendance 

en température pour la permittivité relative à 1.0 GHz a été appliqué et ajuste relativement bien les 

données. La prochaine étape sera l’intégration des paramètres pétrophysiques (e.g. le facteur de 

formation) déterminés à basse fréquence dans les modèles de polarisation haute fréquence afin de 

mieux paramétrer les modèles. 
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 Ensuite, nous avons appliqué le monitoring géophysique à une expérience in-situ (Chapitre 

5). Cette expérience consistait à faire fonctionner pendant 584 h et en continu une corbeille 

géothermique afin de générer une anomalie thermique et un noyau de glace. Durant cette expérience, 

neuf acquisitions géophysiques ont été effectuées à l’aide d’un dispositif classique, composé de 64 

électrodes avec un espacement d’un mètre. Les données de conductivité et de polarisation provoquée 

en domaine temporel ont été inversées (Annexe K). Mais seules les données de conductivité ont 

permis de détecter l’anomalie thermique et le changement de phase. Le modèle développé à partir des 

essais en laboratoire a aussi été appliqué à cette expérience, ce qui a permis de confirmer la validité 

de notre modèle. Cependant, la localisation de l’anomalie ne correspond pas parfaitement à la 

localisation de la corbeille géothermique ce qui peut s’expliquer par un problème de résolution 

spatiale de notre dispositif et par l’utilisation d’une acquisition 2D. Pour résoudre ces problèmes, 

nous avons mis en place un nouveau dispositif géophysique en 3D avec des électrodes en forage 

(Annexe L). Une nouvelle expérience a été effectuée durant l’hiver 2018-2019 afin de réaliser le suivi 

temporel des corbeilles géothermiques ; les données n’ont pas été traitées dans le cadre de cette thèse. 

 

 Le monitoring géophysique a aussi été appliqué aux essais en milieu saturé de l’expérience 

analogique (Chapitre 7 et Chapitre 8). Le modèle développé dans les chapitres précédents est cohérent 

avec les observables géophysiques. Ce modèle peut être utilisé pour améliorer la détection d’un noyau 

de glace. La tomographie de résistivité électrique réalisée n’a pas réussi à délimiter précisément le 

noyau de glace indiquant que le processus d’inversion doit être amélioré. Pour cette expérience, les 

données de polarisation provoquée doivent encore être inversées. 

 

 Pour conclure, le modèle pétrophysique de la couche de Stern dynamique a été étendu pour 

prendre en compte la dépendance en température et au changement de phase des propriétés électriques 

du milieu poreux. Il a été validé aussi bien sur l’expérience analogique que sur l’expérience in-situ.  

 

Le suivi des transferts thermo-hydriques induits par les corbeilles géothermiques à l’aide d’un 

monitoring géophysique présente bien un intérêt puisqu’il permet d’apporter une information 

complémentaire par rapport aux mesures de température, notamment durant le changement de phase 

pendant lequel la température est constante. Cependant, l’application du monitoring géophysique au 

suivi des corbeilles géothermiques est complexe par la nature de l’anomalie. En effet, l’anomalie 

thermique est de faible ampleur puisque la variation de température du sol est au maximum d’environ 

15°C (≈ 12 à – 3°C) entre le cœur du noyau de glace et le sol non perturbé et de quelques degrés entre 

le sol gelé et le sol non gelé. De plus, cette anomalie thermique est spatialement peu étendue (quelques 

mètres) et localisée autour de la corbeille géothermique dans un environnement perturbé en raison de 
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l’installation de cette dernière. En d’autres termes, le suivi géophysique des corbeilles géothermiques 

demande le développement de dispositifs de mesure spécifiques, notamment avec l’emploi d’un 

dispositif en 3D à cause de l’aspect axisymétrique des processus thermiques (par exemple Annexe 

L). 

 

Un autre aspect important est la stratégie d’acquisition. Plus précisément, il faut optimiser la 

résolution spatiale et temporelle en prenant en compte le nombre de mesures, la géométrie du 

dispositif, la durée et la fréquence d’acquisition en lien avec le processus thermique à suivre. Dans le 

cas de l’expérience analogique, les processus thermiques sont si rapides que la durée de l’acquisition 

a été l’une des principales contraintes. Actuellement, il n’y a pas ou peu d’outils permettant de traiter 

et d’analyser « rapidement » les données issues d’un suivi géophysique en 4D avec un dispositif de 

mesure en 3D, particulièrement avec les conditions frontières isolantes de l’expérience analogique. 

Ainsi, l’absence d’outil efficace est un frein dans l’application de la méthode et nous a imposé de 

choisir les acquisitions à inverser. 

 

Enfin, le dernier aspect concerne la stratégie d’inversion qui conditionne la capacité du 

monitoring à suivre une évolution temporelle. Plus précisément, un suivi temporel géophysique 

nécessite une inversion avec une régularisation spatio-temporelle (4D) adaptée, ce qui est un 

processus lourd. Il est aussi nécessaire d’améliorer l’inversion notamment en introduisant la 

connaissance a priori des paramètres du modèle, qui peuvent être déduis de la distribution des 

températures. 
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Annexe A. Polarisation d’électrode 

 
Figure 169. Influence de la polarisation d'électrode. 

Figure d’après Kremer & Schönhals (2012). Partie réelle (cercles) et partie imaginaire (carrés) de la permittivité 

complexe pour une solution de polypropylène glycol.  

 

La polarisation d’électrode est considérée comme une polarisation parasite puisqu’elle 

masque la réponse de l’échantillon notament lors de mesures avec un dispositif à deux électrodes. 

Généralement, cette polarisation est plus importante pour des milieux présentant des conductivités 

fortes. La polarisation d’électrode a pour effet, que la partie réelle de la permittivité complexe 

augmente lorsque la fréquence décroit. La polarisation moléculaire ne permet pas d’expliquer ce type 

de comportement.  

La polarisation d’électrode correspond à un blocage des porteurs de charges au niveau de 

l’interface échantillon / électrode. Il y a donc une sépration des charges selon leur polarité. Cette 

séparation de charge induit une polarisation. Kremer and Schönhals (2012) propose comme première 

approche de modéliser ce type de polarisation à l’aide d’une double couche électrique associée à une 

longeur de Debye et à un temps caractéristique.  

Un moyen simple pour identifier, si une polarisation d’électrode est notable, consiste à 

remplacer changer le type d’électrode ou modifier le temps caractéristique (modification da la 

configuration géométrique du porte-échantillon, e.g. épaisseur de l’échantillon). Certains travaux 

essayent de corriger les mesures. La plupart des corrections se basent sur des modèles (des circuits 

équivalents). Pour plus de détail, voir Schwan (1992), et ses références. 
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Annexe B. Historique de la méthode de Polarisation Provoquée. 

 Bref historique 

Le développement de la Polarisation Provoquée a un caractère buissonnant, liant l’élaboration 

de théories sur les phénomènes physico-chimiques relatifs aux processus de polarisation, les 

applications de cette méthode sur le terrain ou en laboratoire, et le développement instrumental. Ainsi, 

chaque grande avancée a été possible uniquement lors de développements dans ces trois champs de 

recherches. Si nous devons décomposer l’histoire de cette méthode, nous le ferons en trois grandes 

phases :  

 

i) une phase précoce, du début du XXème siècle jusqu’à la fin de la seconde guerre mondiale. 

Cette phase correspond à l’observation du phénomène de polarisation au cours de mesures de 

conductivité classique sur le terrain (Schlumberger, 1920). Ce phénomène de polarisation est vu 

comme un indice permettant dans certains cas d’aider à déterminer le type de formation géologique. 

La recherche en PP est principalement effectuée en France par Conrad Schlumberger, et en Russie. 

Les Etats-Unis ne s’intéressent que tardivement à cette méthode (pendant la deuxième guerre 

mondiale). Cette phase précoce consiste exclusivement en des mesures sur le terrain en domaine 

temporel dans un cadre de prospection minière. 

ii) une phase de développement de modèles, à partir de la fin de la deuxième guerre mondiale 

jusqu’au début des années 90 : la recherche en PP est dominée par les Etats-Unis et l’URSS.  

Tout d’abord les scientifiques américains rattrapent leur retard dans ce domaine avec les 

travaux précurseurs de Bleil (1953) et de Siegel Seigel (1959) dans les années 50-60. Ces travaux 

préliminaires s’intéressent à la détection d’amas métallifères et à la compréhension du phénomène. 

En effet, dans les environnements contenant des particules métalliques, le phénomène de polarisation 

est bien plus important que dans des milieux sans particules métalliques. Puis, progressivement la 

recherche s’étend à des milieux plus classiques et à des applications environnementales, mêlant aussi 

bien des mesures sur terrain qu’en laboratoire. Vers le début des années 60, les scientifiques 

américains commencent à élaborer des modèles pétrophysiques pour expliquer les phénomènes de 

polarisation. Nous pouvons citer les travaux de Marshall & Madden dans le cas de milieux sans 

particules métalliques et ceux de Schwarz dans le cas de suspensions colloïdales. Progressivement, 

les modèles se complexifient afin de mieux modéliser les données spectrales acquises en laboratoire, 

par exemple, avec les modèles de Pelton et al. (1978) et de Wong (1979) pour les milieux à particules 

métalliques et le modèle de Vinegar et Waxman (1984).  

Du côté de l’Union Soviétique, la recherche en PP continue avec les travaux de Komarov 

jusque dans les années 80 et par le développement d’un modèle pétrophysique : le modèle standard 

de Dukhin et Shilov (Dukhin et al., 1974). 
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iii) une phase tardive à partir des années 90. Cette phase commence par la poursuite du 

développement du modèle de la couche de Stern dynamique (Dynamic Stern layer model), initié dans 

les années 85 (Zukoski and Saville, 1986a, 1986b). Puis à partir des années 2000, la PP est appliquée 

de plus en plus à des problématiques environnementales (hydrogéologie, permafrost) tout en essayant 

de déterminer la distribution des paramètres pétrophysiques des milieux investigués (saturation, 

perméabilité hydraulique, température). 

 

 Phase précoce 

Au début du XXème siècle, dans le cadre de la prospection minière et pétrolière, Conrad 

Schlumberger a décrit pour la première fois le phénomène de « polarisation provoquée ». En effet, il 

constata que la différence de potentiel entre deux électrodes décroit lentement après l’arrêt de 

l’injection d’un courant électrique dans le sol (Schlumberger, 1920). Il suspecte que cet effet est lié à 

un mécanisme électrochimique et est un indicateur qualitatif du type de roches. Il quantifia l’intensité 

de ce phénomène à l’aide du rapport entre le voltage secondaire et le voltage primaire. 

Une dizaine d’années plus tard, des études soviétiques se sont intéressées à la polarisation 

d’amas de sulfures (en fonction du temps d’injection, de la composition minéralogique et de la nature 

de l’électrolyte) mais aussi à la polarisation de roches sans particules métalliques (Seigel et al., 2007). 

Jusque dans les années 1960, la PP est couramment utilisée en URSS en prospection minière. 

 

 Phase de développement de modèles 

Parallèlement, les premières études américaines sont confidentielles et militaires. Elles 

s’initient durant la deuxième guerre et ont pour but la détection de mines (Seigel et al., 2007). A la 

sortie de la guerre, durant sa thèse Bleil conduit des expériences en laboratoire sur la PP et l’applique 

à des sites contenant notamment de la magnétite et des sulfures de fer. Il conclut que la décroissance 

du voltage secondaire est gouvernée par un processus de diffusion ionique au niveau de surfaces 

polarisables (e.g. particules métallique au sens large) (Bleil, 1953).  

A partir des années 1950, Seigel effectue de nombreuses mesures de terrain (avec ou sans la 

présence de particules métalliques) et conclue que l’un des paramètres clés est le ratio du champ 

secondaire sur le champ primaire (semblable à la notion développée par Schlumberger). Il définit 

ainsi la chargeabilité M comme étant une propriété du milieu intégrant l’ensemble des effets de 

polarisation (Seigel, 1959). Ces études ont été effectuées dans le domaine temporel, à causes des 

limitations instrumentales de l’époque. Il faut aussi noter que dans les années 50, Collet et Seigel ont 

réalisé quelques mesures spectrales en laboratoire montrant une dépendance fréquentielle du 

« phénomène de polarisation » (Seigel et al., 2007). 
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  Dans le même temps, Marshall & Madden (1959) introduisent plusieurs notions comme la 

polarisation de membrane et la polarisation d’électrodes. Ils définissent le paramètre de facteur 

métallique (metal factor MF) qui est le ratio entre la chargeabilité et la résistivité. Le MF permet 

d’identifier plus facilement certaines minéralisations (comme le graphite). Dans cet article, ils 

introduisent aussi le pourcentage d’effet fréquence (percent frequency effect PFE) qui décrit la 

variation de la résistivité (implicitement son amplitude) en fonction de la fréquence. 

A la même époque, Vacquier et al. (1957) sortent de l’application classique de la PP (i.e. 

prospection minière) puisqu’ils utilisent cette méthode pour la recherche d’eau dans la vallée du Rio 

Grande. Au cours de cette étude, ils mettent en évidence par des expériences en laboratoire 

l’importance du type de minéraux, de solvants et de la salinité. 

Peu de temps après, Schwarz (1962) s’intéresse à la dispersion diélectrique de colloïdes dans 

une solution électrolytique. Il met en évidence une double couche présente à la surface des colloïdes. 

Lors de l’application d’un champ électrique, un déplacement de contre-ions dans ces couches 

apparaît. Ce déplacement est lié à un temps de caractéristique, dit de relaxation. Il estime aussi les 

mobilités ioniques des contre-ions.  

Suit une période (années 70 à 90) où la PP en domaine spectral se développe mais reste limitée 

par les phénomènes de couplage électromagnétique. A ce sujet, Pelton et al. (1978) élaborent un 

modèle de relaxation de la résistivité complexe afin de corriger les effets de couplage lors de mesures 

avec des particules métalliques. Ce modèle est basé sur un modèle Cole-Cole (Cole and Cole, 1941).  

Durant cette période, la PP est principalement utilisée pour la prospection des hydrocarbures. 

Par exemple, Waxman & Smits (1968) développent un modèle de conductivité électrique liée à la 

Capacité d’Echange Cationique CEC (Cation Exchange Capacity), à la saturation et la salinité de 

l’eau. Ce modèle a été développé pour améliorer l’interprétation des données géophysiques dans le 

cadre d’études pétrolières. Puis Vinegar & Waxman (1984) étendent ce modèle en l’appliquant à des 

données de PP spectrale pour des sables argileux. Clavier et al. (1984) transforment ce précédent 

modèle pour prendre en compte l’effet d’une couche de molécules d’eau à la surface des minéraux 

que les contre-ions ne peuvent pas pénétrer (i.e. zone d’exclusion). Ce modèle appelé Dual-Water 

Model puisqu’il distingue une eau proche, liée aux « argiles (clay water) » et une eau éloignée de la 

surface minérale correspondant à l’eau porale (far water or bulk water). Ce modèle implique un terme 

correctif qui devient sensible pour les minéraux à forte CEC. 

Enfin, pour les milieux avec particules métalliques disséminées,  Van Voorhis et al. (1973) 

développent un modèle empirique, nommé le modèle de Drake (Drake’s model) ou modèle à 

déphasage constant. Il décrit la variation de la conductivité complexe à l’aide d’une relation linéaire 

en fonction du logarithme de la fréquence. Puis Wong (1979) développe un modèle pétrophysique 

pour une sphère métallique dispersée dans un milieu.     
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En URSS, à la suite de Schwarz (1962), Dukhin et al. (1974) élaborent un modèle de 

polarisation pour une particule immergée dans un électrolyte. Ce modèle considère une double couche 

électrique (Electrical Double Layer) entourant la particule. Cette double couche se compose d’une 

couche de Stern (Stern Layer) et d’une couche diffuse (Diffuse Layer). Mais ils considèrent que la 

couche de Stern ne se polarise pas. Ce modèle est appelé le modèle standard. Ce modèle standard 

bien que largement utilisé ne permet pas d’expliquer l’ensemble des résultats expérimentaux (Revil 

et al., 2012a). 

 

 Phase tardive 

La prochaine étape a été le développement du modèle de la couche de Stern dynamique 

(Dynamic Stern layer model) initié par les travaux de (Zukoski and Saville, 1986b, 1986a). Ce modèle 

donne un rôle prépondérant à la polarisation de la couche de Stern. Ce modèle a été repris par Revil 

et ses collègues depuis le début des années 2010 (par exemple, Leroy et al., 2008; Revil et al., 2012; 

Revil & Florsch, 2010). 

Par ailleurs, un autre modèle a été élaboré mettant l’accent sur la polarisation de membranes, 

initié par Titov et al. (2002) et repris récemment par Bücker & Hördt (2013b, 2013a). 

D’un point de vue application, la PP est maintenant appliquée dans divers environnements ou pour 

diverses applications : déchets miniers (Günther and Martin, 2016) ; détection de veines de charbons 

en combustion  (Shao et al., 2017) ; pollutions de sol (Flores Orozco et al., 2012; Vanhala, 1997) ;  

reconnaissance de permafrost (Dafflon et al., 2013; Wu et al., 2017) ; glissement de terrain (Flores 

Orozco et al., 2018). De plus, depuis peu, la PP spectrale commence à être pratiquée sur le terrain 

(Gallistl et al., 2016; Günther and Martin, 2016). Actuellement, les travaux de recherche en PP se 

concentrent :  

- sur la compréhension des temps de relaxation,  

- sur le développement d’instruments de terrain spectral (ou temporel mais avec des temps 

d’injection plus étendus), 

- sur l’application des relations pétrophysiques afin de prédire des distributions de paramètres 

pétrophysiques comme la perméabilité hydraulique (Binley et al., 2005; Borner et al., 1996), 

la Capacité d’Echange Cationique CEC (A Revil et al., 2019).  

 

Un historique de la méthode est détaillé dans Seigel et al. (2007), tandis que Revil et al. (2012) 

présentent plus de développements successifs des modèles.  
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Annexe C. Modèles de Polarisation 

Modèles empiriques 

Les spectres de conductivité complexe ou de permittivité complexe peuvent être modélisés à partir 

de modèles développés à l’origine pour décrire les phénomènes de relaxation diélectrique dans des 

fluides, notamment pour des fluides glycolés.  

 Modèle de Debye, 1929 

Debye (1929) a constaté que si toutes les espèces chimiques ont le même temps caractéristique 

(i.e. temps de relaxation) et n’interfèrent pas entre elles, la permittivité complexe du milieu 휀∗ peut 

être décrite par : 

 

 

휀∗(𝜔) =  휀′(𝜔) − 𝑖휀′′(𝜔) =  휀∞ + 
휀0 − 휀∞

1 + 𝑖 𝜔 𝜏𝑑𝑒𝑏𝑦𝑒

 C.1 

où, 휀′ la partie réelle et  휀′′ la partie imaginaire de la permittivité complexe ;  휀0 la permittivité 

diélectrique à base fréquence ; 휀∞ la permittivité diélectrique à haute fréquence ; 𝜔 la pulsation 𝜔 =

2𝜋𝑓 (rad.s-1) ; 𝜏𝑑𝑒𝑏𝑦𝑒 le temps caractéristique (s) ; 𝑖 l’unité imaginaire. 

 

 Le temps caractéristique de relaxation est défini par : 

 

 

𝜏𝑑𝑒𝑏𝑦𝑒  =
4 𝜋 𝜂 𝑎3

𝑘 𝑇
 C.2 

où, 𝜂 est la viscosité dynamique du liquide (Pa.s) ; 𝑎 le rayon de la particule (m) ; 𝑘 la constante de 

Boltzmann (1,38064852 × 10-23 m2 kg s-2 K-1) ;  𝑇 la température (K).  

 

 Modèle Cole-Cole, 1941 

Dans le cas où les particules n’ont pas toutes le même temps de relaxation, elles engendrent 

une distribution de temps de relaxation, généralement notée ℎ(𝜏). Cole and Cole (1941) ont modifié 

le modèle de Debye en intégrant un facteur α. Ainsi, la permittivité complexe s’exprime par : 

 

 

휀∗(𝜔) =  휀′(𝜔) − 𝑖휀′′(𝜔) =  휀∞ + 
휀0 − 휀∞

1 + (𝑖 𝜔 𝜏𝐶𝐶)1−𝛼
 C.3 

Avec, 𝜏𝐶𝐶 le temps de relaxation (s) médian ou central de ℎ(𝜏) ; ce temps de relaxation détermine la 

position du pic de phase ; 0 < 𝛼 < 1  le facteur de largeur de distribution lié à la distribution des 

temps de relaxation (-). Si α est nul, le modèle Cole-Cole correspond à un modèle de Debye avec un 

unique temps de relaxation. A l’opposé, α proche de 1 signifie que la distribution des temps de 

relaxation est étendue.   
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 Modèle de Davidson-Cole, 1951 

Le modèle Cole-Cole implique une symétrie dans la réponse fréquentielle qui n’est pas 

effective dans certains milieux (e.g. glycérol à basse température). Ainsi, Davidson and Cole (1951) 

ont ajouté un facteur permettant de prendre en compte la dissymétrie observée : 

 

 

휀∗(𝜔) =  휀′(𝜔) − 𝑖휀′′(𝜔) =  휀∞ + 
휀0 − 휀∞

(1 + 𝑖 𝜔 𝜏𝐶𝐶)𝛽
 C.4 

où, 0 < 𝛽 < 1 est la constante de Davidson-Cole (-). 

 

 Modèle de Havriliak-Negami, 1966 

Havriliak and Negami (1966) proposent une formulation (équation C.5) combinant le facteur 

de largeur de distribution (α) et la constante de Davidson-Cole (β). Cette formulation généralisée 

permet d’ajuster les réponses basse et haute fréquence indépendamment. Elle permet aussi de 

retrouver la configuration de Debye, avec 𝛼 = 0 et 𝛽 = 1 : 

 

 

휀∗(𝜔) =  휀′(𝜔) − 𝑖휀′′(𝜔) =  휀∞ + 
휀0 − 휀∞

(1 + (𝑖 𝜔 𝜏𝐶𝐶)1−𝛼)−𝛽
 C.5 

 

 Modèle de Pelton, 1978 

Pelton et al. (1978) ont transposé le modèle Cole-Cole décrivant la dispersion de la 

permittivité complexe en un modèle décrivant la dispersion de la résistivité complexe : 

 

 

𝜌∗(𝜔) =  𝜌0  [1 − 𝑚 (1 − 
1

1 + (𝑖𝜔𝜏𝐶𝐶)𝑐
)] C.6 

où, 𝜌0 est la résistivité à basse fréquence i.e. DC (Ω.m) ; 𝜌∞ la résistivité haute fréquence (Ω.m); 𝜏𝐶𝐶 

le temps de relaxation principal (s) ; 𝑐 l’exposant du modèle Cole-Cole (-). Cet exposant appelé 𝑐 dans 

le modèle de Pelton, est en réalité similaire à l’exposant 𝛼. 

m (-) est la chargeabilité définie par :  

 

 

𝑚 = 
𝜌0 − 𝜌∞

𝜌0

 C.7 

 

Le modèle de résistivité complexe de Pelton (équation C.6) peut être récrit en conductivité : 

formulation de Abdul Samad (2017) 

 

 

𝜎∗(𝜔) =  𝜎0  [1 + 𝑚 (
(𝑖𝜔𝜏𝐶𝐶)𝑐

1 + (𝑖𝜔𝜏𝐶𝐶)𝑐(1 − 𝑚)
)] C.8 
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Figure 170. Comparaison des modèles Debye, Cole-Cole, Davidson-Cole et Havriliak-Negami. 

Figure modifiée d’après Manceau (2008). Spectres de permittivité, parties réelle (gauche) et imaginaire dit aussi des 

pertes diélectriques (droite) pour différents modèles empiriques avec comme paramètres : 휀0 = 5 ; 휀∞ = 1 ; 𝜏 = 1.6∙10-

3 s , 𝛼 = 0.6 ; 𝛽 = 0.8. 

 

Modèles pétrophysiques liés à la polarisation de membrane ou de semi-conducteurs 

Des modèles ont été spécifiquement développés pour décrire la polarisation de membrane et 

celle des semi-conducteurs. Ils seront sommairement décrits dans ce manuscrit. En effet, nous 

travaillons dans des milieux poreux sans ou avec une teneur négligeable en semi-conducteur et ces 

polarisations peuvent être négligées en première approche (Revil et al., 2012a). 

 

 Modèle pour la polarisation de membrane 

  La polarisation de membrane est liée à des gradients de concentration locaux. Le 

premier modèle à décrire cette polarisation est celui de Marshall and Madden (1959), repris 

récemment par Titov et al. (2002) puis par Bücker and Hördt (2013a, 2013b). Pour rappel, le milieu 

poreux est vu comme une succession de pores larges et étroits (rétrécissements), définissant des zones 

dites actives (dites zones ion-sélectives) et d’autres passives (zones non-sélectives). Ces zones ont 

des nombres de transport différents pour les cations et les anions, ce qui implique l’établissement de 

différences de concentration dans la double couche électrique des larges et petits pores. De plus, dans 

les petits pores, la double couche électrique pénètre plus l’espace poral. Il en résulte que sous l’effet 

d’un champ électrique, un surplus de cations et un déficit d’anions s’initie à l’interface des pores de 

différentes tailles, impliquant un phénomène de polarisation (voir la figure 2 dans Titov et al. (2002)). 

D’après la théorie, la polarisation de membrane diminue avec l’augmentation de la salinité et 

s’explique par une diminution de l’épaisseur de la double couche électrique (Ghorbani, 2007). 

Excepté le modèle de Vinegar and Waxman (1984), il n’existe pas de modèle unifié intégrant les 

polarisations de la couche de Stern et de membrane. La polarisation de membrane à elle seule n’est 

pas capable de reproduire l’ensemble des mesures spectrales. Ainsi, pour des fréquences du milli-

hertz au kilohertz, le processus de polarisation majoritaire semble être la polarisation induite par la 

couche de Stern (Revil, 2012). 
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 Modèle pour la polarisation des particules métalliques, semi-conductrices 

La polarisation liée aux particules métalliques au sens large peut être modélisée à partir de 

modèles de type Cole-Cole où le pic de phase peut être relié à la taille des particules. Un modèle 

pétrophysique a été développé par Revil et collaborateurs dans une série d’articles (Revil et al., 

2015b). Cette polarisation est le processus majoritaire par rapport à la polarisation liée à la double 

couche électrique des grains dans les milieux contenant ce type de particules. Ce modèle est basé sur 

un modèle Cole-Cole en conductivité complexe prenant en compte la teneur volumique des particules 

métalliques. Les principales équations définissant la conductivité complexe σ* sont les suivantes : 

 

 

𝜎∗ =  𝜎∞ + (1 − 
𝑀

1 + (𝑖 𝜔𝜏0)
𝑐
) C.9 

 

 

𝑀 ≈
9

2
 𝜑𝑚 + 𝑀𝑏 C.10 

où, 𝑐 est l’exposant Cole-Cole (-) ; 𝜏0 le temps de relaxation Cole-Cole (s) ; 𝜎∞ la conductivité 

instantanée ou haute fréquence (S.m-1) ; 𝜔 la pulsation (rad.s-1) ; 𝑀 la chargeabilité totale du milieu 

(-)  ; 𝜑𝑚 la teneur volumique en particules métalliques (-) ; 𝑀𝑏 la chargeabilité du milieu sans 

particule métallique, dite background, liée à la polarisation de la double couche électrique (-). 

 

Il est peu probable que des corbeilles géothermiques soient implantées dans des milieux où la 

teneur en particules métalliques soit suffisante pour nécessiter l’utilisation de ce modèle. Néanmoins, 

l’influence de la température et du changement de phase ont été intégrés dans ce modèle, 

respectivement dans Revil et al. (2015)  et dans Revil et al. (2019) (voir aussi Annexe H). 
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Annexe D. Platine de mesure SIP, de type « Wenner » 

 
Figure 171. Platine de mesure SIP. 

a) vue 3D et b) vue en coupe verticale. Modélisation directe effectuée sous Comsol Multiphysics. Distribution du potentiel 

pour une injection au niveau des électrodes C1 et C2. Les équipotentielles (lignes noires) sont espacées tous les 0.01 V.  

c) vue 3D de la platine en cours de mesure et d) vue de la face inférieure (face de contact). La platine a été réalisée à 

l’aide d’une imprimante 3D en PLA et les électrodes sont des électrodes médicales Ag/AgCl en pastille (Ø 4.0 mm). 

 

Le calcul du coefficient géométrique pour ce type de dispositif peut s’effectuer suivant deux 

approches : i) à partir de mesures de conductivité sur des solutions salines, ii) par une modélisation 

directe. Au total, nous avons effectué 8 mesures sur des solutions salines et obtenu un facteur 

géométrique moyen de 16.6 +/- 0.5m-1. Le coefficient géométrique obtenu à partir de la modélisation 

Comsol est de 16.6+/- 0.1 m-1. 

 

Table 33. Mesure de conductivité sur des solutions salines pour déterminer le coefficient 

géométrique du dispositif de mesure. 

σw (S/m) R (Ω) Phase G' (S) G'' (S) K (m-1) 

0.00914 1832.18 -8.31 E-4 5.46 E-4 4.54 E-7 16.74 

0.01 1591.26 0.3 6.28 E-4 1.99 E-7 15.91 

0.05 321.08 -1.0 3.11 E-3 3.02 E-6 16.05 

0.1 165.61 -1.7 6.04 E-3 9.96 E-6 16.56 

0.1371 120.72 1.07 E-3 8.28 E-3 -8.85 E-6 16.55 

0.5 34.42 -1.2 2.91 E-2 3.47 E-5 17.21 

1 16.75 -1.3 5.97 E-2 8.02 E-5 16.74 

1.28 13.59 1.22  E-3 7.36 E-2 -1.07 E-4 17.39 
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Annexe E. Protocole de CEC 

 Définition 

La Capacité d’Echange Cationique (CEC) est une propriété pétrophysique des minéraux, des sols 

et des roches. La CEC est la somme des ions pouvant être adsorbés à la surface des minéraux. 

Autrement dit, la CEC est le nombre de moles adsorbées à la surface des minéraux par unité de masse. 

Traditionnellement, la CEC est exprimée en meq/100g (en unité SI, 1 meq/100g = 963.20 C.kg-1). 

Comme le montre la Figure 172, la CEC peut être aussi reliée à la surface spécifique (SSA) avec une 

relation linéaire (Bower and Hatcher, 1966; Curtin and Smillie, 1976; Petersen et al., 1996). La CEC 

est principalement utilisée en agronomie comme un indicateur de fertilité des sols (Moore et al., 

1998). Dernièrement, la CEC a été aussi utilisée comme un indicateur de l’altération (Ghorbani et al., 

2018). 

 
Figure 172. Corrélation entre la Capacité d’Echange Cationique (CEC) et la Surface Spécificique 

(SSA). 
Figure extraite de Petersen et al. (1996). a) Mesures réalisées au cours de l’étude de Petersen et al. (1996), b) 

Comparaison avec les données issues de la littérature. Selon les études, la corrélation entre la surface spécifique et la 

CEC est plus ou moins bonne ce qui pourrait être expliqué par la forte dépendance de la CEC vis-à-vis du type d’argile 

(Jackson et al., 1986). 

 

 Méthodes de détermination 

Dès le milieu du dix-neuvième siècle, la détermination de la CEC était cruciale pour apprécier la 

fertilité des sols (Way, 1850). Actuellement, il existe de nombreuses méthodes pour déterminer la 

CEC (Rhoades, 1982). Ces méthodes varient par le type d’extraction, de titration et l’utilisation de 

solution tampon pour le pH.  

La première méthode consiste à titrer les ions extraits de la surface des colloïdes. Ce protocole 

s’effectue en quatre étapes : (Voir la figure 8.27 dans Weil & Brady, 2017). 

1) Une solution concentrée lessive le sol pour remplacer les cations adsorbés sur la surface 

minérale. 

2) Le sol est lavé pour éliminer l'excès d'ions situé dans les pores. 

3) Une nouvelle solution concentrée permet de libérer les ions précédemment adsorbés. 

4) Une titration des ions relâchés est réalisée.  
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La deuxième méthode est beaucoup plus simple puisqu’elle consiste à titrer les ions adsorbés par 

le sol par différence. Un volume d’une solution concentrée est mélangé avec le sol. Les ions présents 

dans la solution vont s’adsorber. La titration consiste à mesurer la quantité restante d’ions dans la 

solution et ainsi, déterminer la CEC par différence.  

La titration s’effectue soit par spectro-colorimétrie dans le cas de solutions colorées soit par 

spectrométrie d’absorption atomique, soit par spectrométrie d’émission pour la titration des cations 

Ca, Mg et K (Ciesielski et al., 1997).  

Enfin, l’utilisation d’une solution pH lors de l’extraction peut conduire à une surestimation de la 

CEC par rapport à la CEC in-situ (au ph du sol), cela est d’autant plus vrai dans le cas de sols acides 

(Weil and Brady, 2017). 

 

 Méthode au chlorure de cobaltihexamine (III) 

Dans le cadre de cette thèse, nous avons choisi d’utiliser la deuxième méthode pour sa simplicité 

de mise en œuvre avec une solution concentrée de cobaltihexamine. Les ions cobalts restant dans la 

solution sont titrés par spectro-colorimétrie (les ions cobalts ont une forte affinité avec les sites 

d’échange) et sans tamponner le pH. Cette méthode a été décrite et validé par Ciesielski et al. (1997) 

puis par Aran et al. (2008). La détermination de la CEC s’effectue en plusieurs étapes : 

1) Préparation de la solution de chlorure de cobaltihexamine (III) à 0.05N soit 4.4580 g de 

chlorure de cobaltihexamine en poudre diluée dans un litre d’eau osmosée. 

2) Tamisage/broyage de l’échantillon pour récupérer uniquement la fraction inférieure à 2mm. 

3) Séchage de l’échantillon pendant 24h à des températures comprises entre 80 et 105°C. Il est 

généralement admis qu’au-delà de 105°C, l’eau liée et l’eau de cristallisation de certains 

minéraux (e.g. gypse) commencent à être éliminées. De plus, 105°C est aussi la température 

utilisée par de nombreuses normes d’essais géotechniques. 

4) Mise en solution du sol avec la solution de chlorure de cobaltihexamine (III). Pour des sols, 

généralement, nous mélangeons environ 2 g de sol sec avec 40 ml de solution. Lorsque les 

CEC attendues sont faibles, la masse de sol mise en solution peut être augmentée jusqu’à 15 

g au maximum. Pour plus de détails, voir Table 38 et Annexe F. 

5) Agitation rotationnelle (Multi-purpose Tube Rotator, Fischerbrand) entre 15 et 60tour.min-1 

au minimum pendant une heure afin que l’adsorption d’ions soit optimale.  

6) Centrifugation (Centrifugeuse 3K 10, Sigma). Les échantillons sont ensuite centrifugés 

pendant 10 min à 4 500 tour/min-1. 

7) Filtration. Le surnageant présent dans les tubes est prélevé et filtré à l’aide de filtres de 0.22 

µm (Millex GP filters). 

8) Mesure du pH et de la température dans le reste du surnageant. 
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9) Mesures d’absorbance à l’aide d’un spectrophotomètre (Bibby ScientificTM JenwayTM 

6320D). Pour chaque échantillon, deux mesures d’absorbance sont réalisées : absorbance 

témoin (i.e. solution de chlorure de cobaltihexamine à 0.05N) et absorbance de la solution 

filtrée. L’absorbance est mesurée à 472 nm (ou à 475 nm selon certains auteurs). Cette 

longueur d’onde correspond à l’absorbance maximale de l’ion cobalt.  

10) Détermination de la CEC à l’aide de la formule suivante : (Aran et al., 2008) 

 

Pour une solution avec une normalité de 0.05 N 

 𝐶𝐸𝐶𝐴472 = [
(𝐴4720.05𝑁 − 𝐴472𝑒𝑐ℎ)

𝐴4720.05𝑁

] × 50 ×
𝑉

𝑚
× 100 

 

E.1 

Variables et dimensions 

𝐶𝐸𝐶𝐴472 meq.100g-1 CEC déterminée avec la méthode du chlorure de cobaltihexamine.  

𝐴4720.05𝑁 - Absorbance de la solution témoin (de base). 

𝐴4720𝑒𝑐ℎ - Absorbance de la solution de l’échantillon. 

𝑉 l Volume de solution de chlorure de cobaltihexamine (𝑉 = 0.04𝑙) 

𝑚 g Masse sèche mise en solution. 

 

Remarque :  pour la détermination de la CEC avec des solutions de chlorure de cobaltihexamine à 

plus basse normalité se référer à la prochaine annexe (expérience #2) et utiliser l’équation F.1. 

 

 Règles de sécurité 

La solution de chlorure de cobaltihexamine est photosensible ce qui implique de l’utiliser rapidement 

et de la stocker préférentiellement à l’abri de la lumière. De plus, cette solution est CMR 

(Cancérogènes, mutagènes et reprotoxiques) et son utilisation nécessite de respecter des règles de 

sécurité particulières.  
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Annexe F. Développement méthodologique pour la détermination 

de la CEC avec la méthode au chlorure de cobaltihexamine (III) 

 Développement méthodologique et expérimentations 

A notre connaissance, la CEC est avant tout une mesure agronomique ; elle a donc été déterminée 

principalement pour des sols. Au cours de cette thèse, nous nous sommes intéressés à étendre la 

détermination de la CEC par la méthode du chlorure de cobaltihexamine à des roches volcaniques 

(Ghorbani et al., 2018), à des grès (A. Revil et al., 2018a), à des sables siliceux et à des nodules 

métalliques.  En effet, connaitre la CEC des échantillons permet de mieux paramétrer les modèles de 

polarisation provoquée. Lors de nos premiers tests sur des roches volcaniques ou sur des sables 

siliceux, la CEC trouvée était nulle voire négative. En effet, nous avions utilisé un protocole mis au 

point pour mesurer la CEC de sols contenant une fraction argileuse. Avec ces échantillons trop peu 

d’ions cobalt sont adsorbés pour générer un changement significatif de la couleur de la solution. Nous 

avons donc voulu explorer deux démarches pour adapter le protocole de mesures à nos échantillons : 

i) modifier la normalité de la solution témoin, ii) modifier la masse mise en solution. De plus, nous 

souhaitions aussi quantifier la répétabilité de nos mesures pour un échantillon à forte CEC (e.g. argile) 

et pour un sable siliceux. Nous avons donc mené trois expériences :  

Exp. #1 – Variation de la masse mise en solution ;  

Exp. #2 – Variation de la normalité de la solution de base ;  

Exp. #3 – Quantification de la répétabilité de nos mesures.  

Lors de ces expériences, nous avons aussi mesuré le pH, la conductivité et la température dans le 

surnageant pour chaque échantillon et dans les solutions témoins dites aussi de base (Table 39). 

 

 Expérience #1 – Influence de la masse. 

En théorie, le nombre d’ions cobalt adsorbés par un échantillon dépend de sa masse, une masse 

plus importante en solution devrait absorber plus d’ions cobalt. Cependant, d’après l’équation E.1 la 

CEC maximale pouvant être titrée est obtenue en annulant le terme 𝐴472𝑒𝑐ℎ, le rapport d’absorbance 

devient alors égal à 1 et une augmentation de la masse de l’échantillon entraîne alors une diminution 

de la limite maximale de détection (Figure 173a). Nous avons sélectionné trois types d’échantillons : 

une argile verte (i.e. montmorillonite en poudre et purifiée), un kaolin (argile naturelle, non traitée) 

et un sable siliceux (purifié, D50 = 184 µm). Nous avons graduellement augmenté la masse mise en 

solution de 1 g jusqu’à 5 g pour les argiles et jusqu’à 12 g pour le sable (Table 34), et nous avons 

mesuré la CEC. 
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La CEC de la montmorillonite est stable pour les trois premières masses puis commence à 

décroitre (Figure 173). Les déterminations pour les deux dernières masses sont légèrement plus basses 

que la valeur retenue (= 44.4 +/- 0.25 meq/100g) dans l’expérience #3 : 39.9 meq/100g pour 4g et 

35.7 meq/100g pour 5 g.  

Cette différence peut s’expliquer par une ou plusieurs des raisons suivantes :  

- la quasi-totalité ou la totalité des ions disponibles en solution est adsorbée ; 

- la mesure pour les faibles absorbances est moins précise, ainsi, pour des solutions totalement 

vidées d’ions cobalt, l’absorbance n’est pas exactement égale à zéro en raison des limitations 

instrumentales.  

 
Figure 173. Exp. #1 – Influence de la masse mise en solution sur la détermination de la CEC. 

(a) CEC en fonction de la masse mise en solution en échelle log, (b) Evolution du ph et de la conductivité dans le 

surnageant en fonction de la masse. Le nombre de grammes mis en solution a peu d’impact sur le pH et la conductivité 

du surnageant. La ligne rouge, libellée CECmax correspond à la CEC maximale qui peut être titrer. 

 

La CEC du kaolin est relativement constante quelle que soit la masse mise en solution. La CEC 

moyenne est de 6.04 meq/100 g avec un écart-type de 0.4 meq/100 g. Pour le sable siliceux, la CEC 

est faible, inférieure à l’unité, quelle que soit la masse mise en jeu, mais aucune valeur ne peut être 

retenue. En effet, les différences d’absorbance entre la solution témoin et la solution de l’échantillon 

ne sont pas significativement différentes car trop peu d’ions cobalt sont adsorbés. 

Pour conclure, le protocole couramment utilisé recommande de mettre 2 g d’échantillon sec en 

solution. Cette masse recommandée est suffisante pour des sols contenant des argiles mais elle est 

insuffisante pour des échantillons de type sable ou des roches peu altérées. 
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Table 34. Détermination de la CEC, influence de la masse. 
Abréviations : Echant. - Echantillon (labels : Mont. - Montmorillonite ; Kaol. - kaolin ; Sable - Sable siliceux de 184 

µm) ; Masse – Masse échantillon mise en solution ; Sol. – Identifiant de la solution (voir Table 39) ; Mol. – Molarité de 

la solution de chlorure de cobaltihexamine ; pH et Cond. – pH et conductivité mesurées dans le surnageant ; Temp.pH / 

σ – Températures indiquées par respectivement, les sondes ph-métrique et de conductivité ; A 0.05N / A échant – Absorbances 

de la solution témoin et de la solution de l’échantillon ; CEC – Capacité d’Echange Cationique (1 meq/100g = 963.20 

C/kg). La montmorillonite et le sable sont des échantillons quasiment purs, considérés homogènes. Le kaolin n’a pas subi 

de traitement et présente quelques hétérogénéités (e.g. taille de grains), pouvant expliquer les variations de CEC.  

* correspondent aux CEC négatives ou nulles. Cela signifie qu’il n’y a pas eu assez d’ions cobalt adsorbés pour 

provoquer un changement significatif de l’absorbance de la solution détectable par le spectro-photomètre.  

** correspondent aux absorbances proches de zéros. La mesure doit être prise avec précaution. En effet, cela peut 

signifier que la limite maximale de CEC titrable a été dépassée (Aéchant. = 0.000) et donc que l’absorbance théorique est 

égale à 0.000 mais que le bruit sur la mesure donne une absorbance positive et différente de 0.000. Par exemple, pour la 

montmorillonite à 4g et 5g, l’absorbance de l’échantillon est respectivement de 0.190 et 0.086 alors que la limite 

maximale de CEC titrable est quasiment atteinte. 

Echant. 

- 

Masse 

(g) 

Sol. 

- 

Mol. N 

(-) 

 

pH 

(-) 

 

Cond. σ 

(S.m-1) 

Temp. 

T(°C) 

pH / σ 

A 0.05N / A échant.  

(-) 

CEC 

(meq/100g) 

Mont. 0.926 S1 0.05 7.60 0.561 29.2/28.9 0.933/0.734 46.07 

Mont. 1.9853 S1 0.05 7.67 0.554 29.2/28.8 0.933/0.524 44.16 

Mont. 3.0156 S1 0.05 7.68 0.547 29.3/29 0.932/0.327 43.05 

Mont. 3.9904 S1 0.05 7.76 0.547 29.4/29 0.933/0.190** 39.91 

Mont. 5.081 S1 0.05 7.78 0.552 29.5/29.2 0.933/0.086** 35.73 

Kaol. 1.0046 S2 0.05 6.18 0.5564 31.5/31.3 0.937/0.906 6.59 

Kaol. 2.0897 S2 0.05 6.21 0.5481 31.6/31.5 0.936/0.881 5.62 

Kaol. 2.9961 S2 0.05 6.28 0.5488 31.7/31.5 0.939/0.849 6.40 

Kaol. 4.0882 S2 0.05 6.35 0.5523 31.8/31.6 0.937/0.827 5.74 

Kaol. 5.0692 S2 0.05 6.42 0.5521 31.7/31.4 0.939/0.799 5.88 

Kaol. 6.0841 S2 0.05 6.43 0.55 32.6/32.7 0.938/0.767 5.99 

Sable 2.0162 S1 0.05 7.10 0.573 29.3/29 0.931/0.931 0.00* 

Sable 4.0627 S1 0.05 7.49 0.573 29.3/29.1 0.933/0.932 0.05 

Sable 5.9883 S1 0.05 7.41 0.573 30.8/30.3 0.931/0.926 0.18 

Sable 8.0164 S1 0.05 7.88 0.567 29.5/29.1 0.933/0.928 0.13 

Sable 10.0397 S1 0.05 7.71 0.5711 30.6/30 0.931/0.929 0.04 

Sable 12.0627 S1 0.05 7.40 0.574 30.4/30 0.931/0.925 0.11 

 

 Expérience #2 – Influence de la normalité. 

Cette expérience doit permettre de tester si une diminution de la normalité permet de mieux 

déterminer la CEC des échantillons de faible CEC, tout en identifiant l’impact de cette diminution 

sur la détermination d’échantillons standards (i.e. de sols). 

Cette expérience consiste donc à déterminer la CEC pour quatre échantillons avec une solution 

de base préparée à différentes molarités (de 0.05 à 0.00625 N). Les échantillons sont identiques à 

l’expérience précédente. La mise en solution est de 2 g pour les argiles (montmorillonite et kaolin) et 

de 2 et 6 g pour le sable. Nous ne souhaitions pas augmenter davantage la masse de sable afin d’éviter 

l’adsorption totale des ions cobalts aux faibles normalités et aussi d’avoir une même référence 
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massique (ici 2 g). Les solutions utilisées correspondent à une dilution par 2, 4 et 8 de la solution 

standard à 0.05 N soit respectivement 0.025, 0.0125 et 0.00625 N.  

Après analyse de l’équation E.1, issue de l’article d’Aran et al. (2008), les constantes 

numériques ne sont pas uniquement des paramètres issus d’une relation empirique. En effet, il n’est 

pas clairement dit que les constantes 50 et 100 sont homogènes à des meq.l-1 et à des g-1. Ainsi, nous 

préférons noter l’équation F.1, sous la forme : 

 𝐶𝐸𝐶𝐴472 = [
(𝐴4720.05𝑁 − 𝐴472𝑒𝑐ℎ)

𝐴4720.05𝑁

] × 𝐶 ×
𝑉

𝑚 × 𝐺
 

 

F.1 

 

Variables et dimensions  

𝐶𝐸𝐶𝐴472 meq.100g-1 CEC déterminée avec la méthode du chlorure de cobaltihexamine.  

𝐴4720.05𝑁 - Absorbance de la solution témoin (de base). 

𝐴4720𝑒𝑐ℎ - Absorbance de la solution de l’échantillon. 

C meq.l-1 Concentration de la solution (𝐶 =  𝑁 ∗ 1000) 

𝑉 l Volume de solution de chlorure de cobaltihexamine (𝑉 = 0.04𝑙). 
𝑚 g Masse sèche mise en solution. 

G g Facteur massique afin que la CEC soit en meq.100g-1. 

N - Normalité de la solution. 

 

Nous avons donc calculé les CEC avec cette nouvelle relation. Les résultats sont présentés 

dans la Figure 174 et en Table 36, sous le champ libellé CEC_cor. Les CEC de nouveau calculées 

montrent une CEC constante pour les argiles jusqu’à la solution à 0.025 N. En dessous, la CEC 

calculée des argiles diminue puisque tous les ions sont adsorbés. En ce qui concerne les échantillons 

de sable, les mesures d’absorbance sont trop proches des mesures d’absorbances des témoins pour 

considérer que les valeurs de CEC soient fiables.  

 

Figure 174. Exp. #2 – Influence de la normalité sur la détermination de la CEC, formule corrigée. 
a) CEC en fonction de la normalité de la solution de base, en échelle log. Les CEC calculées pour l’échantillon de sable 

à 2g et pour les solutions à 0.05 et 0.025 N sont négatives ou égales à zéro et ne sont pas représentées (échelle log). b) 

Evolution de l’absorbance des échantillons et de la solution témoins.  
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D’après la Figure 174b et la chaque dilution de la solution implique aussi une réduction par 2 

de l’absorbance de la solution témoin. Le premier effet de la réduction de la normalité est de réduire 

la limite maximale de détection de CEC ce qui rend cette méthode inutilisable pour des sols argileux 

ou contenant de la matière organique (Figure 174a et Table 35).  

 

En théorie (en l’absence de bruit de mesure), la plus faible normalité de la solution témoin 

devrait permettre d’améliorer la précision de la détermination de la CEC : on pourrait considérer que 

2g de sol mis en solution provoquent une diminution de l’absorbance de 0.001 (résolution du 

spectrophotomètre) par rapport à l’absorbance témoin. Cela impliquerait une variation de CEC de 

0.1703 meq/100 pour une solution à 0.05N et de 0.1050 meq/100g pour une solution à 0.00625 N. En 

pratique ce n’est pas le cas puisque pour des sables siliceux ou des échantillons à faible CEC, la 

réduction de la normalité ne permet pas de mieux déterminer la CEC. En effet, l’absorbance de 

l’échantillon n’est pas assez éloignée de l’absorbance du témoin par rapport au bruit sur les mesures. 

En conclusion, réduire la normalité de la solution titrante ne procure que peu d’avantages. L’ensemble 

des données sont présentées en Table 36. 

 

Table 35. Limite maximale de CEC titrable en fonction de la normalité et de la masse. 
La limite maximale de CEC (CEC lim.) est calculée à partir de l’équation F.1. 

Dilution 

(-) 
Normalité 

N (-) 

A témoin 

(-) 

Masse 

(g) 

CEC lim. 

(meq/100g) 

Masse 

(g) 

CEC  lim. 

(meq/100g) 

Masse 

(g) 

CEC lim. 

(meq/100g) 

- 0.050 0.932 2 100.00 4 50.00 8 25.00 

/2 0.025 0.466 2 50.00 4 25.00 8 12.50 

/4 0.0125 0.233 2 25.00 4 12.50 8 6.25 

/8 0.00625 0.119 2 12.50 4 6.25 8 3.13 
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Table 36. Détermination de la CEC : influence de la normalité. 
Abréviations similaires à la Table 34. Les abréviations CEC_stand et CEC_cor font référence aux CEC calculées avec 

l’équation standard (E.1) et avec l’équation corrigée (F.1), respectivement. 

* Valeur négative liée soit au bruit sur les mesures, soit à une résolution insuffisante de l’instrument. ** Valeur limite de 

CEC titrable atteinte (ce qui signifie que l’absorbance de l’échantillon est proche de 0). 

Echant. 

- 

Masse 

(g) 

Sol. 

- 

Mol. N 

(-) 

 

pH 

(-) 

 

Cond. σ 

(S.m-1) 

Temp. 

T(°C) 

pH / σ 

A 0.05N / A 

échant.  

(-) 

CEC_stand 

(meq/100g) 

CEC_cor 

(meq/100g) 

Mont. 1.9853 S1 0.05 7.67 0.554 29.2/28.8 0.933/0.524 44.16 44.16 

Mont. 2.0542 S3 0.025 6.90 0.2981 29.7/29.4 0.466/0.077 81.27 40.64 

Mont. 2.0331 S4 0.0125 6.76 0.1641 30/29.9 0.233/0.003** 97.11 2.43 

Mont. 2.0303 S5 0.00625 7.80 0.09693 30.1/29.9 0.121/0.000** 98.51 1.23 

Koal. 2.0897 S2 0.05 6.21 0.5481 31.6/31.5 0.936/0.881 5.62 5.62 

Koal. 2.0255 S3 0.025 6.87 0.3065 30.1/29.8 0.464/0.404 12.77 6.38 

Koal. 2.0219 S4 0.0125 6.72 0.159 30.2/29.9 0.233/0.161** 30.57 0.76 

Koal. 2.0314 S5 0.00625 7.57 0.08369 30.3/30.1 0.119/0.058** 50.47 0.63 

Sable 2.0162 S1 0.05 7.10 0.573 29.3/29 0.931/0.931 0.00* 0.00 

Sable 2.0666 S3 0.025 7.24 0.3092 30.1/29.7 0.466/0.467 -0.21* -0.1 

Sable 2.0109 S4 0.0125 7.71 0.1667 30.4/30.1 0.234/0.232 0.85 0.02 

Sable 2.0553 S5 0.00625 8.12 0.08982 30.5/30.3 0.118/0.114** 3.30 0.04 

Sable 5.9883 S1 0.05 7.41 0.573 30.8/30.3 0.931/0.926 0.18 0.18 

Sable 5.9878 S3 0.025 7.55 0.3018 30.1/29.7 0.465/0.469 -0.29* -0.14 

Sable 6.0012 S4 0.0125 7.80 0.1655 20.3/29.9 0.234/0.231 0.43 0.01 

Sable 6.0067 S5 0.00625 8.21 0.09031 30.7/30.5 0.119/0.110** 2.52 0.03 

 

 Expérience #3 – Répétabilité de nos mesures. 

A partir de l’expérience #1, nous avons vu que nous pouvions augmenter la masse mise en 

solution afin d’avoir un meilleur écart d’absorbance entre le témoin et l’échantillon sans que cela 

n’impacte la valeur de la CEC. Ceci est correct tant que la limite maximale de CEC titrable n’est pas 

atteinte (voir Figure 173a, ligne rouge). L’expérience #2 a montré qu’une baisse de la normalité ne 

permet pas d’améliorer la détermination des échantillons ayant de faibles CEC. Avec l’expérience 

#3, nous souhaitons quantifier la répétabilité des mesures pour des échantillons ayant une CEC élevé 

(i.e. sols, argiles) et faible (i.e. sables, roches peu altérées.)  

Nous avons déterminé la CEC pour 2g de montmorillonite et pour 10 et 15 g de sable mis en 

solution de normalité 0.05 N. Dans la Table 37, nous avons aussi reporté les mesures effectuées lors 

de la première expérience pour la montmorillonite à 2g et le sable à 10 g. Bien que ces mesures soient 

effectuées avec une autre solution de chlorure de cobaltihexamine à 0.05 N (une autre fiole jaugée), 
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nous les avons incluses dans les statistiques. Les mesures sont présentées en Figure 175, les CEC 

retenues sont les suivantes :   

- Montmorillonite 2g : 44.42 +/- 0.25 meq/100g, statistique sur 7 déterminations ; 

- Sable siliceux 10g : 0.18 +/- 0.08 meq/100 g, statistique sur 7 déterminations ; 

- Sable siliceux 15g : 0.13 +/- 0.01 meq/100 g, statistique sur 6 déterminations. 

 

 
Figure 175. Exp. #3 – Quantification  de la répétabilité pour la détermination de la CEC avec la 

méthode du chlorure de cobaltihexamine. 
a) Détermination de la CEC pour une argile et un sable (pour 10 et 15g), b) agrandissement du graphique (a) pour 

l’échantillon d’argile. 

 

Le premier constat est qu’une augmentation de la masse permet de réduire l’écart-type des 

mesures (tous échantillons confondus). Les écart-types sont raisonnables, aussi bien pour les 

échantillons à forte et à faible CEC à condition d’adapter la masse mise en solution. 

  



365 

 

Table 37. Quantification de la répétabilité des mesures CEC. 
Abréviations similaires à celle de la Table 34. Pour rappel, la montmorillonite et le sable sont des échantillons quasiment 

purs, considérés comme homogènes. Les deux premières lignes du tableau sont mises à titre de comparaison car ces deux 

déterminations de CEC ont été préparées avec une autre fiole de solution à 0.05N que celle utilisée pour cette expérience.  

Echant. 

- 

Exp. 

- 

Masse 

(g) 

Sol. 

- 

Mol. N 

(-) 

 

pH 

(-) 

 

Cond. σ 

(S.m-1) 

Temp. 

T(°C) 

pH / σ 

A 0.05N / A échant.  

(-) 

CEC 

(meq/100g) 

Mont. 1 1.9853 S1 0.05 7.67 0.554 29.2/28.8 0.933/0.524 44.16 

Sable 1 10.0397 S1 0.05 7.71 0.5711 30.6/30 0.931/0.929 0.04 

Mont. 3 2.0125 S2 0.05 7.78 0.534 30.4/30.1 0.932/0.515 44.46 

Mont. 3 1.9999 S2 0.05 7.71 0.534 30.5/30.1 0.932/0.516 44.64 

Mont. 3 2.0019 S2 0.05 7.92 0.534 30.6/30.3 0.932/0.515 44.70 

Mont. 3 2.0028 S2 0.05 7.92 0.533 31.4/31.1 0.931/0.519 44.19 

Mont. 3 2.0043 S2 0.05 7.90 0.533 31.5/31.1 0.932/0.515 44.65 

Mont. 3 2.0033 S2 0.05 7.91 0.533 31.4/31.1 0.932/0.520 44.13 

Sable 3 10.0784 S2 0.05 8.02 0.5547 32.2/31.6 0.934/0.923 0.23 

Sable 3 10.0153 S2 0.05 8.10 0.5422 32.3/31.7 0.934/0.925 0.19 

Sable 3 10.0675 S2 0.05 8.16 0.5432 32.3/31.6 0.933/0.920 0.28 

Sable 3 10.0221 S2 0.05 8.20 0.5418 32.2/31.6 0.934/0.924 0.21 

Sable 3 10.0053 S2 0.05 8.23 0.5409 32.5/31.7 0.934/0.929 0.11 

Sable 3 10.0176 S2 0.05 8.31 0.5432 32.4/31.8 0.934/0.926 0.17 

Sable 3 14.9972 S2 0.05 8.54 0.5438 32.2/32 0.934/0.924 0.14 

Sable 3 15.0068 S2 0.05 8.58 0.543 32.7/32.1 0.932/0.922 0.14 

Sable 3 15.0076 S2 0.05 8.54 0.5411 34.4/33.5 0.933/0.924 0.13 

Sable 3 15.0074 S2 0.05 8.54 0.5437 34.3/33.6 0.932/0.923 0.13 

Sable 3 15.0018 S2 0.05 8.58 0.5447 33.6/33 0.933/0.924 0.13 

Sable 3 15.0077 S2 0.05 8.55 0.5454 34/33.3 0.935/0.926 0.13 

 

 Effet de la matière organique 

Le sol et notamment les argiles peuvent contenir de la matière organique. Or, la matière 

organique a une forte CEC, généralement supérieure à 120 meq/100g (Carroll, 1959). Grim (1953) a 

même trouvé des CEC de 500 meq/100g pour des sols contant de la matière organique. Il est possible 

de corriger cet effet, en effectuant une mesure à 380 nm. La matière organique soluble absorbe le 

faisceau lumineux. Dans le cas d’une solution d’eau pure, le rapport de l’absorbance mesurée à 380 

nm et à 472 (ou 475 nm) est constant et égal à 0.2. Dans la solution de chlorure de cobaltihexamine, 

le rapport est égal à 8.13 (Ciesielski et al., 1997). La correction de l’effet de la matière organique sur 
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l’absorbance est effectuée avec l’équation F.2. Cette nouvelle valeur d’absorbance de l’échantillon 

est réinjectée dans les équations E.1 et F.1. 

 𝐴𝑐𝑜𝑟𝑟𝑖𝑔é𝑒 = 
𝐴472 − 0.2 𝐴380

8.13 − 0.2
 

 

F.2 

Variables et dimensions 

𝐴𝑐𝑜𝑟𝑟𝑖𝑔é𝑒  - Absorbance corrigée de l’effet de la matière organique.  

𝐴472 - Absorbance mesurée à 472 nm. 

𝐴380 - Absorbance mesurée à 380 nm. 

 

 Conclusion 

- Le protocole standard (2 g de sol mis à réagir avec 40 ml de chlorure de cobaltihexamine à 0.05 N) 

est adapté pour des échantillons de sol et les argiles. Cependant, si un échantillon a une absorbance 

inférieure à 0.2 (autrement dit proche de la limite maximale détectable), il est préférable d’effectuer 

une nouvelle mesure en utilisant une masse plus petite. Comme nous l’avons montré, les mesures des 

faibles absorbances semblent être moins précises (voir légende de la Table 34). 

Généralement, les échantillons dont les CEC dépassaient la limite maximale détectable pour 2 g 

d’échantillon contenaient des allophanes (argiles liées à l’altération de basaltes). 

- Pour les échantillons de faible CEC (e.g. sable), une augmentation de la masse mise en solution 

permet généralement d’augmenter la quantité d’ions cobalt adsorbés rendant la détermination plus 

fiable. Ainsi, en fonction de la CEC attendue, nous avons adapté la masse mise en solution (Table 

38). Diminuer la normalité de la solution témoin n’améliore pas la détermination des CEC.  

 

 

Table 38. Exemple de préconisation sur la masse à mettre en solution en fonction de la gamme de 

CEC attendue. 
Les masses mises en solution sont données ici à titre d’exemple. Le but est d’avoir une absorbance de l’échantillon assez 

éloignée de l’absorbance témoin pour éviter tout recouvrement avec le bruit sur la mesure, tout en ayant une absorbance 

supérieure à 0.2. En effet, d’après les premiers résultats, du bruit ou un biais peut être possible à partir de 0.2 A (voir 

légende Table 34). La gamme d’absorbance a été calculée à partir de l’équation E.1, pour une solution à 0.05 N dont 

l’absorbance témoin était de 0.932.   

Gamme de 

CEC attendue 

(meq/100g) 

Gamme 

d’Absorbances 

attendue 

(-) 

Masse 

(g) 

Gamme de 

CEC attendue 

(meq/100g) 

Gamme 

d’Absorbances 

attendue 

(-) 

Mase 

(g) 

0.1 – 1.0 0.925 – 0.862 15 15 - 75 0.792 - 0.233 2 

1.0 – 5.0 0.885 – 0.699 10 75 - 100 0.583 – 0.466 1 

5.0 - 15 0.816 – 0.583 5 100 - 200 0.699 – 0.466 0.5 
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 Caractéristiques des solutions témoins. 

Table 39. Caractéristiques des solutions témoins de chlorure de cobaltihexamine. 
L’abréviation Temp. correspond aux températures indiquées par respectivement la sonde ph-métrique et la sonde de 

conductivité. L’eau osmosée a été utilisée pour dissoudre la poudre de cobaltihexamine. Les solutions S1 et S2 

correspondent à la solution standard à 0.05N, classiquement utilisée. Les dilutions ont été réalisées à partir de 500 ml 

de la solution S1. Chaque dilution correspond à une dilution par deux de la précédente. Ainsi, par rapport à la solution 

standard, les dilutions sont de 2 pour S3 (0.025 = 0.05/2), de 4 pour S4 (0.0125 = 0.05/4) et de 8 pour S5 (0.00625 = 

0.05/8).  

Solution 
Normalité N  

(-) 

pH 

(-) 

Conductivité σ 

(S.m-1) 

Temp. T(°C) 

pH / σ 

Absorbance A 

(-) 

Eau osmosée 0.0 6.54 9.55E-04 28.6/28.1 0.000 

Sol. S1 0.050 5.41 5.39E-01 29.5/28.1 0.931 

Sol. S2 0.050 5.41 5.59E-01 29.5/29.4 0.932 

Sol. S3 0.025 6.13 3.12E-01 29.2/28.7 0.466 

Sol. S4 0.0125 6.75 1.71E-01 29.2/28.7 0.233 

Sol. S5 0.00625 7.10 8.91E-02 29.3/28.6 0.119 
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Annexe G. Dispositif de mesure de Polarisation Provoquée 

Spectrale en fonction de la température 

 

 Monitoring en température et dispositif SIP 

La fréquence d’échantillonnage de la CR1000 est paramétrée à 0.2 Hz (soit une mesure toute 

les 5 sec). La centrale d’acquisition enregistre toutes les minutes : la température moyennée sur une 

minute (i.e. 12 points), l’erreur sur la mesure et une température « instantanée ». Généralement, deux 

thermocouples de types K sont placés dans l’échantillon et un thermocouple dans le fluide 

caloporteur. Les thermocouples n’ont pas été calibrés puisque nous utilisons la température interne 

de la centrale comme référence. Ainsi, notre système de mesure de la température est relatif ; cela 

n’est pas gênant pour les raisons suivantes :  

- Nous nous servons des mesures de températures pour vérifier si l’état d’équilibre thermique 

est atteint dans l’échantillon. 

- Les températures associées aux mesures SIP sont celles du fluide caloporteur indiqué par le 

capteur de température du bain (PT100 calibrée). Une fois que la température du fluide a 

atteint sa consigne, cette dernière change très peu (+/- 0.1°C pendant une trentaine de 

secondes).  

- Il est possible de corriger les températures à postériori, pour leurs donner une référence 

correcte. En effet, nous avons plusieurs points de calage comme la rupture de surfusion 

(indicateur naturel du 0°C) et les températures du bain.  

 

Le dispositif de mesure SIP est le Z-SIP de Zimmerman. La gamme de fréquence utilisée est 

de 10 mHz à 45 kHz, avec un temps d’attente au début de chaque fréquence, paramétré de 0.1 sec à 

20 sec. La mesure à 10 Hz est régulièrement répétée au cours de la mesure afin de vérifier la stabilité 

de la mesure sur l’échantillon. 

 

 Préparation de l’échantillon et pré-test : 

Le porte-échantillon correspond à un tube en polypropylène, d’environ 50 ml (diamètre ≈ 2.5 

cm, hauteur ≈ 10.2 cm). Aux extrémités se trouvent les électrodes d’injection et sur le fût du tube, 

deux fenêtres circulaires sont percées afin de coller les électrodes de mesures. Les électrodes sont de 

type film carbone médicale. Nous avons choisi les électrodes film carbone pour l’injection et la 

mesure pour les raisons suivantes : 

- la présence d’un film de gel à la surface permet d’avoir une résistance de contact faible (de 

l’ordre du kΩ) et de sceller l’échantillon dans le tube en évitant les fuites ; 
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- une bonne tenue de l’électrode au cours du temps : une expérience s’effectue en moyenne sur 

200 heures mais aucune oxydation n’a été relevée ; 

- une bonne tenue dans la gamme température utilisée (de -24 à 80°C) i.e. peu de modifications 

de la viscosité, de la tenue du gel de l’électrode ont été observées. 

 

Le sol préalablement saturé (pour la saturation, se référer à Woodruff et al. (2014)) est transvasé 

dans le porte-échantillon en chassant les bulles d’air ; le niveau d’eau est complété avec le surnageant 

si nécessaire. Préalablement, le porte-échantillon est équipé d’un ou deux thermocouples vernis entre 

les électrodes d’injection et de mesures. Cette disposition évite qu’il soit dans le champ des électrodes 

de mesure (Figure 49, soit Figure 5, avec la notation de l’article SE). Ensuite, l’échantillon sur son 

porte-échantillon est scellé dans un sac. Généralement, l’échantillon est préparé quelques heures 

avant le début de l’expérience (e.g. une nuit). Ce temps de repos est nécessaire afin de : i) s’assurer 

de l’absence de fuite, ii) laisser le temps nécessaire aux films des électrodes de gonfler légèrement et 

ainsi obtenir des résistances de contact constantes, iii) d’avoir un échantillon stable en termes de 

structure après son remaniement, en particulier en termes de répartition du fluide dans les pores avec 

une porosité constante. 

 

Nous effectuons ensuite une première mesure, généralement entre 0.1Hz et 45kHz à différents 

voltages pour vérifier que les mesures sont correctes (déphasage et amplitude) et pour choisir la 

meilleure tension d’injection (Figure 176). A l’issue de ce test, l’échantillon est placé dans la cuve du 

bain. Une mesure est effectuée une dizaine de minutes après, avec le bain en fonctionnement afin de 

vérifier que le spectre n’a pas été modifié (fuite, phénomène d’induction). L’expérience en 

température peut alors commencer. 
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Figure 176: Spectres à  multi-voltages (SIP) - Exp#11- sample MON. 

Test multi-voltages pour l’échantillon MON., expérience #11 de la partie 3.2 (article Solid Earth). Mesures brutes : a) 

valeur absolue de l’impédance (Ω), b) – Déphasage (mrad) ; Calcul de la conductivité complexe : c) conductivité en 

phase (S.m-1), d) conductivité en quadrature (S.m-1). Trois spectres ont été effectués pour différents voltages d’injection : 

5V en vert, 1V en marron, 0.2V en bleu. La partie réelle de la conductivité et l’impédance ont des valeurs proches pour 

ces trois voltages. Cependant, nous notons une légère différence à basse fréquence pour le voltage 5V. Pour le déphasage 

et la partie imaginaire de la conductivité, les spectres sont cohérents jusqu’à 0.1 Hz, puis divergent. Le spectre à 1V 

semble être le plus correct. En effet, le spectre à 0.2V est bruité entre 0.01 et 0.1 Hz mais rejoint sur les deux derniers 

points le spectre à 1V. Tandis que le spectre à 5V a une pente trop importante entre 0.01 et 0.1 Hz, impactant aussi la 

partie réelle de la conductivité.  

 

 Acquisition des spectres, et température à l’équilibre 

L’acquisition des spectres s’effectue lorsque l’échantillon est stable thermiquement. Pour vérifier, si 

cet équilibre est atteint, nous avons trois indicateurs :  

- Suivi par monitoring des températures du fluide caloporteur et des échantillons. Le fluide 

caloporteur s’adapte vite aux nouvelles consignes de température (en moins de cinq minutes 
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environ). A l’opposé, les échantillons mettent plusieurs heures pour atteindre l’équilibre avec 

le fluide. En effet, le transfert thermique entre le fluide et l’échantillon peut être modélisé par 

un coefficient d’échange entre la surface du porte-échantillon et le fluide, puis par une série 

de résistances de conduction (paroi du porte-échantillon, échantillon). Ainsi, les temps 

d’équilibrage sont longs mais permettent d’atténuer, le cas échéant, les rapides fluctuations 

de températures. Nous considérons que l’échantillon est stable thermiquement, une fois que 

le plateau est atteint (Figure 177). 

- Suivi de l’impédance mesurée à une fréquence donnée. En cas de doute, sur l’état thermique 

de l’échantillon, nous mesurons régulièrement, l’impédance à une fréquence fixée à 10 Hz 

pendant une dizaine de minutes. L’impédance doit être quasi-constante. 

- Fréquence répétée pendant l’acquisition du spectre. La fréquence 10 Hz est aussi 

régulièrement répétée pendant l’acquisition du spectre. L’impédance à 10 Hz doit être quasi-

constante pour considérer que l’état thermique de l’échantillon était stable pendant toute 

l’acquisition. 

 

Quand l’échantillon est stable thermiquement, le système de suivi temporel de la température est 

débranché (batterie, et câble de connexion) afin d’éviter des courants de fuites dans l’échantillon 

pendant les mesures SIP.  Un spectre 0.01Hz à 45 kHz s’acquiert en une vingtaine de minutes. A la 

fin du spectre, le système de suivi de la température est rebranché pendant une à deux minutes puis 

la nouvelle consigne est indiquée au bain.  

 

Les temps d’équilibrage thermique sont de l’ordre au minimum de 2 à 4 heures sans changement 

de phase et dépendent du type de matériau. Un matériau argileux a un temps de diffusion thermique 

plus important qu’un sable contenant des semi-conducteurs.  

En dessous de 0°C, les temps d’équilibrage sont généralement plus longs puisqu’il faut laisser le 

temps au processus de changement de phase de se réaliser et dissiper la chaleur latente générée.  

 

 Remarque sur la rupture de surfusion 

Un état métastable signifie que l’énergie caractérisant le système se trouve dans un minimum 

local et qu’une petite perturbation peut permettre de sortir de ce minimum et d’aller vers un état plus 

stable. Le phénomène de surfusion correspond à un état métastable de la matière où l’eau est en phase 

liquide, bien qu’elle soit en dessous de son point de solidification (point de gel). La transformation 

vers un état solide (gelé) plus stable est quasi-instantanée.  

Dans nos expériences, la température de l’échantillon décroit en dessous de 0°C mais l’eau 

n’a pas commencé sa solidification, puis lorsqu’une nouvelle température de régulation est indiquée ; 
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cela perturbe le système entraînant la rupture de surfusion. Une partie de l’eau se transforme quasi-

instantanément en glace libérant une quantité d’énergie sous forme de chaleur latente. La température 

de l’échantillon remonte à 0°C (indicateur naturel) (voir Figure 2 dans Jaafar et al., 2017). Cette 

rupture de surfusion est enregistrée par notre monitoring de température (Figure 177). La perturbation 

liée à la production de chaleur latente se résorbe en plusieurs heures.  

 

 

Figure 177. Suivi temporel de la température lors de mesures SIP en fonction de la température : 

surfusion et équilibre thermique. 
Le monitoring de température, bien que relatif, permet de vérifier si l’échantillon est stable thermiquement. L’acquisition 

des spectres s’effectue uniquement lorsque la température de l’échantillon est stable (flèche verte). Ce monitoring 

enregistre aussi la rupture de surfusion. Ce processus libère de la chaleur latente et requiert du temps pour que ce 

dégagement de chaleur soit dissipé. 
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 Amélioration du système  

Les possibles évolutions pour les mesures SIP en fonction de la température sont les suivantes : 

- Calibrer les thermocouples K du système afin d’avoir directement les températures absolues 

et permettre une analyse des temps de diffusion et des températures de surfusion. Cette 

évolution permettra de vérifier si la rupture de surfusion se déclenche toujours au passage du 

même seuil de température ou si elle est corrélée au temps d’attente. 

- Améliorer le transfert thermique entre le bain et l’échantillon afin de réduire les temps 

d’équilibrage, réduisant ainsi le temps total de l’expérience. Une réduction du temps 

d’expérience permet de réduire les dérives (dérive des électrodes, évolution de la structure de 

l’échantillon).  

- Elaborer une chambre thermo-régulée : cette chambre permettra de s’affranchir de la 

dimension de la cuve du bain et du fluide. Il sera possible d’utiliser d’autre type de porte-

échantillons (comme celui de l’Annexe D), ce qui facilitera les mesures en large bande avec 

la sonde coaxiale (Chapitre 4). 
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Annexe H. Influence de la température sur la réponse de 

Polarisation Provoquée pour un milieu contenant des particules 

métalliques 

Revil, A., A. Coperey, D. Mao, F. Abdulsamad, A. Ghorbani, M. Rossi, and D. Gasquet. “Induced 

Polarization Response of Porous Media with Metallic Particles - Part 8: Influence of Temperature 

and Salinity.” Geophysics 83, no. 6 (11/2018) E435–56. https://doi.org/10.1190/geo2018-0089.1.  

 Résumé 

Dans la série d’articles Induced Polarization response of porous media with metallic particles 

publié dans Geophysics, un modèle lié à la polarisation des semi-conducteurs a été développé (A. 

Revil et al., 2015a, 2015b). Ce modèle a aussi été appliqué à des données acquises sur site pour la 

recherche d’objets métalliques ou la quantification de résidus miniers (Mao et al., 2016, p. 4; Qi et 

al., 2018, p. 7; A Revil et al., 2018, p. 3). Actuellement, le modèle prend en compte le type de 

particules, i.e. semi-conducteur, semi-métal, métal (A. Revil et al., 2015b, p. 1; Revil et al., 2017d, p. 

6) et l’influence du milieu/background (Revil et al., 2017f). Dans cet article, nous étendons le modèle 

en prenant en compte l’influence de la salinité et de la température. Pour cela, nous avons utilisé 10 

d’échantillons dont des blocs minéralisés (galène, chalcopyrite), des semi-conducteurs (magnétite, 

graphite, des pyrites de différentes tailles), disséminés dans un milieu support (sable siliceux). Au 

total, 16 expériences ont été réalisées en SIP et 1 expérience en TIP. Ces expériences consistent à 

mesurer la conductivité complexe de l’échantillon à différentes températures (de 5 à 50°C) et entre 

0.01 Hz et 45 kHz. Ce type d’expérience a aussi été réalisé à six salinités différentes (de 0.1 à 10 S.m-

1) pour l’un des échantillons de pyrite et à trois salinités pour l’échantillon de graphite. Le modèle 

Cole-Cole a été utilisé pour traiter les données et l’analyse pétrophysique des paramètres Cole-Cole 

a aussi été effectuée. L’exposant Cole-Cole et la chargeabilité (M) sont indépendants de la 

température et de la salinité alors que la conductivité haute fréquence et Direct Current (DC) 

dépendent de la salinité et de la température. La dépendance en température a été modélisée à l’aide 

d’une loi semi-empirique de type loi d’Arrhenius. L’énergie d’activation est de 15 +/- 1 kJ.Mol-1. 

Cette valeur est cohérente avec l’énergie d’activation de la viscosité de l’eau libre (15.6 à 15.8 kJ.Mol-

1). En ce qui concerne le temps de relaxation issu du modèle Cole-Cole, ce dernier décroit avec la 

température et croit avec la salinité. L’énergie d’activation apparente est de 7 +/- 3kJ.mol-1. Enfin, 

une modélisation éléments finis a été effectuée pour un grain de pyrite de 20µm ; elle reproduit les 

dépendances en salinité et en température. 

  

https://doi.org/10.1190/geo2018-0089.1
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Annexe I. Spectres de conductivité complexe (0.1 Hz -45 kHz) de la 

glace (tests préliminaires) 

 Introduction 

De nombreuses études portant sur les propriétés (di-)électriques de la glace ont été effectuées. 

Généralement, les études se concentrent sur l’étude de l’une des caractéristiques de la glace (e.g. 

conductivité de surface, densité de charges surfaciques, mobilités des porteurs de charges). Ces études 

ont abouti à l’établissement de modèles théoriques portant sur la structure de la glace, sur l’état 

thermodynamique, mais peu de modèles permettent une description globale des propriétés (di-) 

électriques de la glace et de sa surface (Petrenko and Ryzhkin, 1997). Décrire l’ensemble des 

propriétés (di-)électriques de la glace nécessite de comprendre les phénomènes de transport de 

charges à l’intérieur de la glace ainsi que les propriétés électriques de sa surface. Les propriétés 

électriques de la surface peuvent être traitées en considérant la glace comme un semi-conducteur 

(Petrenko, 1993; Petrenko and Ryzhkin, 1997).  

Sous l’effet d’un champ électrique, trois processus se produisent à l’intérieur de la glace : i) des 

polarisations hautes fréquences : polarisations électronique, ionique ; ii) une polarisation 

d’orientation ; iii) une conduction liée à un flux de protons. Ces processus sont liés principalement à 

la présence de défauts. 

Les cristaux de glace ont des défauts intrinsèques (défauts dit protoniques) et des défauts 

extrinsèques, liés à des impuretés prises dans la glace. Dans le premier cas (défauts intrinsèques), le 

passage d’un proton d’une molécule d’eau à une autre molécule d’eau crée une paire de défauts 

ioniques. Ainsi, les liaisons hydrogènes ont soit deux protons (D defect) soit aucun proton (L defect). 

Pour s’accommoder de ce phénomène, une molécule d’eau pivote autour de son atome d’oxygène 

afin de créer des liaisons d’hydrogène simple. Cette rotation produit un défaut rotationnel de Bjerrum 

et explique les principales propriétés électriques de la glace (Bjerrum, 1952; Ghalmi, 2013). Les 

défauts extrinsèques liés aux impuretés chimiques (ions) ou physiques (bulles d’air) sont 

accommodés par une augmentation du nombre de défauts dans le réseau moléculaire de la glace et 

impactent directement les propriétés électriques de la glace (Ghalmi, 2013).  

A la surface de la glace, une couche d’eau liquide (quasi-liquid layer) est présente pour des 

températures supérieures à -25 / -30C°. Cette couche explique les fortes conductivités mesurées pour 

des cristaux de glace. L’épaisseur de cette couche d’eau diminue avec la température. Petrenko (1993) 

indique une épaisseur d’environ 1000 Å pour une glace à 0°C. Cette couche est similaire à une double 

couche électrique (Drzymala et al., 1999; Kallay et al., 2003; Kulessa et al., 2012) et provoque un 

excès de conduction et une polarisation. 
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Dans le Chapitre 30, nous avons identifié sur certains échantillons une polarisation haute 

fréquence potentiellement liée à la glace. Afin de mieux comprendre et d’identifier la polarisation 

haute fréquence liée aux cristaux de glaces, nous avons voulu explorer l’intérêt des mesures spectrales 

SIP sur de glace pure avec notre système actuel, i.e. Z-SIP (0.1 Hz - 45 kHz) et essayer d’acquérir 

des spectres référents. Au total, nous avons mené quatre types d’expériences distinctes : i) avec de 

l’eau liquide puis gelée, à trois salinités, ii) avec de la neige, iii) avec de la glace pilée, iv) avec des 

« germes » de nucléation.  

Table 40. Liste des mesures SIP (0.1Hz – 45 kHz) effectuées sur des échantillons de glace pure. 
Disp. A correspond à un porte-échantillon cylindrique, avec quatre électrodes carbones (dispositif semblable à la partie 

3.2) ; Disp. B. correspond au porte-échantillon de type Wenner, avec quatre électrodes Ag/AgCl, (dispositif identique à 

la partie 2.2). Pour plus de détails sur la préparation des échantillons se reporter aux paragraphes des expériences.  

Expérience #A – Glace supposée monocristalline 

Spectres 𝝈 𝒘 (S.m-1) Temp. (°C) Forme Commentaires 

#A1 0.1 24.6 / - 15 Liquide / Monocristal Disp. A – 1.5 jours à -15°C 

#A2 0.2 24.6/ -15 Liquide / Monocristal Disp. A – 1.5 jours à -15°C 

#A3 1.0 24.6 / - 15 Liquide / Monocristal Disp. A – 1.5 jours à -15°C 

Expérience #B - Neige 

#B1 0.065 - Neige + eau de fonte Disp. B – eau de fonte 0.065 S.m-1 à 5.6 °C 

Expérience #C – Glace pilée 

Spectres 𝝈 𝒘 (S.m-1) Temp. (°C) Granulométrie Commentaires 

#C1 0.035 - Grossier Disp. B – échantillon saturé 

#C2 0.035 - Fin Disp. B – échantillon saturé 

#C4 0.1 - Grossier Disp. B – échantillon saturé 

#C5 0.1 - Fin Disp. B – échantillon saturé 

#C6 0.1 - Fin - insaturé Disp. B – échantillon insaturé 

Expérience #D – Suivi de la formation de la glace 

Spectres 𝝈 𝒘 (S.m-1) Temp. (°C) Commentaires 

#D1 0.035 5/-5/5/25 

Disp. A – glace pilée saturée mise à geler à -5°C puis fonte à 5°C et 

25°C 

Impact de la présence des noyaux de nucléations. 

 

 Expériences #A #B – Glace supposée monocristalline et neige 

Nous avons préparé trois solutions à différentes salinités en mélangeant une masse déterminée de 

sel NaCl pour un volume d’eau déminéralisée. Les solutions à faible salinité ont provoqué une légère 

dégradation (dissolution) du gel présent sur les électrodes carbones. Les conductivités des solutions 

salines reportées dans la Table 40 correspondent aux mesures de conductivité effectuées en fin 

d’expérience (après fonte de la glace), à l’aide d’un conductimètre calibré. Afin de choisir le voltage 

pour nos expériences, nous avons préalablement effectué des mesures SIP à 4 tensions différentes sur 
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la solution saline à 0.1 S.m-1. L’impédance et le déphasage sont présentés Figure 178, et indiquent 

que les mesures effectuées aux tensions 1.0 et 0.5V sont similaires. Pour la suite, l’ensemble des 

mesures a été effectué avec la tension de 1V.  

 
Figure 178. Impédance, déphasage entre 1Hz-45 kHz pour une solution NaCl à 0.1 S.m-1. 

Nous avons choisi de représenter l’impédance et le déphasage car pour des solutions salines, la partie réelle doit 

présenter peu de variations et la partie imaginaire doit être égale à zéro sauf pour les hautes fréquences (liée à la 

polarisation du Maxwell-Wagner). L’impédance est correcte pour toutes les tensions. Nous remarquons de légères 

variations à basse fréquence pour les spectres à 9.0 et 5.0V. Le déphasage devrait être négatif ou nul pour garantir une 

conductivité positive. Pour toutes les tensions, le déphasage est légèrement positif, indiquant que la mesure de déphasage 

est mauvaise (i.e. le signal est sous le seuil de résolution de l’instrument). En tout état de cause, nous considérons par la 

suite, que la mesure pour une tension de 1V est le meilleur choix pour la poursuite des expériences.  

 

 Chaque solution saline (0.1, 0.2, 1.0 S.m-1) a été mise dans un porte-échantillon cylindrique 

et scellée. Les mesures SIP à température ambiante (24.6°C) ont été effectuées (Figure 179) puis les 

échantillons ont été mis dans la cuve du bain thermostaté à -15°C pendant 1.5 jours afin que l’eau 

gèle. La procédure de préparation est similaire à celle décrite dans le Chapitre 3. Une inspection 

visuelle a permis de vérifier la morphologie de la glace. Nous n’avons pas discerné des cassures ou 

différents cristaux. Nous considérons que la glace est proche d’une structure monocristalline. Après 

cette inspection visuelle, les mesures SIP sur ces échantillons de glace ont été effectuées à -15°C.  

 A propos de la mesure de l’échantillon de neige : nous avons récupéré de la neige fraiche 

(tombée deux heures avant la mesure), puis elle a été compactée dans le porte-échantillon et saturée 

par sa propre eau (diminution des résistances de contact). La mesure a été effectuée avec la platine 
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type Wenner (Annexe D) avec une tension de 1.0V. A l’issue des mesures SIP, la conductivité de 

l’eau de fonte a été mesurée à 0.065 S.m-1. 

 
Figure 179. Spectres SIP entre 0.1Hz – 45kHz pour des échantillons de neige et de glace considérée 

mono-cristalline. 
a) partie réelle, b) partie imaginaire. 

  

Pour les mesures avec les solutions salines, la partie réelle de la conductivité est quasi-

constante sur la gamme de fréquence mesurée, excepté pour la partie basse fréquence pour le spectre 

𝜎𝑤 à 1.0 S.m-1 à -15°C et pour la partie haute fréquence pour le spectre 𝜎𝑤 à 0.1 S.m-1 à -15°C. La 

partie réelle pour l’échantillon de neige est similaire au spectre 0.1 S.m-1 à -15°C, sauf pour la partie 

haute fréquence (> 1kHz) où les mesures semblent être erronées. Les parties imaginaires des solutions 

salines (à 24.6°C) ne sont pas bonnes, cela s’explique par une polarisation quasi-inexistante et donc 

sous le seuil de détection de l’instrument. La partie imaginaire de 1Hz à 1kHz de ces spectres est due 

à des biais (bruits, polarisation d’électrodes ?). A l’opposé, les parties imaginaires des échantillons 

de glace et de neige montrent une polarisation à haute fréquence. Cette polarisation peut s’expliquer 

principalement par une polarisation d’interface de type Maxwell-Wagner ou par la polarisation liée à 

la glace. Cependant, la problématique est de savoir :  

- si la formation de glace provoque l’apparition d’une polarisation de Maxwell-Wagner (e.g. 

liée aux discontinuités à l’intérieur de la glace ou aux interfaces avec les électrodes à cause 

d’une baisse de la conductivité du milieu), 

- ou si la glace a son propre type de polarisation.  

Il est intéressant de noter que plus le milieu est conducteur, plus cette polarisation se fait à haute 

fréquence. En effet, les spectres à -15°C avec 𝜎𝑤 à 0.1 et 0.2 S.m-1 et celui de la neige sont cohérents 

entre eux et la polarisation est visible à partir de 0.01 à 1Hz, alors que pour le spectre à -15°C avec 𝜎𝑤 
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à 1.0 S.m-1, elle n’est visible qu’à partir de 100 Hz. Il faut aussi note, que la partie imaginaire de la 

conductivité de la neige est légèrement bruitée à basse fréquence (< 0.1Hz) et est correcte jusqu’à 1 

kHz. Au-delà de cette limite, la partie imaginaire chute brutalement, expliquant ainsi les mesures 

erronées sur la partie réelle. 

 

 Expérience #C – Glace pilée 

Les cristaux de glace ont une double couche électrique (Drzymala et al., 1999; Petrenko and 

Ryzhkin, 1997). Dans cette expérience, nous voulions vérifier d’un point de vue qualitatif si broyer 

un échantillon de glace provoque une augmentation de la conductivité. Deux solutions salines ont été 

gelées à -15°C puis pilées grossièrement d’une part et finement d’autre part. La glace pilée est mise 

dans un porte-échantillon puis saturée par la même solution saline. D’après les résultats, plus la glace 

est pilée finement, plus la conductivité est faible. Avec le dispositif actuel, nous ne voyons pas la 

signature de la glace ou l’effet de l’augmentation de la surface de glace. 

 

Figure 180. Spectres SIP entre 0.1Hz – 45kHz pour des échantillons de glace pilée. 
a) Partie réelle et b) partie imaginaire d’échantillons de glace pilée saturée avec leur propre eau. Le spectre de la neige 

est montré à titre de comparaison.  

 

 

 Expérience #D – Suivi de la formation de la glace 

A l’issu de l’expérience #C2, l’échantillon de glace pilée est transféré dans le porte-échantillon 

de type A, puis scellé hermétiquement et mis dans la cuve du bain. Nous avons choisi de réutiliser 

l’échantillon de glace pilée afin d’avoir des germes de nucléation (i.e. différents cristaux de glace) et 

d’éviter les phénomènes de surfusion. 
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Après une étape de stabilisation à 5°C, un spectre est acquis. Ensuite, le bain est mis à -5°C 

et tous les 5 minutes, un spectre de 0.1 Hz à 45 kHz est calculé (durée d’acquisition : environ 3 min). 

Après 16h à -5°C, la consigne du bain est ramenée à 5°C puis 25°C pour s’assurer de la fonte totale 

de la glace. Les différentes consignes indiquées au bain sont présentées en Figure 181c. 

 

 
Figure 181. Evolution des parties réelles et imaginaires de la conductivité lors de la prise en glace 

d’un échantillon. 
(a, b) Conductivité en phase et en quadrature en fonction du temps pour les fréquences 0.1, 10, 1000, 10000 Hz, c) Courbe 

de température des consignes du bain thermostaté. En moyenne, un spectre est acquis toutes les 5 minutes. Pour des 

raisons d’indisponibilité du matériel d’acquisition, le monitoring est repris une douzaine d’heures plus tard. 

 

Le gel de l’échantillon provoque une diminution de la conductivité en phase (spectres à 4.9h 

et 15.4h dans la Figure 182). La conductivité en quadrature est plus bruitée et aucun signal n’est 

interprétable sur la Figure 181 et sur la Figure 182.  
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Figure 182. Spectres SIP au cours du gel/degel d’un échantillon de glace pilée. 

(a, b) Parties réelles et imaginaires de la conductivité entre 0.1 Hz et 45 kHz  c) Courbes de température des consignes 

du bain thermostaté. Les croix bleues correspondent aux spectres présentés. 

 

 Conclusions 

Les mesures spectrales sur des échantillons de glace et de neige ont été réalisées entre les 

fréquences 0.1Hz et 45 kHz afin d’identifier la polarisation liée à la glace. Avec notre système actuel 

et notre protocole nous n’avons pas réussi à identifier la signature de la glace, ou de la glace pilée sur 

les spectres SIP entre 0.1 Hz et 45 kHz. Cela peut être expliqué par : i) la signature de la glace est à 

plus haute fréquence et demande d’effectuer de la spectroscopie (voir Chapitre 4), ii) le signal lié à la 

glace est sous le seuil de détection de notre instrument (en terme de déphasage et donc de partie 

imaginaire), iii) des problèmes liés à nos électrodes. Suite à ces mesures, la recherche bibliographique 

effectuée a montré que le type d’électrode et de dispositif utilisé sont clés pour effectuer de bonnes 

mesures. En effet, la conduction électrique dans la glace s’effectue par déplacement de protons, 

impliquant dans le cas d’électrodes métalliques l’initiation d’une électrolyse. De plus, il est 

recommandé pour effectuer des mesures supérieures à -30°C, de mettre en place des électrodes 

cylindriques de garde (guard ring) ou d’avoir un système d’amplification adapté. Pour plus de détails 

à propos des techniques de mesures et des électrodes voir Petrenko and Whitworth (2006), notamment 

les parties 5.2 et 5.5 ainsi que les références citées.  
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Annexe J.  Compléments - Spectroscopie large bande 

 Monitoring de température – Expérience #A 

 
Figure 183. Spectroscopie Exp. #A et #B – Suivi de température. 

La température des échantillons peut être plus basse que la température du bain car la calibration des thermocouples 

n’est pas assez précise. Le suivi de température permet de vérifier l’équilibre thermique des échantillons. 

 

 Spectres pour la Montmorillonite et l’Illite à la salinité de 0.1 S.m-1 

 
Figure 184. Spectres large bande pour la montmorillonite en statique. 

Partie réelle (a) et imaginaire (b) de la conductivité et partie réelle (c) et imaginaire (d) de la permittivité. Les mesures 

à basse fréquence sont effectuées avec les impédancemètres Z-SIP (en rouge) et E4990C (en bleu). Les mesures à haute 

fréquence ont été réalisées avec le VNA E5071C (en noir) avec la sonde coaxiale en forme de coupe. 
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Figure 185. Exp #B2 – Spectres large bande pour l’illite en statique. 

Légende similaire à la figure précédente. 

 

 Continuité des spectres. 

 

Figure 186. Spectroscopie Exp. #A1 (Montmorillonite) – Continuité des spectres (T = -2°C). 
 Les figures de gauche et de droite correspondent respectivement aux spectres d’impédance et de déphasage mesurés par 

le Z-SIP (en rouge) et par E4990C (en bleu) à la température –2°C. 
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Figure 187. Spectroscopie Exp. #A1 (Montmorillonite) – Continuité des spectres (T = -18°C). 

Les figures de gauche et de droite correspondent respectivement aux spectres d’impédance et de déphasage mesurés par 

le Z-SIP (en rouge) et par E4990C (en bleu) à la température –18°C. 

 

 

 Spectres basse fréquence. #B1 – Montmorillonite et #B2 – Illite 

 
Figure 188. Spectroscopie Exp. #B – Parties réelle (a,c) et imaginaire (b, d) entre 0.01Hz et 45kHz 

(Z-SIP). 
 Les spectres de gauche et de droite correspondent respectivement aux échantillons de Montmorillonite et d’Illite. Les 

couleurs représentent la température. Les figurés ronds et les croix correspondent respectivement à la descente et à la 

remontée en température. Nous observons à basse fréquence un saut de plus de 2 décades dans la partie imaginaire de 

la conductivité lorsque le sol gèle.  
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Figure 189. Spectroscopie Exp.#B – Parties réelle (a, b) et imaginaire (c, d) entre 2 et 1MHz 

(E4990C). 
Les spectres de gauche et de droite correspondent respectivement aux échantillons de Montmorillonite et d’Illite. Les 

couleurs représentent la température de la mesure. La figure montre l’évolution de la conductivité complexe entre un état 

gelé et non gelé, avec notamment un saut dans les parties réelles et imaginaires entre les deux états. L’acquisition des 

spectres est effectuée en automatique, environ toutes les 12 minutes pour l’expérience #B1- Montmorillonite et en manuel 

pour l’expérience #B2-Ilite (18 spectres). 
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 Expérience #B - Evolution de la conductivité en fonction de la température 

 

Figure 190. Spectroscopie Exp. #B – Partie réelle (a, b) et imaginaire (c, d) de la conductivité en 

fonction de la température. 
Les figures du haut correspondent à l’échantillon de montmorillonite et les figures du bas à l’échantillon d’illite. Les 

couleurs représentent les fréquences. La courbe orange montre le comportement d’hystérèse, similaire à ceux observés  

dans le Chapitre 3. 

 

  



387 

 

Annexe K. Compléments - Chapitre 5 

 Complément de l’article Coperey et al., (2019)  

  A partir des mesures in situ, nous avons souhaité analyser la relation entre la température 

mesurée et les résistivités/conductivités inversées en différentes localisations (Figure 191). Pour être 

plus correct et ne pas prendre en compte des biais potentiels d’interpolation sur la température, nous 

avons choisi des points correspondant à une mesure physique de la température avec des valeurs de 

résistivités prises au centre des mailles lors de l’inversion. Cette analyse est similaire à celle présentée 

dans la Figure 4 de l’article soit à la Figure 86 du manuscrit. Elle nous a permis de vérifier l’évolution 

de la résistivité en fonction de la distance au centre de la corbeille géothermique et de la perturbation 

thermique. En effet, les variations de résistivité électrique proches de l’échangeur sont liées aux 

variations thermiques dues à l’échangeur au moins jusqu’à 250 heures. 

 
Figure 191. Evoluton de la résistivité en fonction de la température à différentes localisations. 

a) Localisation des évolutions, b) Evolution de la résistivité au cours du temps, c) Evolution de la conductivité en fonction 

de la température du sol.  
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Dans l’article, seule l’évolution du point du profil P3 situé à z = -0.8m a été ajustée avec le modèle 

de dépendance de la conductivité vis-à-vis de la température et du changement de phase (Figure 86). 

L’évolution du point P2 à z = -0.8 m montre un comportement similaire mais il n’a pas été analysé 

puisque la variation de résistivité est plus faible. Les autres points indiquent aussi une variation des 

propriétés électriques du sol dues à la baisse en température du sol, mais sans changement de phase 

puisqu’aucune rupture dans l’évolution de la résistivité n’a été observée. Dans la Figure 191c, le 

capteur P3 à z=-1.5m tend vers 0°C (comme d’autres capteurs) mais cela ne signifie pas que le noyau 

de glace ait atteint cette position. En effet, le capteur est à 0°C tant que le changement de phase à 

l’intérieur de la corbeille n’est pas terminé. 

 

 Tomographie en Polarisation Provoquée en domaine temporel 

Au cours de cette expérience, nous avons aussi enregistré la décroissance du voltage 

secondaire et ainsi obtenu des chargeabilités partielles (voir section 1.3.1). Ces données ont été 

inversées conjointement avec les données de résistivité sous le même code (voir la partie 

méthodologie (partie 5.2). Les distributions de chargeabilité normalisée obtenues à l’issue de 

l’inversion sont présentées dans la Figure 192 et représentées en termes de variations.  

 Une anomalie proche de la corbeille est présente dès les premières acquisitions et sa valeur 

diminue au cours de l’essai jusqu’à 241h pour remonter ensuite lors de la dernière acquisition.  L’effet 

de la température et du changement de phase n’est donc pas visible, masqué par un autre signal. 

Plusieurs causes peuvent expliquer cette observation comme :  

- la polarisation d’électrode : le protocole utilisé est de type Wenner, classé selon les électrodes 

d’injections. Dans ce type de protocole, certains quadripôles emploient comme électrode de 

mesure, des électrodes utilisées quelques temps avant comme électrodes d’injection. Ainsi, la 

mesure de la décroissance du voltage secondaire peut être biaisée par la polarisation 

d’électrode. 

- l’utilisation d’un câble simple : le dispositif de mesure se compose de deux câbles de 32 

électrodes (espacement 1 m). Ce type de dispositif est susceptible de générer des effets de 

couplages électromagnétiques qui se surimposent au signal mesuré (Pelton et al., 1978). Dans 

notre cas, nous supposons que les effets de couplages électromagnétiques sont faibles puisque 

le courant injecté (maximum 100 mA) et la longueur des câbles (31 m) sont relativement 

faibles.  

- le positionnement des électrodes : pour des questions de sécurité, le dispositif était démonté 

entre chaque acquisition. Ainsi, des erreurs dans le positionnement des électrodes sont 

possibles lors de la réinstallation du dispositif provoquant ainsi des biais lors du processus 

d’inversion. 



389 

 

- le bruit anthropique : le site expérimental est situé dans un environnement anthropique 

(campus universitaire). Les mesures en Potentiel Spontané (PS) peuvent ne pas être cohérentes 

à cause du bruit anthropique lié par exemple, à des prises de terre, ou à des câbles enterrés 

(voir paragraphe suivant). Dans notre cas, bien que le Terrameter SAS 1000 enregistre le 

signal Potentiel Spontané en début de mesure, il est possible que ce signal ne soit pas constant 

au cours de la mesure et soit mal compensé. 

 
Figure 192. Distributions de la chargeabilité normalisée au cours de l’expérience in-situ. 

La chargeabilité normalisée est représentée en termes de variations par rapport à la première acquisition. Le rectangle 

blanc représente la corbeille géothermique C1.  

 

 

 Méthode Potentiel Spontanée 

Nous avons aussi effectué des mesures en Potentiel Spontané (PS) sur la même ligne de 

prospection. Le premier objectif est de vérifier si l’anomalie thermique créée par la corbeille est 

suffisamment forte pour générer un potentiel électrothermique décelable. En effet, sous l’effet d’un 

gradient thermique, les différents ions diffusent différemment générant ainsi un potentiel électrique. 
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D’après Corwin and Hoover, 1979 les coefficients de couplage dans les zones géothermales sont de 

0.1 à 0.5 mV.C-1. Le deuxième objectif est de vérifier si l’apparition du noyau de glace va modifier 

localement le signal de Potentiel Spontané en réduisant le potentiel d’électrofiltration lié aux 

écoulements d’eau dans le sous-sol et/ou en défléchissant les lignes de courant à cause de la forte 

résistivité électrique du noyau de glace.  

 

Les acquisitions PS ont été effectuées le même jour que les acquisitions de tomographie 

électrique. Une électrode de référence non-polarisable de type Petiau (PSM 9000 de SDEC) est 

enterrée dans un mélange eau-bentonite pendant quelques heures avant les mesures afin que le contact 

électrode-sol soit bon et que l’électrode soit à la température du sol. L’électrode de référence est 

située un mètre avant la première électrode du dispositif de tomographie. L’acquisition consiste à 

mesurer la différence de voltage entre l’électrode de référence et une deuxième électrode non 

polarisable qui est déplacée successivement aux différents points de mesure. Dans notre cas, les points 

de mesures sont situés au niveau des électrodes du dispositif de tomographie. Les premiers résultats 

ont montré un résultat peu cohérent vis-à-vis des distributions de température et de conductivité 

électrique (Figure 193). Pour essayer de faire ressortir le signal lié à notre expérience, nous avons 

calculé les différences de potentiel par rapport à une acquisition de référence (acquisition à t = 0 h), 

mais sans succès. Nous pensons que le signal est dominé par un bruit anthropique, lié à la présence 

des différents bâtiments à proximité et donc la présence de câbles et de prises de terre. La présence 

d’un bruit anthropique peut aussi expliquer les variations de quelques millivolts observées lors de la 

mesure du voltage sur une minute. 
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Figure 193. Monitoring en Potentiel Spontané durant l’expérience in-situ. 

L’acquisition en PS est effectuée sur la même ligne que l’acquisition en tomographie électrique de résistivité. La corbeille 

est située entre 38.5 et 39.5 m. Le graphique du haut correspond au potentiel électrique mesuré alors que le graphique 

du bas correspond à la différence de potentiel par rapport à l‘acquisition de référence de à t = 0 h. 

 

 Méthode du Géoradar 

Enfin, le géoradar est la dernière méthode que nous avons testée sur le site. En effet, nous 

souhaitons vérifier si l’apparition du noyau de glace impacte suffisamment la permittivité du milieu 

pour être décelable avec cette méthode et, si c’est le cas, si la résolution spatiale de cette méthode est 

suffisante pour délimiter précisément l’extension du noyau de glace. La permittivité relative du milieu 

de l’eau est de 81 et celle des sols se situe entre 6 et 30 (McCann et al., 1988). La permittivité des 

sols dépend essentiellement de la teneur en argiles et en eau. Généralement, les formations 
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superficielles ont une permittivité relative comprise entre 9 et 12. La permittivité de la glace est de 

l’ordre de 4 (Beres Jr and Haeni, 1991). Ainsi, la formation du noyau de glace doit être visible sur les 

radargrammes puisque le gel modifie la permittivité et la conductivité électrique globale du milieu 

L’acquisition a été effectuée avec un géoradar SIR 3000 de GSSI couplé avec une antenne 

400 MHz et une roue codeuse déclenchant les tirs. Deux types de prospection ont été menés : une 

prospection 2D le long du profil de tomographie (Figure 194) et une prospection 3D centrée sur la 

corbeille (Figure 195). Les sections 2D finales ont été obtenues après l’application de traitements 

standards : déplacement du temps zéro, filtres passe haut et passe bas en fréquence, filtre 

« background removal » (filtre spatial), application de gain et migration. Les sections ont été migrées 

avec une permittivité relative estimée à 12.41. Pour la prospection 3D, à la suite des traitements 

précédents, nous avons appliqué une transformée de Hilbert et une interpolation afin de construire un 

bloc 3D et de faire ressortir les signaux similaires.  

Avec cette chaine de traitement, la présence d’un noyau de glace n’est pas visible. Une des 

explications est que la teneur en eau initiale et la teneur en glace finale dans le sol sont faibles et la 

transformation de l’eau en glace ne modifie pas assez la permittivité diélectrique du milieu. Une faible 

teneur en eau et en glace du milieu ont été estimées à partir des mesures de conductivité électrique 

(partie 5.2). Les autres explications peuvent être que la glace est présente sous la forme d’aiguilles de 

givre (non détectable au géoradar) ou que le noyau de glace est localisé en bas de la corbeille en 

dessous de notre profondeur d’investigation.   

Nous pouvons nous demander si le géoradar et la fréquence utilisés sont adaptés à notre 

problème. La fréquence de 400 MHz permet d’avoir une profondeur d’investigation suffisante pour 

investiguer la partie supérieure de la corbeille tout en ayant une résolution verticale correcte. Ainsi, 

utiliser un géoradar avec une plus haute fréquence aurait été au détriment de la profondeur 

d’investigation ce qui n’est pas judicieux. Par contre, un géoradar comportant plusieurs dipôles de 

mesures (gamme STREAM X chez IDS) aurait permis grandement d’améliorer la résolution spatiale 

et donc de mieux déceler le cas échéant le noyau de glace. Par exemple, le STREAM X 200 MHZ 

permet d’acquérir 7 radargrammes espacés de 12 cm en un seul passage soit une largeur de détection 

de 80 cm. 
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Figure 194. Radargrammes aux temps -22, 74 et 518 h pour l’expérience in-situ. 

Les données radar ont été acquises avec un SIR 3000 avec une antenne de 400 MHz. Le traitement a été effectué sous 

Radan 7. Les sections sont migrées selon une constante diélectrique de 12.41. La profondeur d’investigation est de l’ordre 

de 2 mètres. Les bords de la corbeille sont représentés par les traits rouges.  

 
Figure 195. Acquisition géoradar 3D et bloc 3D à 518 h. 

a) Plan de prospection 3D au géoradar, b) Coupe XY aux profondeurs -0.1, -1.4, -2.0 et -2.6 m. les profils radar ont été 

acquis selon une grille centrée sur la corbeille C1 (espacement entre profils 0.5 m). Le centre de la corbeille est représenté 

par une croix au niveau des coupes XY.  
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Annexe L. Nouveau dispositif géophysique en 3D pour le suivi 

géophysique in-situ 

  L’anomalie de conductivité issue de la tomographie de résistivité électrique est localisée au-

dessus de la corbeille géothermique. L’inversion des données de polarisation provoquée n’a pas 

donné de résultats significatifs. Ces deux observations peuvent s’expliquer par un problème de 

résolution spatiale de la méthode, par l’utilisation d’un protocole Wenner où certaines électrodes de 

mesures étaient peu de temps avant utilisées comme électrodes d’injection et par l’utilisation d’un 

câble multibrins favorable aux phénomènes de couplage électromagnétique.  

Ainsi, pour remédier à ces problèmes, nous avons mis en place notre propre dispositif de 

monitoring géophysique. Comme le dispositif est axisymétrique avec un axe vertical, nous avons 

choisi de mettre en place un dispositif 3D. En effet, utiliser un dispositif 2D pour réaliser une 

tomographie suppose un milieu 2,5D c’est-à-dire un milieu 2D dans un plan vertical, qui se réplique 

à l’infini de part et d’autre de ce plan - ce qui n’est pas le cas dans notre expérience. Nous avons aussi 

centré le dispositif autour de la corbeille C1 afin de maximiser la résolution spatiale de notre 

monitoring. Pour cela, notre dispositif se compose de quatre forages dont la profondeur varie entre 

3.0 et 4.0 m. Chaque forage est placé à un mètre des spires de la corbeille soit à deux mètres de son 

centre. Chaque forage est équipé tous les 0.4 m d’une électrode (Figure 196). Au-dessous, deux profils 

d’électrodes relient en diagonale les têtes de forage avec une électrode tous les 0.3 m. Ces électrodes 

sont enterrées ≈ 5cm dans le sol. Enfin de part et d’autre la corbeille, trois électrodes sont disposées 

tous les 5 mètres. Ces électrodes permettent d’avoir des électrodes éloignées de l’anomalie thermique 

et sont utilisées comme dipôle d’injection afin de s’assurer que le volume investigué va jusqu’en 

dessous de la base de la corbeille. Chaque section du dispositif (forage et demi-profils) a été disposée 

dans des fourreaux séparés afin de limiter les effets de couplage électromagnétique (Dahlin et al., 

2002; Schmutz et al., 2014). Le dispositif est relié à un boitier de connexion présent dans la halle 

technique. Un piézomètre a aussi été installé à quelques mètres de la corbeille. Les relevés ont montré 

que le bas de la corbeille touche la nappe. 

 



395 

 

 
Figure 196. Nouveau dispositif de monitoring 3D pour l’expérience in-situ. 

a) Vue en plan du dispositif de monitoring ; b) Vue 3D au niveau de la corbeille montrant les électrodes en fibrages ; c) 

Photographie du dispositif en cours d’installation. 

 

Ensuite, nous avons créé notre propre protocole. Le protocole est classé afin d’éviter d’utiliser 

les électrodes d’injection comme électrodes de mesure peu de temps après l’injection (polarisation 

d’électrode). Nous avons aussi testé le protocole sur un cas synthétique (Figure 197). 

 
Figure 197. Distribution de conductivité pour un cas synthétique. 

Une anomalie résistive de 10-3 S.m-1 est placée au niveau de la corbeille afin de simuler un noyau de glace. Le milieu a 

une conductivité de 5∙10-2 S.m-1 Les dimensions du modèle sont indiquées en mètres. 
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Une nouvelle expérience a été réalisée avec ce dispositif durant l’hiver 2018-2019. Cette 

expérience consiste à suivre la formation du noyau durant la mise en marche de la corbeille puis la 

fonte de ce dernier et le retour à l’équilibre. La corbeille C1 est mise en route pendant 670 h et le 

retour à l’équilibre a été suivi pendant 839 h. Pour une question de bon fonctionnement de la pompe 

à chaleur, deux corbeilles supplémentaires sont aussi en route. Au total, le monitoring géophysique a 

duré 1545 h soit environ 64 jours. Il a été réalisé 33 acquisitions en Polarisation Provoquée et 27 

acquisitions uniquement en résistivité (point bleu dans la Figure 198). Un première contrôle-qualité 

des données montre que la conductivité apparente diminue durant la formation du noyau de glace. 

Les données n’ont pas encore été inversées. 

 

 
Figure 198. Suivi de température pour l’expérience in-situ. 
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Annexe M. Données techniques du sable siliceux 

 Données du fournisseur 

 
Figure 199. Données du fournisseur du sable siliceux TF15. 
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 Analyse granulométrique 

 
Figure 200. Analyses granulométriques par diffraction laser du sable silicieux TF15. 
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 Mesures en laboratoire de la conductivité thermique du sable Sd184 

Table 41. Résumé des mesures de conductivité thermique pour chaque éprouvette. 
Les valeurs correspondent à la moyenne des mesures pour chaque éprouvette. La porosité a été calculée à partir de 

mesure de masse et de volume. La diffusivité et la conductivité thermique ont été déterminées l’aide du capteur C-Therme 

TCi. La température ambiante correspond à la température du capteur. La température initiale correspond à la 

température de l’échantillon au début de la mesure et la température ΔT correspond à la variation de température liée à 

la chauffe de l’échantillon par le capteur. 

Echantillon 
ID. 

éprouvette 
Porosité 

(-) 

Diffusivité 
(Ws1/2.m-².K-1) 

Conductivité 
(W.m-1K-1) 

 

T initiale 
(°C) 

T capteur 
(°C) 

ΔT 
(°C) 

Sable sec 1 39.5 
1232.90  
(± 18.66) 

0.90  
(± 0.02) 

24.61  
 (± 0.03) 

24.66   
(± 0.03) 

1.13  
 (± 0.01) 

Sable sec 2 38.0 
1139.90 
(± 12.18) 

0.79  
 (± 0.01) 

25.18  
 (± 0.07) 

25.27  
 (± 0.06) 

1.16   
(± 0.01) 

Sable sec 9 36.53 
1391.12 
(± 4.54) 

1.08   
(± 0.01) 

25.63  
 (± 0.00) 

25.57   
(± 0.01) 

1.06   
(± 0.00) 

Sable sec 12 36.89 
1363.38 
(± 13.77) 

1.04   
(± 0.02) 

22.34  
 (± 0.22) 

22.43  
(± 0.24) 

1.10  
 (± 0.01) 

Sable sec 13 36.61 
1542.05 
(± 17.55) 

1.26   
(± 0.02) 

24.01  
 (± 0.17) 

24.12   
(± 0.17) 

1.08  
 (± 0.01) 

Sable saturé 3 33.2 
2032.21 
(± 13.84) 

2.01  
 (± 0.12) 

24.89  
(± 2.01) 

24.99  
(± 0.03) 

0.99   
(± 0.00) 

Sable saturé 4 33.8 
2536.89 
(± 42.00) 

2.93  
 (± 01.4) 

25.22 
 (± 2.93) 

25.32   
(± 0.04) 

0.89   
(± 0.00) 

Sable saturé 5 33.18 
2746.67 
(± 45.56) 

3.35   
(± 0.17) 

25.64 
  (± 3.35) 

25.74 
 (± 0.05) 

0.82   
(± 0.00) 

Sable saturé 14 35.72 
2382.93 
(± 4.22) 

2.82   
(± 0.01) 

24.22  
 (±  2.82) 

24.32  
 (± 0.15) 

0.88   
(± 0.00) 

Sable saturé 15 35.26 
2159.50 
(± 34.67) 

2.36   
(± 0.07) 

25.09   
(± 2.36) 

25.19  
(± 0.09) 

0.97 
(± 0.01) 

Sable saturé 
gelé 

7 - 2850.72 3.30 0.55 0.71 0.90 

Sable saturé 
gelé 

8 - 
2579.72 

(± 244.52) 
3.25  

 (± 0.53) 
0.85  

(± 1.58)  
1.05   

(± 1.56) 
0.88   

(± 0.07) 

Sable saturé 
gelé 

10 32.68 
2503.99 

(± 251.62) 
2.96 

  (± 0.27) 
1.10   

(± 0.38) 
1.26   

(± 0.27) 
0.93  

 (± 0.05) 
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Annexe N. Données techniques complémentaires pour 

l’expérience analogique 

 Données climatiques pour la ville de Chambéry 

Table 42. Données climatiques pour la ville de Chambéry. 
Les données de la table a) proviennent de METEO FRANCE (2018), et celles de la table b) de Climate-Data.org (2018). 
 

a) Température minimale (°C) Température maximale (°C) Hauteur de précipitation (mm) 

Janvier -1.4 5.8 102.6 

Février -0.7 7.9 91.5 

Mars 2.1 12.6 100 

Avril 5.1 16.3 92.2 

Mai 9.7 20.8 104.2 

Juin 12.8 24.6 94.8 

Juillet 14.7 27.4 86.6 

Aout 14.2 26.6 91.7 

Septembre 11 22 111.8 

Octobre 7.4 16.7 122.6 

Novembre 2.5 10.1 105 

Décembre -0.2 6.4 118 

Température minimale de 1981 à 2010 (°C) 6.5 

Température maximale de 1981 à 2010 (°C) 16.5 

Hauteur de précipitations de 1981 à 2010 (mm) 1221.0 

Nombre de jours avec des précipitations de 1981 à 2010 (j) 116.6 

Durée d’ensoleillement de 1991 à 2010 (h) 1870.3 
 

b) 
Température minimale 

moyenne (°C) 
Température 
maximale (°C) 

Température 
moyenne (°C) 

Hauteur de 
précipitation (mm) 

Janvier -2.5 5.1 1.3 62 

Février -1.3 7.5 3.1 69 

Mars 1.7 12.6 7.1 74 

Avril 5.2 16.2 10.7 68 

Mai 8.8 20.2 14.5 79 

Juin 12.1 23.8 17.9 78 

Juillet 13.8 26.5 20.1 58 

Août 13.3 25.6 19.4 77 

Septembre 11.1 22.3 16.7 81 

Octobre 6.7 16.2 11.4 75 

Novembre 2.6 10.2 6.4 88 

Décembre -1.1 5.4 2.1 70 
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 Caractéristiques physico-thermiques du fluide glycolé 

 
Figure 201. Caractéristiques thermiques du fluide KRYO 30. 

a) Capacité calorifique, b) masse volumique, c) débit massique en fonction de la température. Le fluide circulant dans la 

corbeille géothermique est du KRYO 30. Les données pour les graphiques a) et b) sont extraites des spécifications 

techniques du fournisseur (LAUDA, 2008). Les tendances ont été ajustées à l’aide d’une fonction affine servant au 

programme Labview de régulation en puissance du bain. La tendance du débit volumique (graphique c) prend en compte 

l’effet de la température sur le débit volumique (lié à la viscosité) et sur la masse volumique.  Elle sert au programme de 

régulation. 
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 Consigne de température des bains pour un cycle. 

Table 43. Cycle en température : consignes pour la soufflerie et la corbeille géothermique. 
Les paramètres T soufflerie, T corbeille correspondent aux consignes en température indiquées pour les bains 

thermostatés de la soufflerie et la corbeille géothermique pour un cycle. 

 
T  

Soufflerie 
(°C) 

T 
Corbeille 

(°C) 

Durée  
(h) 

 
T  

Soufflerie 
(°C) 

T 
Corbeille 

(°C) 

Durée  
(h) 

1 10 9.8 0 17 8.69 7.79 1 

2 12.16 9.8 3 18 6.58 4.16 3 

3 14.23 9.8 3 19 4.63 1.13 3 

4 16.09 9.8 3 20 2.93 -1.32 3 

5 17.66 9.8 3 21 1.57 -3.17 3 

6 18.87 9.8 3 22 0.6 -4.44 3 

7 19.66 9.8 3 23 0.09 -5.11 3 

8 19.99 9.8 3 24 0.04 -5.19 3 

9 19.85 9.8 3 25 0.46 -4.69 3 

10 19.24 9.8 3 26 1.34 -3.59 3 

11 18.19 9.8 3 27 2.63 -1.91 3 

12 16.76 9.8 3 28 4.26 0.37 3 

13 15 9.8 3 29 6.17 3.24 3 

14 13.01 9.8 3 30 8.26 6.69 3 

15 10.87 9.8 3 31 10 9.8 2 

16 10 9.8 1     

 

 Résumé des modifications des positions des thermocouples présents dans la cuve. 

Table 44. Résumé des principales modifications du positionnement des capteurs de température. 

Version 
Date de 

modification 

Nombre de 

thermocouples 
Commentaires 

1 2016/10/14 37 3 x PV ; 2 x PR ; 2 x Ex. ; 2 x VA ; 2 x Ref. 

2 2016/12/20 43 3 x PV ; 3 x PR ; 2 x Ex. ; 2 x VA ; 2 x Ref 

3 2017/10/23 43 3 x PV ; 3 x PR ; 2 x Ex. ; 2 x VA ; 2 x Ref. 

4 2017/12/29 54 3 x PV ; 3 x PR ; 2 x Ex. ; 6 x VA ; 2 x Ref. 

5 2018/09/19 54 
3 x PV ; 3 x PR ; 2 x Ex. ; 3 x VA ; 2 x Ref. 

+ Isolation électrique de la corbeille géothermique 

6 2018/10/24 54 3 x PV ; 3 x PR ; 3 x Ex. ; 2 x VA ; 2 x Ref. 

 

 Calibration et vérification des thermocouples. 

La calibration des thermocouples consiste à déterminer le polynôme du second degré ajustant 

les données à l’aide de la méthode des moindres carrés (Table 45). La vérification de la calibration 

consiste à comparer la température de référence (PT-100 dans le fluide glycolé) aux températures 

mesurées par nos thermocouples, pour différents paliers de température (gamme de température : -8 

à 50°C).  
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Table 45. Polynômes de calibration pour les thermocouples. 
Les voies 1 et 11 correspondent à la PT100 – 4 fils mesurant la température des soudures froides (boitier en aluminium). 

La calibration permet de définir les coefficients a, b et c d’un polynôme du second degré. Les valeurs en bleu i.e. aux 

voies B3_5, B3_6, B3_7, B3_8 correspondent respectivement aux thermocouples mesurant la température du fluide 

glycolé à l’entrée de l’échangeur basal, à la sortie et à l’entrée de la corbeille et la sortie de la garde thermique. 

 Boitier 1 Boitier 2 Boitier 3 

Id THC a b c a b c a b c 

1 PT 100 – 4 fils 

2 -436637.544 26077.003 -0.620 -435663.245 26089.484 -0.609 -446774.093 26167.65 -0.69 

3 -438987.827 26099.375 -0.637 -440776.947 26083.353 -0.585 -441523.902 26145.125 -0.672 

4 -424839.816 26062.497 -0.621 -436865.755 26069.305 -0.574 -442077.645 26147.299 -0.668 

5 -434442.684 26077.324 -0.617 -427200.698 26077.787 -0.594 -480831.497 26532.369 -1.039 

6 -440519.553 26096.361 -0.623 -440521.260 26080.621 -0.574 -480013.159 26533.173 -1.041 

7 -442540.983 26107.631 -0.631 -438955.940 26076.461 -0.576 -483621.448 26540.764 -1.057 

8 -437915.668 26094.164 -0.624 -444010.022 26097.671 -0.592 -479274.927 26524.655 -1.039 

9 -421734.309 26047.027 -0.608 -444361.247 26119.925 -0.620 -363157.151 25509.838 -0.132 

10 -436411.401 26092.571 -0.634 -443661.661 26093.163 -0.608 -360718.58 25508.373 -0.137 

Id THC a b c a b c a b c 

11 PT 100 – 4 fils 

12 -433951.814 26081.199 -0.620 -440106.994 26108.604 -0.621 -448814.842 26141.553 -0.667 

13 -436561.336 26100.220 -0.634 -428455.979 26060.283 -0.596 -443498.783 26180.777 -0.715 

14 -437003.248 26078.371 -0.616 -439314.254 26097.714 -0.615 -453675.261 26180.258 -0.705 

15 -436208.866 26084.342 -0.630 -442808.337 26092.549 -0.615 -449802.643 26178.481 -0.702 

16 -440671.923 26097.029 -0.636 -434210.695 26080.068 -0.610 -445344.311 26182.72 -0.713 

17 -428418.450 26074.206 -0.627 -438407.392 26084.892 -0.622 -441069.712 26138.804 -0.675 

18 -429483.555 26067.654 -0.618 -424209.484 26074.527 -0.640 -440337.315 26164.002 -0.706 

19 -420013.767 26064.136 -0.627 -436636.190 26110.664 -0.632 -445323.646 26166.24 -0.706 

20 -434443.473 26091.252 -0.629 -442064.666 26102.245 -0.610 -442391.501 26157.86 -0.701 

 

 Acquisition des débits : système et calibration. 

Le signal envoyé par les débitmètres est décrypté par les compteurs Red Lion PAXI. Les 

compteurs sortent un signal 4/20 mA qui est enregistré par la centrale d’acquisition au niveau des 

deux voies 4/20 mA de la dernière carte (carte 3). Une calibration par méthode volumétrique a été 

effectuée par ajustement linaire (Table 46). 

Table 46. Coefficient de calibration des débimètres. 
Le polynôme de premier degré a été obtenu avec 5 points calibration. L’unité des débits est le L/h. 

 Coefficient a Coefficient b R² 

Débitmètre circuit corbeille 17529 -69.522 0.9982 

Débitmètre circuit précipitations 17551 -69.63 0.9973 

 

 Système de pesée : 

 

 

𝑚 = 𝑎 𝑈 8.11 

où, 𝑚 est la masse de la cuve (kg) ; 𝑎 le facteur de calibration (Kg.V-1) ; 𝑈 la tension renvoyée par 

les capteurs (V). Le facteur de calibration est de 300 Kg.V-1.  
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Annexe O. Compléments d’informations sur les essais réalisés 

 Compléments de l’essai A – milieu sec, échelon de température 

 
Figure 202. Evolution des températures du milieu modèle au cours de l’essai A. 

Les figures de gauche présentent le suivi de température pour les profils verticaux, de haut en bas, le profil au centre de 

la cuve (PV1), puis les profils à 10 cm (PV2) et 15 cm (PV3) du centre de la cuve. Les couleurs indiquent la profondeur 

du thermocouple. Les figures de droite présentent le suivi de température des profils radiaux, où PR1 et PR2 sont dans 

le plan horizontal passant par le centre de la corbeille. Ces deux profils se croisent perpendiculairement. Le profil PR3 

se situe à la surface. Les couleurs indiquent la distance du thermocouple par rapport au centre de la cuve.  

 

 
Figure 203. Profils de température en fin de l’essai A. 

Les figures de gauche et de droite montrent respectivement les profils verticaux et radiaux de température à la fin de 

l’essai i.e. lorsque l’anomalie thermique est pleinement développée. 
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 Compléments de l’essai B – milieu sec, cycle de température 

 
Figure 204. Evolution des températures du milieu modèle au cours de l’essai B. 

Légende similaire à la Figure 202. 

 

 
Figure 205. Profils caractéristiques de température au cours de l’essai B. 

Les figures de gauche et de droite montrent respectivement les profils verticaux et radiaux de température aux temps les 

plus froids du cycle. Les courbes en trait plein correspondent au cycle sans corbeille et les courbes en pointillé au dernier 

cycle avec la corbeille en fonctionnement comme le montre la figure du bas. Sur cette dernière figure, les courbes en bleu 

correspondent aux températures de l’air entrant (In vent) et sortant (Out vent) de la cuve. Les courbes en rouge 

correspondent aux températures du fluide glycolé entrant (In. H.Ex) et sortant (Out H.Ex.) de la corbeille.  
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 Essai C – milieu saturé, échelon de température sans changement de phase 

 
Figure 206. Evolution des températures du milieu modèle au cours de l’essai C. 

Légende similaire à la Figure 202. 

 

 Essai D – milieu saturé, échelon de température négative à -3.5°C 

 
Figure 207. Evolution des températures du milieu modèle au cours de l’essai D. 

Légende similaire à la Figure 202. 
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Figure 208. Evolution du volume de glace au cours de l’essai D. 

Le volume de glace est estimé à partir des mesures de température (voir partie 6.3). 

 

 

 Essai E – milieu saturé, cycle de prélèvement 

 
Figure 209. Evolution du débit de la corbeille au cours des cinq derniers cycles de l’essai E. 
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Figure 210. Evolution de la masse de la cuve au cours de l’essai E. 

L’évolution de la masse a été lissée à l’aide d’une moyenne glissante sur 30 minutes. 

 

 
Figure 211. Evolution des températures du milieu poreux au cours des cinq derniers cycles de 

l’essai E. 
Légende similaire à la Figure 202. 
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Annexe P. Suivi des acquisitions géophysiques pour l’essai E 

Table 47. Carnet de suivi du monitoring géophysique. 

Nom 
Nombre 

acquisition 

Date du fichier 

AMP 
Date carnet/logiciel Commentaires 

LIACCI01 

4D/3h 
14 19/02/03 01:39:19 

19/02/02 15:33:00 

19/02/02 16:39:13 

- Electrode exclue : aucune. 

- Départ direct. 

LIACCI02 

4D/3h 
19 19/02/04 17:40:58 

19/02/04 07:40:00 

19/02/04 08:40:58 

- Electrode exclue : aucune. 

- Départ différé : création à 7h40. 

LIACCI03 

4D/3h 
15 19/02/07 03:11:47 

19/02/06 17:15:00 

19/02/06 18:11:47 

- Electrode exclue : aucune. 

- Départ différé : création à 17h15. 

LIACCI04 

4D/3h 
24 19/02/09 01:39:20 

19/02/08 15:35:00 

19/02/08 16:39:20 

- Electrode exclue : aucune. 

- Départ direct. 

LIACCI05 

4D/3h 
17 19/02/11 23:44:20 

19/02/11 13:44:00 

19/02/11 14:44:20 

- Electrode exclue : aucune. 

- Départ différé : création à 13h44. 

LIACCI07 

4D/3h 
13 19/02/14 04:50:43 

19/02/13 19:50:00 

19/02/13 19:50:43 

- Electrode exclue : aucune. 

- Départ direct. 

LIACCI08 

4D/3h 
33 19/02/15 17:30:46 

19/02/15 07:30:00 

19/02/15 08:30:46 

- Electrode exclue : aucune. 

- Départ différé : création à 07h30. 

- Arrêt : 0.0L dans le bécher de la 

veine d’air. 

 

Table 48. Résistance de contact des électrodes pour l’essai en sable saturé. 
Le test de résistance est fait avec une intensité de 1 mA. Dans la table, les trois valeurs de résistance correspondent 

respectivement aux tests du 1er, 5ème et 8ème fichiers, i.e. aux temps 336, 552, 645 h. 

Id 

Electrode 

Résistance 

(kΩ) 

Id 

Electrode 

Résistance 

(kΩ) 

Id 

Electrode 

Résistance 

(kΩ) 

Id 

Electrode 

Résistance 

(kΩ) 

1 6.1/8.6/8.6 17 6.0/7.0/7.2 33 10.2/7.8/9.7 49 5.6/5.1/5.0 

2 6.1/6.9/7.4 18 6.2/5.5/6.3 34 10.1/7.8/9.6 50 5.7/4.9/4.8 

3 6.7/8.3/8.5 19 6.5/5.6/7.2 35 6.4/5.7/5.7 51 6.0/5.0/5.0 

4 4.9/4.3/4.2 20 6.3/5.3/6.9 36 13.1/11.0/10.9 52 7.0/7.7/8.2 

5 5.8/7.6/8.2 21 10.3/10.2/38.1 37 9.4/8.5/7.9 53 6.24.9/4.8 

6 6.5/7.6/7.7 22 6.9/7.5/23.9 38 6.8/6.7/7.7 54 5.5/4.2/4.3 

7 6.3/5.9/5.8 23 9.5/7.7/8.6 39 9.8/7.9/7.6 55 6.5/8.3/9.3 

8 6.5/7.7/7.9 24 6.9/6.9/8.4 40 5.1/6.1/6.2 56 9.4/8.2/8.6 

9 6.9/8.3/8.4 25 9.1/8.0/8.4 41 6.7/7.9/14.4 57 7.3/6.2/6.1 

10 6.0/5.3/5.2 26 11.5/16.0/16.0 42 9.4/8.6/8.7 58 10.1/8.0/8.1 

11 6.3/7.0/7.0 27 7.1/6.8/8.5 43 10.0/7.0/7.1 59 10.2/9.1/7.4 

12 6.0/7.1/6.9 28 5.8/5.9/11.0 44 9.5/7.7/8.2 60 27.3/43.2/34.5 

13 6.3/6.6/6.7 29 6.4/6.6/10.6 45 10.5/9.2/9.6 61 9.7/6.2/7.9 

14 6.1/6.3/6.5 30 6.2/5.6/21.9 46 9.9/7.2/7.3 62 39.3/14.8/22.2 

15 5.5/7.8/8.3 31 7.1/6.1/8.1 47 9.1/6.7/6.7   

16 9.7/10.2/10.3 32 6.46.1/8.1 48 10.9/8.5/8.5   
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Annexe Q.  Compléments - suivi géophysique de l’essai E 

 Distributions de température et de conductivité électrique 

 

Figure 212. Distribution spatiale de température et de conductivité, pour les acquisitions aux temps 

336, 348 et 360. 
Légende : voir Figure 145. 
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Figure 213. Distribution spatiale de température et de conductivité, pour les acquisitions aux temps 

372, 385 et 649 h. 
Légende : voir Figure 145. 
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Figure 214. Distribution spatiale de température et de conductivité, pour les acquisitions aux temps 

655, 661 et 667 h. 
Légende : voir Figure 145. 
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Figure 215. Distribution spatiale de température et de conductivité, pour les acquisitions aux temps 

673, 679 et 685 h. 
Légende : voir Figure 145. 
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Figure 216. Distribution spatiale de température et de conductivité, pour les acquisitions aux temps 

691, 697 et 703 h. 
Légende : voir Figure 145. 
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Figure 217. Distribution spatiale de température et de conductivité, pour les acquisitions aux temps 

709 et 721 h. 
Légende : voir Figure 145. 
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 Distributions de température et de conductivité électrique et de sa variation 

 
Figure 218. Distribution spatiale de température, de conductivité et écart à la conductivité 

théorique, calculé sans imposer la température du sol à l’aplomb des spires, au temps 661 h. 
De gauche à droite, les distributions de température, de conductivité et les écarts de conductivité par rapport à la valeur 

théorique (équation 7.7) sont représentées. Ces distributions spatiales ont été calculées en interpolant linéairement sur 

une grille d’un centimètre de côté, les données de température et de conductivité pour le demi-plan nommé X+. Les 

mesures de température sont représentées par les points noirs. La corbeille est représentée par le rectangle gris. Les 

abréviations PV1, PV2 et PV3 correspondent respectivement aux profils verticaux PV1 (dr = 0.0 m), PV2 (dr = 0.1 m) et 

PV3 (dr = 0.15 m). Les caractéristiques du fluide glycolé circulant dans la corbeille sont indiquées au centre des 

sections avec les labels suivants : Q pour le débit, Tin pour la température du fluide entrant et Tout pour la température du 

fluide sortant. Sur la section de température, les isothermes positives et négatives sont respectivement en noir et rouge. 

Sur la section de conductivité, les iso-conductivités sont représentées uniquement avec des lignes rouges. Sur la section 

de variation de conductivité, les iso-contours noirs correspondent aux valeurs des variations alors que le contour rouge 

représente l’isotherme 0°C. 
 

 
Figure 219. Distribution spatiale des variations de température et de conductivité, pour 

l’acquisition au temps 649 h et en considérant une référence au temps 336 h. 
Les sections à gauche correspondent à la variation de température calculée par rapport au temps de référence (336 h). 

Les isothermes positives sont en noir alors que les isothermes négatives sont en rouge. Les sections à droite correspondent 

à la variation de la conductivité par rapport à l’acquisition de référence (336 h). Les iso-variations sont représentées en 

noir. Le critère de seuil local de conductivité correspond sur cette section au contour rouge. La zone à l’intérieur de ce 

contour est susceptible d’être englacée.  
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Annexe R. Dérivée temporelle de la conductivité : intérêt pour la 

détection du changement de phase. 

Cette méthode consiste à délimiter le noyau de glace en calculant la dérivée temporelle de la 

conductivité au niveau de chaque nœud. Cette méthode ne requiert pas l’utilisation de données de 

température. La dérivée temporelle est définie l’équation (R.1). A partir des données issues du demi-

plan X+ (partie 7.3.4), nous avons calculé la dérivée temporelle pour chaque nœud de la grille carrée 

(coté : 1 cm) à l’aide d’une interpolation linéaire. 

 dérivée temporelle : 
𝜕𝜎

𝜕𝑡
 (𝑥, 𝑧, 𝑡) = lim

ℎ →

𝜎(𝑥, 𝑧, 𝑡 ) − 𝜎(𝑥, 𝑧, 𝑡 + ℎ) 

ℎ
 

 

R.1 

 pour une maille au temps 𝑡𝑖 ∶
𝜕𝜎(𝑡𝑖)

𝜕𝑡
=  

𝜎(𝑡𝑖+1) −  𝜎(𝑡𝑖)

𝑡𝑖+1 − 𝑡𝑖
 

 

R.2 

où 𝜎(𝑡𝑖+1) et 𝜎(𝑡𝑖) sont les conductivités en S.m-1 du nœud considéré, respectivement au temps 𝑡𝑖+1 

et 𝑡𝑖 en heures. 

La mise en marche de la corbeille provoque une diminution de la température du sol 

impliquant une diminution de la conductivité selon une dépendance linéaire (équation 7.5) et donc 

une dérivée temporelle négative. L’augmentation de la puissance de la corbeille accélère la 

diminution de la température, ainsi la valeur absolue de la dérivée temporelle augmente au cours du 

temps. Au bout d’un certain temps, le changement de phase s’initie à température constante. La 

diminution de la conductivité est alors principalement liée à la transformation eau-glace. En termes 

de dérivée temporelle de conductivité, ce changement de dynamique devrait provoquer une première 

rupture. A la fin du changement de phase, le noyau de glace nouvellement formé voit sa température 

de nouveau diminuer et la transformation d’une faible quantité d’eau résiduelle en glace (équation 

7.6). Ainsi, la conductivité du noyau de glace diminue selon un nouveau régime ce qui doit provoquer 

une deuxième rupture dans l’évolution de la dérivée temporelle. 

Il s’ensuit une phase où la puissance de la corbeille diminue. Cette diminution va provoquer 

à terme le dégel du noyau de glace et la remontée en température de cette zone. Ainsi, la dérivée 

temporelle de la conductivité devrait être positive et indiquer au minimum deux tendances. 

 

La distribution spatiale de la dérivée temporelle de la conductivité correspondant à la phase 

sans fonctionnement de la corbeille (de 348 à 385 h) montre que la dérivée varie peu au cours du 

temps (Figure 220). Spatialement, la dérivée s’organise suivant une stratification horizontale 

vraisemblablement liée à la pénétration du front thermique émise par le système de soufflerie.  
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Figure 220. Distribution spatiale de la dérivée temporelle de la conductivité pour les temps 348 à 

385 h. 

 

Les premières acquisitions effectuées après la mise en fonctionnement de la corbeille 

montrent que son démarrage a peu d’impact sur la distribution spatiale de la dérivée temporelle de la 

conductivité (temps 649 et 655 h de la Figure 221). Ensuite,  avec la diminution de la température du 

sol, la diminution de la dérivée temporelle de la conductivité s’amorce (e.g. temps 661 h, Figure 221). 

Cette diminution de la dérivée temporelle s’accentue en profondeur et au centre de la cuve notamment 

entre les temps 661 et 679 h. Cette amplification peut s’expliquer par le développement du noyau de 

glace au centre de la cuve, ce qui est corroboré par les données de température (isotherme 0°C 

représenté par un contour rouge pour la Figure 221 et la Figure 222). 
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Figure 221. Distribution spatiale de la dérivée temporelle de la conductivité pour les temps 649 à 

667 h. 
La ligne rouge correspond à l’isotherme 0°C interpolée à partir des données de température. 
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Figure 222. Distribution spatiale de la dérivée temporelle de la conductivité pour les temps 673 à 

691 h. 
La ligne rouge correspond à l’isotherme 0°C interpolée à partir des données de température. 

 

  Au temps 679 h, la dérivée temporelle est globalement nulle puis devient positive (Figure 

222). Cette augmentation de la conductivité au cours du temps s’explique par la fonte du noyau de 

glace, par le réchauffement du milieu suite à la diminution progressive de la puissance prélévée par 

la corbeille et par une augmentation de la température de l’air.  
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Figure 223. Distribution spatiale de la dérivée temporelle de la conductivité pour les temps 697 à 

721 h. 

D’après les données de température, la fonte du noyau de glace s’effectue entre 679 et 697 h. 

Cette fonte provoque une forte augmentation de la conductivité liée à la formation de l’eau liquide, 

expliquant ainsi, la présence de fortes valeurs de dérivée temporelle de conductivité par exemple aux 

temps 691 et 697 h. Après l’arrêt de la corbeille, les gradients thermiques liés au prélèvement de 

chaleur se dissippent progressivement et la dérivée temporelle se rapproche des valeurs observées 

initialement (entre 348 et 385 h). A noter que la dérivée temporelle de la zone proche de la surface 

(entre -0.05 et -0.1m) reste plus élevée par rapport au reste de la cuve, ce qui est vraisemblablement 

lié à la pénétration du front thermique de surface. 
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Durant cet essai, les plus fortes valeurs de dérivées temporelles de conductivité sont observées 

dans la zone proche de l’axe de la cuve, à une profondeur comprise entre -0.05 et -0.1 m. En 

considérant que ces fortes valeurs sont un indicateur de la présence du noyau de glace, ce dernier est 

mal positionné verticalement. Cette erreur de positionnement est vraisemblablement liée à une 

résolution verticale insuffisante et/ou à une mauvaise focalisation de l’anomalie durant l’inversion.  

Il n’a donc pas été possible de délimiter précisement le noyau de glace de cette façon dans cette 

expérience. 

Comme indiqué au début de cette partie, nous souhaitions suivre le front de gel en recherchant 

une rupture dans l’évolution de la dérivée temporelle. Dans notre cas, les distributions 2D de la 

dérivée temporelle de conductivité ne montrent pas une telle discontinuité mais plutôt une évolution 

continue. Nous avons souhaité analyser l’évolution temporelle de la dérivée de la conductivité le long 

d’un profil radial situé à la profondeur z = -0.225 m et d’un profil vertical au centre de la cuve i.e. dr 

= 0.0 m (Figure 224). Nous avons aussi vérifié la cohérence de notre approche en visualisant 

l’évolution de la conductivité et de sa dérivée au cours du temps pour cinq points (Figure 225).  

La dérivée temporelle de la conductivité varie plus pour les nœuds proches de la corbeille que 

pour les nœuds éloignés (courbes rouges). De plus, la dérivée temporelle aux nœuds éloignés de la 

corbeille est influencée par le démarrage de celle-ci mais avec un retard (Figure 224a). A proximité 

du centre de la cuve (courbes bleues et cyans), l’augmentation de la diminution de la dérivée suit une 

première tendance correspondant à la mise en marche de la corbeille et à la descente en température 

sans changement de phase (temps 649 à 661h). Entre 661 et 667 h, l’évolution de la dérivée temporelle 

des nœuds proches de la corbeille (courbes bleues) montre une rupture qui est vraisemblablement liée 

à la rupture de surfusion et au changement de phase. Après ce changement de phase, la valeur de la 

dérivée temporelle continue de diminuer mais avec un nouveau taux de variation. A partir de 673 h, 

la diminution progressive de la puissance prélevée provoque la remontée en température du sol et la 

fonte du noyau de glace impliquant une diminution en valeur absolue de la dérivée temporelle, puis 

un changement de signe de cette dernière. Après 691 h la corbeille s’arrête, les dérivées temporelles 

pour chaque nœud restent positives, mais elles diminuent et tendent vers une même valeur. La dérivée 

temporelle ne retrouve pas sa valeur en début d’essai (à 649 h) puisque l’état thermique de la cuve 

est différent.  
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Figure 224. Evolution temporelle de la dérivée temporelle de la conductivité le long d’un profil 

radial et d’un profil vertical. 
a) Profil radial au centre de la corbeille soit à la profondeur z = -0.225 m. Les spires de la corbeille se situent à la 

distance radiale dr = 0.06 m. b) Profil vertical au centre de la cuve soit à la distance radiale dr = 0.0 m. Le haut et le 

bas de la corbeille sont respectivement à z = -0.12m et z = -0.35m, représentés par les deux courbes noires. 

 

L’évolution de la dérivée temporelle le long d’un profil vertical montre un comportement plus 

complexe pour les nœuds proches de la surface, notamment lors de la prise en glace (Figure 224b). 

D’une manière générale, les dérivées temporelles le long du profil vertical ont un comportement 

similaire aux dérivées temporelles le long du profil radial (Figure 224a). En effet, il est possible de 

distinguer trois phases correspondant à l’augmentation (de 649 à 673 h) puis à la diminution (de 673 

à 691h) de la puissance prélevée et à l’arrêt de la corbeille (à partir de 697h). Ces trois phases sont 
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moins visibles pour les nœuds les plus éloignées du bas de la corbeille (à partir de z = -0.40 m). Pour 

les mailles en surface, les dérivées temporelles de la conductivité ont les plus fortes variations comme 

cela était déjà le cas sur les distributions 2D de la dérivée (Figure 220, Figure 223). Ces fortes 

variations peuvent être expliquées par la combinaison des ondes thermiques liées à la corbeille et à la 

soufflerie.  

 

Pour conclure, les distributions 2D ont montré des variations de la dérivée temporelle de 

conductivité qui sont liées à la mise en marche de la corbeille. Les variations de dérivée les plus fortes 

sont localisées au centre de la cuve et légèrement au-dessus du haut de la corbeille (entre -0.05 et -

0.1 m). Cette mauvaise localisation est vraisemblablement liée à une résolution du monitoring 

géophysique. La descente en température et le gel du sol ont influencé la dérivée temporelle de 

conductivité, cette dernière devenant de plus en plus négative au cours du temps. Par contre, nous 

n’avons pas repéré de rupture (changement brutal) de la dérivée au niveau du front de gel. Cette 

absence de rupture peut être liée à la matrice de lissage de l’inversion, à la faible fréquence 

d’acquisition du monitoring géophysique. De plus, les variations de conductivité au sein du noyau de 

glace sont-elles mesurables ? Comme, nous n’avons pas pu identifier le front de glace, nous n’avons 

pas pu délimiter le noyau de glace. En effet, le noyau de glace et le sol non gelé n’ont pas une limite 

franche d’un point de vue de la dérivée temporelle. Enfin, l’évolution temporelle de la dérivée 

temporelle de la conductivité le long d’un profil radial et d’un profil vertical permet d’identifier les 

différentes phases de l’essai et notamment le changement de phase associé à la rupture de surfusion 

(Figure 224b).  
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Figure 225. Evolution temporelle de la conductivité et de sa dérivée temporelle en cinq nœuds 

différents. 
Evolution temporelle de la conductivité au cours de l’essai (a) et zoom durant le fonctionnement de la corbeille (b) ; 

Evolution temporelle de la dérivée temporelle de la conductivité au cours de l’essai (c) et zoom durant le fonctionnement 

de la corbeille (d). Les trois premières localisations P1 à P3 se situent au centre de la cuve et respectivement aux 

profondeurs z=-0.1 ; z=-0.2 et z=-0.3 m. Le quatrième point P4 se situe au centre de la corbeille à la profondeur z = -

0.2 m et à une dizaine de centimètres du centre de la cuve, soit à dr = 0.1 m. Enfin, le cinquième point se situe aussi au 

centre de la corbeille (z=-0.2 m) mais à quarante centimètres du centre la cuve (dr = 0.4 m). Ce dernier point correspond 

donc au point où l’influence thermique de la corbeille est la plus faible. 

  


