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Résumé

Afin d’étudier la faisabilité du stockage des déshadioactifs a haute activité et a vie
longue, 'ANDRA a mis en place un laboratoire deherche souterrain dans les argilites du
Callovo-Oxfordien a environ 500 métres de profomdeiexcavation de galeries dans ce type
de formations argileuses profondes induit une zdfendommagement (EDZ) qui se
caractérise principalement par des perturbationsamues et hydriques qui évoluent au
cours du temps. Nous nous sommes intéressé a d'éed phénomenes de transferts
hydriques, ioniques et thermiques dans les argjifi@tiellement saturées par des méthodes
géo-électriqgues non intrusives : la polarisatiorovpguée spectrale et la polarisation
spontanée. Les travaux que nous avons menés omtispele développer des modeles
mécanistiques pour relier les résultats des mesggesélectriques sur échantillons a des
propriétés de transport en milieu partiellementurgat coefficient de diffusion effectif et

conductivité thermique.



Abstract

In order to study the high activity long life radiiive waste storage, ANDRA has
built an underground laboratory in the Callovo-Oxfian clay-rocks at 500 meters deep.
Gallery excavation in deep clay-rock formationsuoels an Excavated Damaged Zone (EDZ)
characterized by hydro-mechanical perturbationsdvawyp with time. We have used geo-
electrical methods to study hydraulic, ionic, ameérinal transfer phenomena in partially
saturated clay-rocks: the spectral induced polaozaand the streaming potential. We have
developed mechanistic models to link geo-electrieallts on samples to transport properties

in partially saturated conditions: effective difis coefficient and thermal conductivity.

Vi
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Introduction

En faisant le choix du nucléaire comme principaterse d’énergie électrique, la
France s’est retrouvée confrontée au probleme dedton des différents déchets radioactifs
de cette industrie électronucléaire, auxquels stajit ceux de plus petits producteurs
(hbpitaux, laboratoires, universités). La loi n°B381 du 30 décembre 1991, dite loi Batalille,
a créé un Etablissement Public Industriel et Corsrak(EPIC) pour prendre en charge cette

problématique : I’Agence Nationale pour la gesties Déchets RadioActifs (ANDRA).

Une des missions confiées a '’ANDRA par cette l@iitéla recherche et I'étude de
sites de stockage réversible en couche géologimpfermle pour les déchets a Haute Activité
et Vie Longue (HAVL). Apres I'étude de plusieurdesi potentiels, les investigations ont
porté sur I'étude de la formation d’argilites dul@a-Oxfordien (COx) située dans I'est du
bassin parisien. Cette formation a été choisie dem@szone tectoniquement stable pour ses
propriétés de confinement des déchets, notammergséaible permeéabilité (pour limiter les
circulations hydriques) et la tres grande surfaesiqgue de son milieu poreux (pour piéger
les radionucléides issus des déchets sur la sultfseinéraux). Les réalisations majeures du
projet HAVL ont donné lieu a la construction d’'uabbratoire de recherche souterrain a
environ 500 m sous la commune de Bure (Meuse/Hdatee, France) pour I'étude situde
la formation géologique et de ses propriétés defirmment, puis a la rédaction d'un
document de synthése scientifiqgue trés complebDdssier 2005 Argile (ANDRA, 2005a,
2005b, 2005c).

Ces travaux ont été évalués par plusieurs commisg&borganisations, et ont mené a
la loi de programme n°2006-739 du 28 juin 2006thetaa la gestion durable des matieres et
déchets radioactifs. Cette loi compléete les missie ’ANDRA avec une premiere échéance
en 2015. Dans le méme temps, des études compléresrtat €té préconisées sur plusieurs
points suite a I'évaluation des premiers travaumnldes points relevé par les commissions et
organisations qui avaient été en charge de I'étialuae la premiere partie du projet (entre
autres études : CNE, 2006 et OCDE, 2006), condarnécessité d’approfondir I'étude de la
zone d’endommagement autour des galeries, ainsi sme évolution. Cette zone
d’endommagement est liee a excavation (généralerappelée EDZ poulExcavation

Damaged Zone et résulte du couplage de plusieurs facteurde Eke caractérise
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principalement par deux états du milieu susceilde nuire a la sureté du stockage : la
fracturation et la désaturation de la roche. Emteffa fracturation du milieu autour des

galeries pourrait créer des chemins de transpadfenentiels des radionucléides aprés
enfouissement des déchets. Un des objectifs ddesimenées par 'ANDRA vise, dans un

premier temps, a améliorer la connaissance de 'BDXAvers sa genese, son évolution et son
extension. Puis, dans un second temps, '’ANDRA déitelopper des méthodes permettant sa
détection et la résolution des problémes potentigle cette zone endommagée pose au

stockage.

Une des difficultés de I'étude de 'EDZ est quepbgsique fait appel a un ensemble
de phénomenes couplés qui évoluent différentiellendans des temps dépassant tres
largement la centaine d'années (Tsang et al., 2@8mling et al., 2007). Entre autres
phénomeénes, la genese et I'extension de I'EDZ barées sur des couplages Thermiques,
Hydrauliques, Mécaniques et Chimiques (couplageBITH De plus, I'existence, autour des
galeries, de cette zone endommagée perturbe laesomigdes de transports (hydriques,
ioniques, thermiques). Ces perturbations doivemt @tises en compte dans la simulation de
I'évolution du stockage, qui est nécessaire a liéation de la sureté du site en vue d’'une
autorisation pour la construction du centre. De In@uses études ont déja été menées en
laboratoire, in situ a Bure ou dans les formatisassant d'analogues pour comprendre et
caractériser la formation et I'évolution de 'EDarts les formations argileuses profondes
(Blimling et al., 2007 ; Matray et al., 2007 ; Wiau et Bernier, 2008 ; Mal3mann et al.,
2009). Néanmoins, I'étude méme de 'EDZ pose dedblpmes techniques. En effet, les
méthodes de caractérisation en laboratoire peypasdr des problemes de représentativité et
les méthodes in situ intrusives modifient le mileant et/ou pendant I'étude. Les méthodes
géophysiques (sismiques ou électriques) permettergallier & ces problemes. Cependant,
I'interprétation des données géophysiques danselrcdantexte pose encore parfois des
problemes a cause d'une méconnaissance de la pbysigs phénoménes observés en

conditions de saturation partielle et/ou en mifiacturé.

Les méthodes de tomographie électrique (résistiéléctrique et polarisation
provoguée spectrale) ont déja été utilisées a &x@érimental pour la caractérisation de
'EDZ de sites analogues au site de Bure (Kruschwit Yaramanci, 2004 ; Gibert et al.,
2006), mais l'interprétation des résultats estéestelativement qualitative. Les récents

travaux de recherches menés sur les couplagesoél@atiques et électrocinétiques pour les

2



argilites du COx saines (saturées en eau et nartuféges) permettent désormais une
interprétation quantitative des parametres de pambasée sur des modeles géophysiques et
géochimiques (Leroy et Revil, 2004 ; Revil et aDO5, Revil et Linde, 2006). Néanmoins,
pour utiliser ces avancées dans les méthodes dardéation des parametres de transport et
les appliquer a la zone endommagée, il faut étecelsanodeles aux conditions de saturation
partielle et prendre en compte la fracturation diiemn Dans ce travail de thése, nous nous

sommes limités a I'étude du comportement des tagipartiellement saturées en eau.

Ce travail de thése a pour objectif principal deedi@per une approche originale des
paramétres de transfert dans les argilites du Cadtieflement saturées a travers une vision
cohérente du milieu poreux. L’approche qui sergpsée ici vise a définir les phénomeénes
de transfert hydraulique, ionique, électrique egritiique a partir d’'un petit nombre de
paramétres. Une fois mesurés par des méthodedeag@negies non intrusives, ces parametres
permettent donc de déterminer tout un ensembleraogriptés de transport du milieu. Ce
travail de thése démontrera I'interopérabilité és parametres clés dans le milieu a travers

plusieurs chapitres traitant des différents typegransfert.

Le premier chapitre de cette these portera sur ocostextualisation de la
problématique de stockage des déchets radioagiifses un bref rappel des missions de
'ANDRA, le laboratoire souterrain du site de Buee sa formation hote, les argilites du
Callovo-Oxfordien seront présentés. Le chapitreteseninera sur courte description des
programmes de recherches en cours et a venir, giresisur les principes de stockages

prévisionnels.

Le deuxieme chapitre proposera un état de I'aricdasaissances acquises sur la zone
endommagée (EDZ). Tout d’abord, un récapitulatit dmnnaissances générales sur la
formation et I'’évolution de 'EDZ sera proposé,\sud’'une description d'autres sites d’étude
de 'EDZ en formation argileuse profonde. Ensuée méthodes d’études du comportement
de la zone endommagées seront décrites selon rrodalités : en laboratoire, in situ
intrusives et in situ non-intrusives. C’est sudéeloppement de cette derniére approche qu'a
porté ce travail de thése.

Le troisieme chapitre traitera des phénomeénes fliesin ionique dans les argilites

du COx et ses liens avec le probléme électriquesm premier temps, un état de 'art des
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modeles de diffusion en conditions saturée permaettintroduire le travail réalisé sur la
modélisation de diffusion de traceur ionique etligubous la forme d’'un article dans la revue
Geochimica et Cosmochimica Actlae deuxieme temps du chapitre étendra notre appro
des phénomenes de diffusion au milieu partiellersaniré. Cette présentation se fera autour
d’un article publié dans la revu®urnal of Colloid and Interface Sciencegii présente une
approche nouvelle pour la modélisation de la diffasonique en milieu poreux non saturé, et

ses liens avec parameétres pouvant étre mesurégpanéthodes électriques.

La plus grande part du volet expérimental de oeatrae thése sera présentée dans le
quatrieme chapitre consacré a la méthode de patiamsprovoquée spectrale. Aprés une
définition de cette méthode, une premiere partieclapitre présentera un état de l'art des
modeles empiriques et mécanistiques a méme digterpdes données de polarisation
provoquée. La seconde partie de ce chapitre perselat matériel et dispositif de mesure de
polarisation provoquée spectrale sur les argiliie<COXx. La troisieme partie sera composée
d'un nouveau modele mécanistique que nous propopous expliquer la polarisation
provoquée dans les argilites partiellement satuedesau. Ce travail sera présenté sous la
forme d’'un article scientifique publié dans la rev&eophysical Journal InternationaDans
cet article, nous comparons nos résultats expétangra ceux du modéle que nous avons

développeé.

Le cinquieme chapitre traitera des phénomenes dplage électrocinétique dans les
milieux poreux partiellement saturés en eau. Lanpgree partie du chapitre sera un état de
I'art des connaissances a ce sujet. La seconde paaite du développement d'un nouveau
modele décrivant les phénomenes de couplages adecdtiques. Ce travail, publié dans la
revue Geophysical Research Letteis mis en évidence la possibilité de suivre lendige
d’'une colonne de sable a l'aide d’'une méthode gt passive : la polarisation spontanée a
travers un phénoméne de couplage appelé éleattibhh. La troisieme partie de ce chapitre
s’intéresse aux bases théoriques nécessairespéidaton de cette méthode au monitoring de
la désaturation des argilites du COx en couplatieanéthode aux travaux hydromécaniques
déja menés sur le COx. Ce modeéle et cette méthiode développé ont été testés sur des
échantillons d’argilites. Les résultats de cettelétseront présentés dans une publication sous

presse dans la reviater Resources Research



Le sixieme chapitre proposera une méthode visameta@rminer la conductivité
thermique dans les argilites du COx partiellemaittirges en eau a partir des parametres que
nous aurons utilisés dans les chapitres précédeatmodele et sa confrontation avec des
données expérimentales réalisées par TANDRA seésemté sous la forme d’un article
publié danddydrology and Earth System Sciences






Chapitre | : La formation du COx et le laboratoire souterrain

de Bure

1.1. Les missions de 'ANDRA

L’Agence Nationale pour la gestion des Déchets &actifs (ANDRA) est issue
d’'une scission du Commissariat a I'Energie Atomiq@EA) en novembre 1979 pour
répondre a la question du stockage des déchetsardifis. La loi n°91-1381 du 30 décembre
1991, dite Loi Bataille, en a fait un Etablissem®@utblic Industriel et Commercial (EPIC)
indépendant placé sous la tutelle des ministeresharge de I'énergie, de la recherche et de
I'environnement. L'ANDRA est chargée de la gestébiong terme des déchets radioactifs
produits en France. Plus récemment, la loi de pragration n°2006-739 du 28 juin 2006,
compléete et précise les missions de 'ANDRA quiidexent des lors :

- Reéaliser I'inventaire des matiéeres et des déclaelisactifs en France,

- Collecter les objets radioactifs des particulig¢rdes collectivités locales,

- Gérer les déchets radioactifs de lindustrie étauicléaire, des hdpitaux, des

laboratoires et des universités,

- Rechercher des solutions de stockage pour touktdsets radioactifs ultimes,

- Exploiter et surveiller des centres de stockages spour I'homme et

I'environnement,
- Sécuriser et remettre en état les sites polluémpadioactivité,
- Informer le public sur ses missions et ses enjeaiffeiser la culture scientifique,

- Diffuser ses savoir-faire a l'international.

Parmi ces missions, la gestion des déchets a Hatiteté et Vie Longue (HAVL) et
leur stockage sont les activités qui demandentus g@e recherche et de développement. En
effet, ces deéchets, qui proviennent essentiellendmtl'industrie électronucléaire, ne
représentent que 0,2% du volume total des décadisactifs francais mais concentrent plus
de 91,7% de la radioactivité. La solution envisagéar cette catégorie de déchet est le

stockage réversible en couche géologique profonde.

Dans un premier temps, '’ANDRA avait lancé I'étutketrois sites en paralléle : deux
sites dans des formations argileuses (Bure et M&fcet un site dans une formation



granitique (La Chapelle-Baton). A Iissue d’étugesliminaires, c’est un site argileux, le site
de I'Est (Bure) qui a été retenu pour des étudespéémentaires. La formation visée est la
couche des argilites du Callovo-Oxfordien (COx) geisitue dans I'Est du bassin parisien,
entre 420 et 550 m de profondeur. Afin de miewactriser cette couche géologique, un

laboratoire d’étude souterrain a été creusé audeela formation (Fig. 1-1).
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Figure 1-1 : Localisation géographique du laborataie de recherche souterrain du site de Bure (ANDRA,
2005a)



1.2. Le laboratoire souterrain de Bure

En 1998, par l'arrété’®8-776 du préfet de la Meuse, 'ANDRA a recu l@nigation
d’exploiter une Installation Classée pour la Priddeécde I'Environnement (ICPE) soumise a
déclaration (dont l'utilisation et I'entreposage sleurces radioactives scellées). Le décret
autorisant ’TANDRA a installer et exploiter un labtoire souterrain sur le territoire de la

commune de Bure (Meuse) parut en Aolt1999 et sstreantion commenca en janvier 2000.

Des le début, le laboratoire souterrain fut congmme un site destiné a étudier la
possibilité d’'un stockage réversible dans la cougg@ogique profonde du COXx. Il s’agissait
donc d’'un laboratoire de recherche dans lequelevaitiétre présent aucun déchet radioactif
mais uniquement des équipements scientifiques @tnigues visant a améliorer les
connaissances sur la formation. Depuis la loi @gm@mmation du 28 juin 2006, qui confirme
que le site de I'Est est le plus a méme de reauddds déchets radioactifs HAVL, le
laboratoire souterrain devint, en plus d’'un moy#ita&ce d’étude de la formation, le terrain
d’expérimentation des techniques d’ingénierie pbameélioration de la sureté d'un futur

stockage réversible dans la formation du COx.

Le laboratoire est constitué d'installations defawe situées sur la commune de Bure
(Meuse) et d’installations souterraines dans lackeudu COx (Fig. 1-2). Au droit de la
commune de Bure, I'épaisseur de la formation dedlitas du Callovo-Oxfordien est de
130 m (entre 420 et 550 m de profondeur). Les liasitans souterraines sont divisées en deux
niveaux dans la couche du COx : une niche d’exp@riation (a - 445 m) et des galeries
d’expérimentations (a - 490 m, le centre de la helcEn 2007, les galeries forment déja un
réseau de 485 m de long et dont I'extension seefaitontinu avec le développement des
programmes de recherche. Deux puits verticauxmntele surface et les galeries : le puits

principal et le puits auxiliaire (tous les deux p&@s d’ascenseurs).
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Figure 1-2 : Bloc diagramme de la situation du labiatoire souterrain de Bure (ANDRA)

La création du laboratoire souterrain de Bure angeun acces direct a la formation
pour le programme de recherche et donc la miseusmeode projets impossibles a réaliser en
forage. Aprés 15 années de recherche sur le siBude 'ANDRA a édité un référentiel de
toutes les connaissances acquises sur le site Mtzuge-Marne : le Dossier 2005 Argile
(ANDRA, 2005a). Dans ce référentiel, TANDRA décri¢ systéme du site de facon
pluridisciplinaire et a différentes échelles : daniexte géologique régional aux interactions
ioniques dans I'espace poral du COx. Ainsi, TANDR(finit la zone de transposition : une
zone de 250 kfautour du laboratoire ol les propriétés du COsnikf dans le laboratoire
sont transposables et ou le stockage serait emabday C’est dans cette zone que se fait le
développement et le catalogage de la connaissaxcdifiérentes caractéristiques du milieu,

ainsi que leurs variations latérales et verticales.
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1.3. Les argilites du COx

1.3.1. Localisation géologique de la formation

Le site de I'Est, a cheval sur la Meuse et la HMléene, est situé a I'Est du Bassin de
Paris (Fig. 1-3), dans le synclinal de Savonniergse deux systemes de failles : le fossé de
Gondrecourt a I'est et les fossés de la Marne etaileville a I'ouest. Les argilites sont des
roches sédimentaires dont le dépbt date de lageédorassique (Mésozoique), entre le Malm

et le Dogger, il y a environ 160 millions d’années.

Laboratoire de
recherche souterrain
de Meuse/Haute-Marne

LEGENDE

U TERTIAIRE
,\_\:’ ; ‘-. - CRETACE SUPERIEUR
MASSIF : CRETACE INFERIEUR

ARMORICAIN VOSGES

=
B JURASSIQUE
B TRIAS
B PERMIEN

SOCLE PALEOZOIQUE
BOURGOGNE -

Echelle :
MORVAN Okm — 100 Kem
—

POITOU MASSIF CENTRAL D.PL.ADPE.03.0604.B

Figure 1-3 : Positionnement du site a I'échelle dbassin sédimentaire de Paris (ANDRA, 2005a)

Les argilites du COx sont situées dans l'alternas@mdimentaire de marnes, calcaires
et argiles du Bassin de Paris, entre le Doggelaralet I'Oxfordien calcaire (Fig. 1-4). La
couche des argilites du COx se situe entre 42®@id de profondeur au niveau du site de
I'Est. L’épaisseur de cette couche dans la zongafesposition est de I'ordre de 130 m. Le
pendage des couches est relativement faible (diré¢ale 1 a 1,5° vers le Nord Ouest).
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Figure 1-4 : Coupe géologique Nord-Ouest/Sud-Est dite de I'Est (ANDRA)

La zone de transposition présentée par 'ANDRAd&Sinie par une relative stabilité
tectonique du site et son absence de grand systkmfille. Ces caractéristiques sont
nécessaires pour la shreté et la pérennité d'wkage de déchets radioactifs HAVL.

1.3.2. Les caractéristiques minérales et texturales du COx

La couche sédimentaire du Callovo-Oxfordien peul@mmposer en cing lithofaciés

(ou unités) selon sa géologie (C2a, C2bl, C2b2, &2€2d) ou en trois zones selon

I'organisation des feuillets d’illite et de smeeti{fRoa, Rog et R). Sur I'ensemble de la

formation, on peut schématiser sa composition corsnite(Gaucher et al., 2004 ; ANDRA,

2005a ; Fig. 1-5) :
- Des minéraux argileux (de 20 a 50 % sur I'enserdbléa couche, mais de 40 a 50
% dans sa partie centrale : C2b1l et C2b2) : ilis’pgncipalement d'illite et
d’interstratifiés illites/smectites, mais aussil@d&aolinite dans la partie inférieure.

- Des carbonates (de 30 a 40 % dans la zeaeRentre 20 et 30 % dans le reste de
la formation) : la calcite est le constituant magire de la phase carbonatée, de la
dolomite est présente, mais en quantité beaucasgpfable.

- Des tectosilicates (de 20 a 30 % en moyenne) :i-g@xafusivement constitués de
quartz.

- De la pyrite (1 a 2 % en moyenne).
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Figure 1-5 : Variations lithologiques et minéraloggues verticales du Callovo-Oxfordien (ANDRA, 2005a)

Une autre caractéristique fondamentale de |la foomast sa porosité, laquelle est liée
en partie a la composition minéralogique de la eodta forte teneur en argile de la roche
ainsi que des phénomeénes sédimentaires et diagé@eetifont du COx une formation

principalement micro- ou mésoporeuse (Fig. 1-6% diéférents travaux meneés sur I'étude de
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la porosité de ces argilites ont permis de dés@® variations verticales (ANDRA, 2009) et
de proposer une distribution de taille des pores dae des unités (ANDRA, 2005a ; Fig. 1-
6). Cette vision schématique propose trois catégate pores : micro-, méso- et macropores.
Cette prépondérance de la micro- et de la mésopdrds milieu implique des propriétés
géochimiques particuliéres du matériau sous la fofluence des interfaces solide-solution,

comme la forte composante d’eau liée ou les phénem@’exclusion anionique.

macroporosité meésoporosité microporosité
Classe de > > >
porosité 50 nm 2nm 2-3A
20nm
(I)moy, argilites = 18%
9
3
2
x
=2
2
=]
a
)
£
=
o
o <
<
N
N
o
0
<
i
i—
7]
Taille j
des vides o
‘ o
100 ym 10 um 1 um 100 nm 10 nm 1nm 1A

Figure 1-6 : Distribution schématique de la tailledes pores dans I'unité C2b (ANDRA, 2005a)

Il est & noter que la forte teneur en minérauxleugi et donc les faibles tailles de
pores générent une trés grande surface spécifiqueilieu : d’environ 10 fig pour les
parties les plus carbonatées (dans les unités GZRo) & une moyenne de 36/gndans les

parties les plus argileuses du COx (C2bl, C2b2&¢ ales maxima allant jusqu’a 39,5%gn
(Gaucher et al., 2004).

L’ensemble des travaux menés sur les parametragdex des argilites permet de se

faire une représentation de la microstructure degilite (Sammartino, 2001 ; ANDRA,
2005a ; Fig. 1-7).
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Figure 1-7 : Représentation schématique multi-échiel de la structure des argilites du COx (ANDRA,
2005a)

1.3.3. Les caractéristiques géochimiques des interf  aces solide-solution
dans les argilites du COx

L'une des caractéristiques des roches a forte temewargiles est la présence d'une
charge électriqgue des surfaces minérales et saifdltience sur la solution porale. En effet,
les minéraux argileux comme lillite ou la smectippésentent des surfaces chargées
négativement qui généerent une Double Couche Hjeer{DCE). L'influence de cette DCE
est d'autant plus importante que la force ionique l@ taille des pores est faible. Les
interactions solide-solution vont donc jouer urerprépondérant dans la composition de la
solution porale, mais aussi dans les phénoménésmigport ionique. De nombreuses études
ont été menées sur I'importance de ces interacijpasni les plus récentes : Leroy 2005 ;
Leroy et al., 2007 ; Tournassat et al., 2007 ; Apet al., 2008).

Un récent modele d'interface a été développé pavyLet Revil (2004) dans le cadre
de la thése ANDRA de Philippe Leroy (Leroy, 200% modele de triple couche électrique
(Triple Layer Model, TLM). Ce modéle discrétisesfpgmce poral en trois compartiments de

compositions ioniques différentes. Les deux presn@mpartiments (ou couches) visent a
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compenser le déficit de charges positives dansilleur(dd aux surfaces minérales chargées

négativement) par un exces de cations (appeléseemmts) dans I'eau porale (Fig 1-8):

La couche de Stern, qui se décompose elle-méme gidan interne IHP (Inner

Helmhotz Plane) et un plan externe OHP (Outer Hetmilane) selon que les
ions fixés dans la couche de Stern créent des exaplde sphére interne ou
externe avec les surfaces minérales.

La couche diffuse, dont la longueur par rapportraéral correspond a deux fois
la longueur de Debye. Elle peut contenir des aniomas reste électriqguement
chargée positivement pour contrebalancer les chargde surface non

contrebalancées par la couche de Stern.

L’électrolyte libre, qui est électriquement neut@ suffisamment éloigné de la
surface minérale pour ne pas étre influencé partHasges minérales. Il est a noter
gue la petite taille des pores du COx ne permetlpgsésence d’'un électrolyte

libre dans toute la roche.

a. b.
Isolated macro-pores Tactmds MY i | Shear plane
—OH; A" OHP A e
! !
%// O \\ o [0 ——M" M*
< | ! 1 M+
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Figure 1-8 : Schéma de la triple couche électriquae Leroy et Revil (2004). M désigne les cations et Aes

anions (Revil et al., 2005).

L'influence de linterface sur la distribution desns dans l'eau porale a des

conségquences sur la composition de la solutionlgpongexclusion anionique. L'exclusion

anionique est le principe selon lequel les aniankdolution porale ne peuvent pénétrer dans

toute la porosité du fait de leur charge. Certaitears parlent d’une porosité accessible aux
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anions par opposition a celle qui ne l'est pas.nwedele Leroy et Revil (2004) et ses
développements aux parameétres de transports (letraly, 2006), n'utilisent pas cette notion
de porosité accessible, mais il traite du milieléahelle d’'un VER (Volume Elémentaire

Représentatif) par des méthodes de prise de moyam@ique.

Afin de déterminer la composition chimique locak ld solution porale, Leroy et al.
(2007) proposent de s’appuyer sur le modeéle ddetrpuche ainsi que sur le modele
THERMOAR proposé par Gaucher et al. (2006). THERNRO&st un modéle issu du projet
du méme nom visant a déterminer la composition ichuenglobale de la roche & partir de la
minéralogie et des équilibres géochimiques. Letal.2007) redéfinissent les catégories de
pores : les macropores sont les pores dans lesidjyetésprésence d’'un électrolyte libre, par
opposition aux micropores ou il n'y en a pas (I'¢auale est directement influencée par les
effets d'interfaces). Le tableau 1-1 présente uomposition chimique simplifiée de la
solution porale comparée du modéle THERMOAR (da&ssnhacropores) de Gaucher et al.
(2006) et des compositions locales dans les micespcalculées selon le modele de Leroy et
al. (2007).

Tableau 1-1 : Composition chimique des solutions pales dans le COx (calculés par Leroy et al., 20&
partir du modéele THERMOAR de Gaucher et al., 2006)

Especes ioniques Concentration dans leConcentration dans leg
macropores [mol 1] micropores [mol L[]
Na' 3,15 x 10° 6,26 x 10°
K* 6,50 x 10° 1,29 x 10°
H 5,01 x 1¢° 9,95 x 10°
ca”’ 9,50 x 10° 3,75 x 10°
Mg** 8,10 x 10° 3,20 x 10°
CI 3,00 x 10° 1,51 x 10°
SO~ 2,10 x 10° 5,32 x 10°
HCOs 1,20 x 10’ 6,04 x 10'

La notion de porosité accessible aux anions edsti &gs utilisée dans le cadre des
problématiques de modélisation des phénomeénes fliesidn ioniqgue dans les roches a
fraction argileuse comme le COx: elle peut étresunée expérimentalement par
interprétation de la phase transitoire dans leaigske through-diffusion (ANDRA, 2005a ;
Descostes et al., 2008).
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Néanmoins, il existe d’autres approches qui utilides propriétés particuliéres de
cette interface solide-solution pour déterminer pegsameétres de transport diffusif. Par
exemple, Bourg (2004) et Bourg et al. (2006) prepbosin modéle compartimentant le milieu
poreux en trois chemins de diffusion : un chemimaathi des interactions solide-solution et
deux autres qui le prennent en compte de deux fagdé@rentes. Ills proposent ensuite
d’additionner les flux ioniques dans les différensteemins pour prédire le flux diffusif a

I’échelle d’'un volume élémentaire représentatif.

Enfin, il existe des modeéles basés directementusumodele d’interaction solide-
solution, comme Apello et Wersin (2007) qui propudsen modele basé sur la DCE et des
phénomenes d’équilibre de Donnan. Ou bien ReviLaty (2004) qui proposent des
équations de transports couplés dans les argilite€Ox basées sur le modele de triple
couche, et Leroy et al. (2006) qui présentent udeateode diffusion ionique dans la bentonite.

1.3.4. Propriétés de rétention du Callovo-Oxfordien

Les roches argileuses se caractérisent aussi ¢gmeérat par des propriétés de
rétention importante. Ce qui présente un avantageitant pour l'utilisation des argilites du
COx comme formation h6te de déchets radioactifseqiibles de relacher dans le milieu des

Radionucléides (Rn) et des Toxiques chimique (T).

L’ANDRA travaille a la caractérisation des propégtde rétention de ces polluants
afin de pouvoir prévoir les phénomeéenes de tranddertcentre de stockage a I'homme
(ANDRA, 2005b). L'eau et la roche sont considérée<quilibre a I'échelle de la formation
et les parametres physico-chimiques constants pbague lithofaciés. L’hypothese de
transfert est que les radionucléides et les tosigquigrent dans le milieu a I'état de traces. A
partir de ces prémices, il devient possible d'seitiun coefficient de partage (entre ce qui
migre et ce qui s’adsorbe) classiquement apiggl& utilisation de ce coefficient nécessite de
considérer I'adsorption comme réversible et le nende sites d’adsorption disponibles plus
grand que la quantité de matiere a adsorber (es ise sont pas saturés). Ces hypothéses ont
été vérifiées et 'utilisation di4 validée pour le COx (ANDRA, 2005b).

Ces coefficients de partage ont été déterminésriex@étalement pour tous les types

de radionucléides et de toxiques chimiques sudileptde migrer a partir des déchets. Cette
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détermination s’est faite principalement en cuvié €d batch, c'est-a-dire par suivi de la
concentration dans une suspension de roche brayéke dongs laps de temps. Cette méthode
expérimentale a parfois été complétée par des iexpé&s sur des roches broyées en colonne
et capillaire, ou sur des échantillons non pertsinb&r I'interprétation d’essais de diffusion.
Le référentiel ANDRA (2005b) présente un récaptttildes valeurs de<y pour tous les
radionucléides et toxiques a considérer dans lel'casstockage de déchets radioactifs. Il est
a noter que ces valeurs de coefficients de pantalguent de bonnes propriétés de rétention.
Un parametre plus global pour caractériser la tétenest la capacité d’échange
cationique (CEC). Ce parametre ne dépend pas dameét particulier, mais présente une
capacité a retenir (ou échanger) les cations pounilieu poreux. Des travaux ont différencié
la CEC de la roche totale et celle de la fractigpleuse (< 2 um). On notera que la CEC des
argilites du COx est trés importante (Fig. 1-9)goefait du milieu une formation adapté au

stockage de déchets radioactifs.
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Figure 1-9 : Mesures de CEC par échange d’'ions aveme molécule fortement sorbante (cobaltihexamine)
sur échantillons d’argilites carottés sur le site d Laboratoire (ANDRA, 2009).
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1.3.5. Les propriétés de transport des argilites du COx

Dans le choix d'une formation héte pour les déchatoactifs a Haute Activité Vie
Longue, les propriétés de transfert des solutésupatimportance capitale. En effet, il est
impératif de comprendre les mécanismes susceptileléaire migrer les radionucléides et les
toxiques chimiques dont on a vu les propriétés @ention au chapitre précédent, pour

anticiper et prévoir une sécurisation maximaleitkuet de son environnement.

Le Dossier 2005 Argile releve deux mécanismes destert de soluté a considérer
dans les argilites du COx a I'échelle macroscopidaeliffusion et le transport convectif. De
nombreuses études ont été menées sur les ardilitsge de I'Estjn situ ou en laboratoire,
pour caractériser ces parametres de transfertldaiasgilitessaines Le qualificatif «saines»
signifie « avec des propriétés physico-chimiqueprégentatives de son état naturel »

(saturées en eau, non fracturées et sans perturlggtochimique) (ANDRA, 2005a).

1.3.5.1. Transfert advectif

Le transfert advectif est le mécanisme de tranfedaux gradients de pression dans la
roche et dépendant d’une propriété intrinsequeetke coche liée a la tres petite taille de ses
pores : sa permeéabilité. La perméabilité de la &diom a été étudiée par des mesures en
laboratoire (par exemple : Escoffier et al., 206bmand et al., 2004 ; ANDRA, 2005a ; Fig.
1-10) et par des mesuressitu dans les forages sur le site (par exemple : Deti®jistinguin,
2004 ; Delay et Cruchaudet, 2004 ; ANDRA, 2005 stibguin et Lavanchy, 2007 ; Fig. 1-
11). Il est important de noter que dans ce genremieation riche en argile, la détermination
de ces parametres est soumise a beaucoup d’indeditiées aux limites de validité des lois
utilisées (loi de Darcy) et aux nombreux phénomenq@sentrent en jeux, notamment la

structuration de I'eau ou la déformation du milgareux (ANDRA, 2005a).
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Figure 1-10 : Conductivités hydrauligues mesuréews des échantillons du COx (ANDRA, 2005a d’aprés
ANTEA, 2004) (en bleu, perméabilité verticale ; emouge, perméabilité horizontale)
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Figure 1-11 : Conductivités hydrauliques des formabns déduites de mesureis situ (ANDRA, 2005a
d’'aprées ANTEA, 2004 et Colenco, 2005)

La fourchette de valeurs de perméabilités retemugéméral pour les argilites saines
du COx est de IH & 10** m? (Escoffier et al., 2000 ; Gasc-Barbier et al., 200ANDRA,
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2005a). Certains auteurs ont observé une faibkoampie du milieu liée a la stratification, la
permeéabilité peut donc étre considérée comme useten L'ANDRA a relevé que la
perméabilité verticale (perpendiculaire aux plaesstratification) était, au maximum, plus
faible d’'un ordre de grandeur que la perméabilizidontale (parallele aux plans de
stratification). Les incertitudes observées sur hessures peuvent mettre en doute une

anisotropie dans le milieu.

1.3.5.2. Transfert par diffusion

Etant donnée la tres faible perméabilité de la &irom, les phénomenes de diffusion
ioniques vont étre prépondérants. De la méme neaaqigée pour la perméabilité, des tests de
diffusion ont été réaliséa situ (ANDRA, 2005a ; Dewonck et al., 2006) et en labaira par
des expériences de through-diffusion sur des éitloaist (Melkior et al., 2004, 2005, 2007 ;
Bazer-Bachi et al., 2005, 2007 ; Descostes eR@08). Les tests de diffusion ont été menés
avec des traceurs radioactifs neutres (eau triti€EO) et chargés (anions®Cl, *°SO#, et
cations :*Na", *'Cs', ...) afin de mettre en évidence les différents phémes liés aux
interactions solide-solution : exclusion anionigiesorption sur la surface des minéraux (ce

qui se traduit par un effet retard sur le trangdéfusif des cations).

Les résultats expérimentaux montrent que les aierfiis de diffusion effectifs dans

les argilites du COx sont faibles mais varient@mction de la charge du traceur :

- Pour l'eau tritite (HTO), la valeur moyenne retepae le Dossier 2005 Argile est
la moyenne des coefficients mesurés sur Bite 2,1 x 10" m?s® avec une
porosité accessible de 16 %.

- Concernant les anions, la valeur de référenc®est x 10" m’*s* (4 partir des
valeurs mesurées avec @&t I) tandis que la porosité accessible n’est plus
comprise qu'entre 5 et 9 %.

- Pour les cations, la valeur de référence dépersl fogement du cation (par
exemple, pour CsD = 2,5x 10" m?s%). Melkior et al. (2007) ont mesuré des

coefficients de diffusion effectif®e[2,1;20]x10™* m?s pour un ensemble de

cations.

La partie centrale du COx présente uniguement ddefavariations verticales et
latérales dans les coefficients de diffusion effectéterminés expérimentalement (Fig. 1-12).

Par contre la faible anisotropie du milieu congagiéur la perméabilité semble confirmée par
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les coefficients de diffusion effectifs de I'eadtiée : Pocachard et al. (1997) a mis en

évidence que les coefficients paralléles au plastdsification étaient 1,56 fois plus élevés

que les perpendiculaires sur le jeu de 4 échamsiltont il disposait.

Ces caractérisations quantitatives des propri@ésagisport dans les argilites du COx

servent ensuite de données d’entrée pour la sionlde I'évolution du stockage et de son

impact sur son environnement. C'est a partir devedsurs que la pertinence du choix des

argilites du COx sera validée.
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Figure 1-12 : Coefficients de diffusion effectifs @ I'eau tritiée (HTO) en fonction de la position de
échantillons dans la couche du Callovo-Oxfordien (NDRA, 2009)

1.3.6. La formation du COx, un hote potentiel pour

les déchets HAVL ?

La conjonction de ces différentes caractéristidadésde la formation des argilites du

Callovo-Oxfordien un candidat potentiel pour leckimge des déchets radioactifs HAVL (Fig.

1-13) ;

- Une couche profonde (entre 400 et 500 m) et r@atent épaisse (130 m au droit

de la commune de Bure),
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- Une zone géologiquement stable et éloignée desmgstde failles connus,

- Dans sa partie centrale : un milieu relativemenhbgene et fortement argileux
(de 40 & 50 % en moyenne),

- Un milieu argileux dont les propriétés de rétentionitent la propagation de
polluants issus d’un futur stockage (radionuclégiet®xiques chimiques),

- Une formation ou les transferts de soluté se foas tentement: tres faible
perméabilité (entre 18 et 10'° m?) et coefficients de diffusion ionique compris

entre 10” et 10%° n? s*.
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Figure 1-13 : Récapitulatif des principales caractéstiques du COx relatives a ses propriétés de stkage
pour les déchets HAVL en fonction du niveau considé dans la formation : lithologie, composition
minérale, porosité, propriétés de diffusion (pour’HTO) et perméabilité (ANDRA, 2005a).

Le Dossier 2005 Argile a été remis a la Commisdiationale d’Evaluation (CNE), a
I'’Autorité de Sureté Nucléaire (ASN) et a I'Instittie Radioprotection et de Sureté Nucléaire
(IRSN) pour étre évalué. L'Organisation de coopéraet de développement économiques
(OCDE) a effectué une revue par les pairs. C'datsaite de ces évaluations, et sur la base du
Dossier 2005 Argile qu’est proposée et votée laloprogrammation du 28 juin 2006. Cette
loi établit le Plan National de Gestion des Mateet des Déchets Radioactif (PNGMDR) et
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compléte les missions de I'’ANDRA. Un programme dherche et d’extension du

laboratoire fait suite aux recommandations de®afits organismes consultés.

Parmi ces recommandations, l'accent est porté 'smpdrtance de I'étude des
propriétés des argiles endommagées (par oppos#ion argilites saines) dans la zone
d’endommagement autour des galeries souterraiB&R(12005 ; CNE, 2006 ; OCDE, 2006).
Cette zone d'endommagement de la formation estueosous I'acronyme anglais EDZ pour
Excavation Damaged Zoné&ne des études nécessaires dans cette zonee adtiréelle du

comportement des argilites lors de leur désaturatigaturation.

1.4. Programme de recherche et d’exploitation

1.4.1. Plan National de Gestion des Matieres et des  Déchets Radioactifs

La loi de programmation du 28 juin 2006 définit Blan National de Gestion des
Matieres et des Déchets Radioactifs (PNGMDR). Calprécise le calendrier pour la gestion
des déchets HAVL :

e 2013: Choix du site par le Gouvernement apres délaliqu

e 2015: Instruction de la demande d’autorisation detaéadu stockage (DAC) et vote
d’une loi sur les conditions de la réversibilitéstackage

e 2017: Si autorisation, construction du stockage

« 2025: Mise en service industriel

Un des changements majeurs de la loi du 28 juirt 2@0 rapport a la loi Bataille de
1995, est la précision sur I'aspect réversibletdakage.

1.4.2. Stratégie du stockage

La stratégie de stockage des déchets HAVL proppaé& ANDRA dans le Dossier
2005 Argile distingue deux catégories qui seront lsusite choisi enfoui de manieres
différentes (Figure 1-14) :
- Les déchets vitrifiés ou a Haute Activité (égaletrappelés déchets C) sont des
matieres tres radioactives en solution, non vabtes, mélange de produits de
fission, d’actinides et de produits d’activatioresCsolutions sont évaporées puis

calcinées et dissoutes a haute température dansainiee en verre borosilicaté.
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L'ensemble est ensuite coulé dans des fOts en awdxydable 316L pour
constituer les colis dits « primaires » de déchigtgiés,

- Les déchets MAVL (également appelés déchets B)mamtipalement des déchets
de moyenne activité et a vie longue issus du tetrant des combustibles usés, de
I'exploitation, de la maintenance courante et desrations d’entretien des usines
de retraitement ou du parc électronucléaire. Cebealé sont plus divers, ils seront,
selon leur nature, bitumés, bétonnés ou compguiésmis en place dans des fats

en béton ou en acier pour former des colis ditdmaires » de déchets MAVL.

Stockage MAVL

‘...‘/.

Stockage HA <o
Alvéole /I“’“_-'

Exploitaion —— . Bz \
L s

tockage HA

Figure 1-14 : Exemple d'organisation générale du stkage (ANDRA)

L’évolution phénoménologique du stockage a étéchdté sous la forme d'un
chronogramme dans le Dossier 2005 Argile a pads daractéristiques du COx et des
stratégies de stockages proposées par 'ANDRA.Hebe logarithmique permet de mesurer
I'échelle des temps a considérer (réflexion surmnoilion d’années). Le chronogramme
différencie les phénoménes thermiques, hydrauligelesniques et mécaniques et donne les

ordres de grandeur estimés des principaux phénanfEige 1-15).
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Figure 1-15 : Chronogramme des phénomeéenes majeurffectant le stockage et son environnement
géologique proposé par ANDRA (2005c)

L’ouverture du stockage va perturber le milieu géajue en créant une décharge
mécanique initiale, et le milieu va progressivenmmtlésaturer sous I'effet de la ventilation
des galeries. Cette désaturation va créer une dgehgdraulique dans le milieu jusqu’a la
fermeture et la resaturation des galeries. La zmechamps proche des galeries sera en
régime hydraulique transitoire durant environ 100 @ns (resaturation estimée a ~100 %).
Les modifications thermiques seront principalemdiges aux déchets. En effet, le
rayonnement des colis va induire une augmentatiota dempérature pendant 50 a 800 ans
selon le type de colis, ce qui devrait mettre eqtrelques milliers et quelques dizaines de
milliers d’années avant de retrouver la températniteale de la formation par dissipation
naturelle. Tous ces effets font de I'étude de de&snpmeénes un probleme couplé Thermo-
Hydro-Mécanique et Chimique (THMC).
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1.4.3. Les objectifs de recherche dans le laboratoi  re de Bure

Afin de pouvoir présenter un ou plusieurs sitegpti¢ls au gouvernement en 2013, et
afin d’apprécier au mieux les risques liés au sigek 'TANDRA poursuit un programme de
recherche sur le laboratoire souterrain. Une desiposantes fondamentales de ces
orientations de recherche est la meilleure commsbe du comportement des argilites du
COx perturbées et de 'EDZ (saturation partieltacturation). Le chapitre qui suit présentera
un état de I'art de la notion méme d’EDZ, en donrsndéfinition et les grandes étapes de
son développement dans les formations argileusderates, puis en décrivant les différentes
méthodes possibles pour I'étude de 'EDZ. Parmipsgturbations dans les argilites, le travail
qui est présenté dans ce mémoire de these seriinditBétude des phénomeénes de transfert
dans des argilites du COx partiellement saturées.
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Chapitre Il : Etat de l'art sur 'lEDZ dans les form ations

argileuses profondes

2.1. Définition et développement

2.1.1. Les définitions de 'EDZ

EDZ est un acronyme anglais qui signifigcavation Damaged Zonkttéralement la
zone d’endommagement liée a I'excavation. La foromade 'EDZ est un phénomene
intrinséequement lié a tout ouvrage basé sur unavation dans un milieu cohérent (tunnel,
puits, forage, laboratoire souterrain). Cette zahendommagement est plus ou moins
développée selon le type dinstallation, la natatle la formation et les contraintes
hydromécaniques du milieu. Pour ce qui est du statde stockage de déchets radioactifs en
couches géologiques profondes, Tsang et al. (2pfosent de faire la distinction entre
deux zones influencées par I'excavation (Fig. 2-1)

- EDZ (Excavation Damaged Zohda zone endommageée par I'excavation ; elle se
situe directement autour de la zone excavée geestralement séparée de la roche
saine par 'EdZ.

- EdZ (Excavation disturbed Zohela zone perturbée par I'excavation ; elle seesi
a une certaine distance de I'excavation, entredhe saine et 'EDZ.

Galerie |EDZ

Figure 2-1 : Représentation schématique de la dishbution des zones liées a I'excavation d’'une galerdu
laboratoire souterrain.
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Ces définitions présentent un aspect pratique iabénpour une bonne représentation
conceptuelle, mais Blumling et al. (2007) insisteut le fait que ces phénomeénes sont trées
dépendants du facteur temps, ce qui implique ques lémites physiques changent en

fonction du temps et des étapes de leur développeme

Tsang et al. (2005) répertorient et décrivent aasxdzones dans quatre grands types
de roches étudiés pour le stockage des déchetsacaifh : les roches cristallines, les roches
salines, les argiles plastiques et les argilesréehs Etant donné que les argilites du COx
correspondent a cette derniére catégorie, la sldteet état de l'art ne traitera que des
formations argileuses. En effet, les roches clised ou salines présentent des
comportements tres différents des argilites du Q@xlurées), tandis que les argiles

plastiques présentent quelques similarités.

Dans les argiles indurées, I'EdZ est définie par plecessus réversibles (tels que des
déformations élastiques, des changements de pmegsavale). Il s’y déroule des
modifications hydromécaniques et géochimiques mmggeuqui n'ont pas d’influences
majeures sur les propriétés de transport par rapdarroche saine. Par opposition, 'EDZ est
une zone ou les processus sont en principe iriéless (comportements plastiques,
modifications texturales importantes...). Les modificns hydromécaniques et géochimiques
prenant place dans cette zone sont majeures. l&®ptenes de rupture dans le milieu, allant
de la microfissuration isolée jusqu'a la formatitenréseaux de fractures, peuvent induire une
augmentation de la perméabilité de plusieurs ordeegrandeur. Les propriétés de transport

de 'EDZ sont donc compléetement différentes deeseale la zone saine.

Pour les argilites du COx, une augmentation lodaléa perméabilité dans I'EDZ peut
signifier que les processus de diffusion ne setgnus les processus prépondérants. Les
phénomenes convectifs sont pris en compte dansalesls d’évaluation de la performance
(PA pourPerformance Assessmgntalisés par 'ANDRA. Mais, pour que ces calcsdgent
représentatifs, la détermination de la perméatelitée I'extension de 'EDZ sont des données
d’entrée capitales a acquérir. La formation de PE#ant en plus un phénomene transitoire, il

faut en connaitre le développement.
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2.1.2. Un développement en plusieurs étapes

La formation des zones perturbées liées a I'exgavatst un processus qui évolue
dans le temps de fagon non linéaire au fur et aureesle I'excavation puis de son
comblement. Tsang et al. (2005) et Blumling et(a007) proposent une description des
différentes étapes de la formation puis de I'évotutie 'EDZ autour d’'un stockage dans des

formations argileuses indurées.

2.1.2.1 Excavation :

Cette étape, instantanée aux échelles de tempslémress pour la vie d'un site de
stockage, correspond au moment ou la roche sainpeesirbée par le creusement d'un
ouvrage tel qu’'une galerie du laboratoire souterrdia soustraction d’'une partie de la
formation induit une redistribution de la contrairdans le milieu autour de la zone creusée
(le long des parois). Cette redistribution peutfasee en partie dans les pores et induit un
comportement poroélastique (linéaire ou non-lirade la formation et un comportement
cassant. En général, les déformations se font amardules plans d’anisotropie (fractures
préexistantes, plan de stratification). La méthd@scavation a une trés forte influence sur le

développement de I'EDZ lors de cette étape.

2.1.2.2 Ventilation :

Cette étape correspond a la mise en circulatiohattedans les galeries du site de
stockage, c'est-a-dire juste aprés I'excavatias, d@ la mise en service de l'installation. Elle
aboutit a des processus de fluages et des mouvendest parois (soulévement du sol,
rapprochement des murs). La ventilation du milieduit aussi des processus de désaturation
des parois. La formation argileuse subit alorspitesessus différentiels de retrait-gonflement
qui déforment la zone proche des parois en fona&sconditions climatiques (température,
humidité relative de I'air) dans les galeries. @ascessus peuvent conduire a la fermeture de
certaine fractures existantes, mais surtout ari@dton d’'une nouvelle micro-fissuration ou
macro-fracturation qui peuvent induire une augmenamportante de la perméabilité. On
notera que les déchets de type C (HAVL) vont émeltr 'hydrogene Kqui participera aussi

a la désaturation du milieu.
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2.1.2.3 Fermeture précoce :

Une fois les déchets radioactifs entreposés, leeee stockage est fermé et comblé :
les galeries ainsi que les puits. La déconnectidreda surface et le stockage implique un
arrét de la ventilation. Le milieu commence a sat@er en formant un certain gradient de
pression et en dessinant un profil de saturationiélthet a la roche saine (donc saturée en
eau). De plus, certains déchets radioactifs predtiégalement de la chaleur qui va aussi
avoir un impact sur le milieu : un gradient de ténapure entre les déchets et le milieu se
développe. L'effet de tous ces facteurs entraingamflement du milieu avec de possibles
fermetures de fissures ou de fractures, ce quitinehe diminution relative de la perméabilite.
La température et la teneur en eau deviennent deametres clés pour I'évolution des
propriétés de transport. Les phénoménes de fluagmugrsuivent mais sont modifiés par la

nouvelle répartition des contraintes mécaniques.

2.1.2.4 Evolution tardive apres fermeture :

Cette étape est caractérisée par un milieu conmpégteresaturé en eau. Les déchets
radioactifs ont refroidi, le milieu tend vers sanfgrature initiale. De méme les phénoménes
de fluage ont joué et la pression porale reviesd @aleur initiale (avant l'installation du site).
Les réseaux de micro-fissures et de macro-fractseeseferment : la difféerence entre les

perméabilités du milieu de stockage et de la reeiee diminue.
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2.2. EDZ : Etude comparée de plusieurs sites

Il existe plusieurs sites permettant I'étude ddEdans des formations argileuses. En
effet, afin de faire progresser les connaissancesles stockage en couche géologique
profonde, des sites préexistants ont été instruisetaindis que d’'autre ont été creusés pour
les besoins des études. Ces différents laboratdeegcherche souterrains (souvent appelés
URL pour Underground Research Laboratdrpermettent de faire avancer la connaissance
sur les propriétés géomécaniques des argilites dismsonditions qui ne sont pas exactement
celles du site de Bure, mais qui s’en approcheaterficent.

2.2.1 Mont Terri (Suisse) :

Le site de Mont Terri est situé en Suisse dansudon du Jura (Figure 2-2). Il s’agit
d’un tunnel autoroutier creusé en 1987 dans unetsiie geologique plissée. Il traverse la
formation des argiles consolidées d’Opalinus (A@lén Ces argiles, qui présentent des
caractéristiques trés similaires a celles desitgitlu COx, ont été retenues par la NAGRA
(NAtionale Genossenschaft fur die lagerung RadigaktiAbfélle Société coopérative
nationale pour le stockage des déchets radioaptis) le stockage des déchets radioactifs en
Suisse. Le centre de stockage pourrait étre igstihs la région du Weinland (canton de
Zurich, Suisse) ou la formation représente une ewegologique profonde. Le laboratoire de
Mont Terri permet un acces aisé aux argiles d’@palipour compléter les connaissances sur
la formation. Il n’est utilisé qu’a des fins de Inecches. En 1996, cing organisations lancent le
projet Mont Terri: TANDRA, la JNC Japan Nuclear CorporatignCorporation nucléaire
japonaise, Japon), la NAGRA, le SCKeCEMNtdieCentrum Voor Kernenergizentre
d'Etude de I'Energie Nucléaire, Belgique) et le SHGervice Hydrologique et Géologique
National, Suisse). Depuis, d’autres organisationosmyme I'lRSN (Institut de Radioprotection
et de Sureté Nucléaire, France) et le B@Rundesanstalt fir Geowissenschaften und
Rohstoffe Bureau de Recherche Géologique, Allemagne), sejesimtes au projet et forment
le consortium de Mont Terri qui compte aujourd’i@imembres de 7 pays.
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Site de
Mont Terri

Figure 2-2 : Localisation du site de Mont Terri enSuisse.

L’étude de 'EDZ est un des principaux objectifsghojet Mont Terri (Bossart et al.,
2002, 2004), notamment avec la construction dedker@ 08 (300 m de long) décidée en
2006 et actuellement en cours de creusement (F8). Ra Galerie 04 fait aussi I'objet
d’expérimentations sur 'EDZ depuis plusieurs amsnéiéruschwitz et Yaramanci, 2004 ;
Gibert et al. 2006 ; Nicollin et al., 2008). Bogsat Tury (2007) proposent un état des
recherches et des projets menés ou prévus a Mamt Teest important de noter que
contrairement au site de Bure, les argilites d'@pal au Mont Terri présentent un fort
pendage stratigraphique (~45°) qui influence grarete 'EDZ (Popp et al., 2008).

SN

Mont Terri Project

otorway tunnel

Mont Terri
Rock Laboratory

Gallery 08

Gallery 98 "
Ty EZA Security Gallery

B 1996

s 1998 4

L 2003

L2004

B 2008

e

Gallery 04 \
*Niches 96

Figure 2-3 : Architecture et évolution du laboratore de Mont Terri (Mont Terri Project).
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2.2.2 Tournemire (France) :

Le site de Tournemire dans I'Aveyron (France, Flgd) est un tunnel ferroviaire
désaffecté de 1885 m, percé a la fin du 19e siacleavers une formation d’argiles
consolidées (Toarcien). Il donne acces a une raoileuse compacte de 250 m d’épaisseur,

surmontée de 250 m de calcaires dans les causteszic.

France

Site de )
Tournemire. ;

Figure 2-4 : Localisation du site de Tournemire erfrrance.

La formation des argilites du Toarcien a Tournemime&sente de nombreuses
similitudes avec les argilites du COx, malgré uoeopité beaucoup plus faible (de 0,06 a
0,08). Au début des années 90, I'IRSN a installdaloratoire et procédé a de nombreuses
campagnes de forage dans le tunnel de Tournenirel@fdévelopper les compétences et les
connaissances nécessaires pour son role d’exgait pn matiere de recherche et d’expertise
sur les risques nucléaires et radiologiques endeta@es travaux doivent lui permettre de
juger de la pertinence de la démarche scientifeguechnique engagée par ’TANDRA dans le
cadre du projet HAVL sur les argilites du COx. Léogécanique, et plus particulierement
'EDZ, représente une part importante des projeenéds sur le site de Tournemire (par
exemple le projet DECOVALEX-THMC de développemeet modéle mathématique pour
les couplages Thermo-Hydro-Mécanique et Chimiquesjeb et Cabrera, 2004 ; Millard et
al., 2009 ; MaBmann et al., 2009). Un des intédétssite est I'ancienneté du tunnel qui a
permis le développement de 'EDZ depuis un peu plus siécle. La comparaison entre
'EDZ lié au tunnel principal et ceux liés a dedeg@s nouvellement construites (Fig. 2-5)
permet de mieux comprendre la différence dans ligiem de 'EDZ pendant les phases

d'excavation et de ventilation (Matray et al., 20®0Fal3mann et al., 2009).
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Figure 2-5 : Architecture et forages réalisés surl site de Tournemire (IRSN).

2.2.3 Mol (Belgique) :

La commune de Mol dans la région flamande de |giBeé accueille le laboratoire
souterrain HADES Hligh-Activity Disposal Experimental SjteSite expérimental sur le
stockage des déchets a haute activité) (Fig. 2réjuséex-nihiloa 223 m de profondeur au

sein de la couche d'argile plastique de Boom (dieei).

%ﬁb’d}e Mole

3

Figure 2-6 : Localisation du site de Mol en Belgige.
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Construit en plusieurs phases dans les annéesud0I'sopulsion du SCKeCEN, le
laboratoire s’est agrandi en 2001-2002 avec unedgrgalerie de connexion entre deux puits,
et continue de s’agrandir depuis 2006 sous l'imipalsiu projet PARACLAY (Fig. 2-7). La
formation de 'EDZ durant la phase d’excavationuagtre suivie lors du creusement de ces

deux dernieres galeries.

First shaft
1980-1982

URL
Test Drift . 1982-1983

Second .\_h_'a_.ﬁ Connecting gallery
1997-19949 2001-2002

B PRACLAY gallery Experimental shaft & gallery
2006-2007 1983-1984

Figure 2-7 : Architecture du laboratoire souterrain HADES a Mol (SCKCEN).
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2.3. Les méthodes d’études

Il existe plusieurs méthodes pour I'étude du congoent des argilites dans les
conditions de I'EDZ. Elles peuvent se décliner emist grands types de stratégies: sur

échantillon éx sity, in situintrusif etin situ non- intrusif.

2.3.1. Méthodes sur échantillon

L’étude des argilites en conditions perturbées peutire sur des échantillons extraits
de la formation, notamment grace aux nombreux &wagéalisés dans la zone de
transpositions ou directement a partir du laboratsiouterrain. Les échantillons doivent
ensuite étre conditionnés en fonction des expéeric conduire. Le principal intérét des
méthodes en laboratoire est le contréle des camgditexpérimentales telles que les conditions

initiales, ou les contraintes mécaniques, climatsget chimiques.

2.3.1.1 Contrdle de la saturation dans I'échantillo :

La saturation en eau (ou teneur en eau) du milsuue des parameétres les plus
importants dans le comportement des argilites 8% (Blumling et al., 2007), il est donc

nécessaire de conduire des expériences a plusiegrés de saturation.

Une des méthodes les plus employées pour conteaiadtegré de saturation dans les
échantillons d’argilites est l'utilisation d’'une @inte ou I'humidité relative de l'air est
contrdlée (Gasc-Barbier, 2002 ; Homand et al., 20@dam, 2006). Le contrdle de I'humidité
relative de I'air permet, aprés un temps de mikégailibre, d’obtenir une pression capillaire
voulue dans I'échantillon. La relation entre cesxdgrandeurs est donnée par I'équation de
Kelvin (Sposito, 1981). Il existe ensuite de nomoises lois phénoménologiques qui
permettent de lier la pression capillaire a la tenen eau (et donc la saturation) dont les
parametres doivent étre déterminés selon I'échamt{Brooks et Corey, 1964 ; Vachaud et
Vauclin, 1975 ; Van Genuchten, 1980).

L’étude de la mise a I'équilibre d'un échantillorvea I'humidité relative de
'atmosphere permet la détermination de parametbeslamentaux. La diminution (ou
'augmentation) de la masse d’'un échantillon loliscge met & I'équilibre est liée a ces
parameétres de transport hydraulique (coefficientdidfusion, stockage spécifique, etc).

L’équipement des échantillons avec des extensom@ieemet en plus d’en déterminer les
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parameétres mécaniques (parametres poroélastiqumilizu). De nombreux auteurs ont
travaillé sur ce type de détermination hydroméaamides argilites du COx en conditions de
saturation partielle (Homand et al., 2004 ; Valeale 2004 ; Pham, 2006 ; Pham et al., 2007 ;
Giraud et al., 2007, 2009). La figure 2-8 montreysteme utilisé par Pham et al. (2007) pour
suivre la désaturation et la déformation d’'un étlan d’argilite dans une enceinte ou

'’humidité relative est controlée.

Capteur de température
Balance A’ e :
d’humidité relative
I f Encgilnte 1
?, hermétique
k ¢ I ) Extensometres
X (axial et orthoradial)
Echantillon Solution saline
(contréle de I'humidité

Echantillons pour relative)

essais en l

compression

uniaxiale

Figure 2-8 : Exemple de dispositif expérimental sui de la désaturation et de la déformation d’'un
échantillon du COx dans une enceinte a humidité rative contrélée par une solution saline (Pham et al
2007).

Un projet lancé par le CEA (Commissariat a 'Energtomique) et TANDRA, dans
le cadre du Groupement de Laboratoire Transfeahati a la mise en place d’'un dispositif
expérimental pour la diffusion de traceurs dans édsantillons du COx en conditions de
saturation partielle. Le controle de la saturafientre 0,85 et 0,98) s’y fait par une méthode
osmotique. Cette gamme de saturation a été retarugle correspond a celle prévue par les

simulations réalisées par 'ANDRA.

Dans un cadre expérimental difféerent, Montés e(2004) ont utilisé une chambre
environnementale ou I'humidité relative et la tenapére étaient contrélées afin de réaliser

des observations au microscope électronique adgday différents états de saturation. lls ont
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mis en évidence l'influence des conditions thermgdriyues sur la génération de fractures

dans les argilites du COx.

2.3.1.2 Essais triaxiaux :

axial load

pressure
gas outhow ? gauge
=

buratis

pressung
pump

gas injaction

axal load

Figure 2-9 : Exemple du principe d’'un test de compgssion triaxiale avec mesure de la perméabilité
(Zhang et Rothfuchs, 2008).

Pour certaines mesures (thermo)hydromécaniquesstilnécessaire d'étudier les
échantillons a différents états de contraintes m@oas représentatives des états dans 'EDZ
(étude des phénomenes de rupture). L'utilisatiame’cellule triaxiale est trés frequente dans
I'étude des problématiques liées a 'EDZ. Par edempasc-Barbier et al. (2000) propose un
dispositif de cellule triaxiale ou la succion (mies capillaire), donc la saturation, peut étre
contrdlée par l'utilisation de solutions salinesé a ce genre de dispositifs, il est possible
de mesurer les parametres poroélastiques destesgiit de mieux appréhender leur
comportement hydromécanique lors de leur saturat@saturation (Gasc-Barbier, 2002).
Plus récemment, plusieurs auteurs ont repris @gifgoche et proposé des mesures de
perméabilité a plusieurs degrés de saturation,ddl@mmagement ou de contraintes (Davy et
al., 2007 ; Popp et al., 2008 ; Zhang et Rothfu@®§8). La figure 2-9 présente la cellule
d’essai triaxial et de mesure de perméabilité enditions de saturation partielle de Zhang et
Rothfuchs (2008). Le contréle de la saturation lesé sur le principe de la bouteille de

Mariotte, contrairement a celui de Gasc-Barbiealet(2000). En faisant varier la pression
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imposée aux bornes du dispositif, il est possilderéaliser des cycles de désaturation-

resaturation en mesurant la perméabilité et lesrawftions.

2.3.1.3 Limites des méthodes sur échantillon :

Malgré les trés grands avantages des méthodesckantélons, celles-ci présentent

des limites inhérentes au laboratoire :

La représentativité des échantillonsialgré une certaine homogénéité apparente

de la formation du COx, les échantillons extraits whilieu présentent des
hétérogénéités a plusieurs échelles qui ne senpr@@s a certaines études
(hétérogénéites de texture, phénomeénes de carbionataDe plus, les

phénoménes de formation de 'EDZ peuvent aussiraeiu a des échelles
supérieures a celles de I'échantillon (macro-frattan et connectivité de ces
réseaux de fissures/fractures).

La perturbation des échantillons lors de leur etima : lors de leur carottage, les

échantillons subissent des modifications suscegstile fausser les mesures.
Méme si les échantillons sont conditionnés avealus d’efficacité et de célérité

possible, leur état n'est déja plus tout a faitucetles argilites saines

(déconfinement : relaxation des contraintes lithbgties). Une des situations
fréquentes est le disquage de I'échantillon qud&pendre en grande partie de la
nature de la couche sédimentaire (Blimling e280;7).

La durée des expériences’endommagement autour des galeries est un

phénomene trés fortement dépendant du temps (Bigreli al., 2007) ; or il est
impossible de conduire des expériences en labozasoir les échelles de temps

considérées.

2.3.2. Méthodes in situ intrusives

Afin de compléter les données acquises en laboeasoir échantillons et de dépasser

leurs limites inhérentes, I'utilisation de méthadesitu est nécessaire. L'acces direct a 'lEDZ

de la formation permet I'application de méthodesdééermination intrusives a partir des

parois des galeries des laboratoires souterrains.
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2.3.2.1 Carottage / Forage :

La premiere méthode de caractérisation de I'EDZAitu est le carottage du milieu &
travers les parois du laboratoire. Cette méthodesiste a réaliser un forage qui part de la
paroi d'une galerie et a échantillonner le miliaaqu’'a atteindre la zone saine. Il est ensuite
possible de déterminer la présence et la densifeadeiration en fonction de la distance a la
paroi (Matray et al., 2007, Millard et al., 200De méme, la teneur en eau peut étre
facilement mesurée sur les échantillons pour étebs profils de teneur en eau (Matray et al.,
2007 ; MaRmann et al., 2009).

En utilisant cette méthode intrusive d’observatibrecte, Blimling et al. (2007) et

Wileveau et Bernier (2008) ont mis en évidenceabees analogies entre la structure de la

fracturation d’'un échantillon et celle de la gagfirig 2-10).

~Tm
~sshsssSss -

/

Figure 2-10 : Similarités observées dans la formeeda fracturation a deux échelles différentes danss
formations argileuses : (a) a I'échelle de la galer et a I'échelle des échantillons dans (b) les ales de
Boom et (c) dans les argilites du COx (d’aprés Blihmg et al., 2007 et Wileveau et Bernier, 2008).

Ces méthodes de foragesituont permis de proposer un modeéle conceptuel nouveau
de la forme de la macro-fracturation dans 'EDZsite de Bure. Wileveau et Bernier (2008)
ont constaté des similarités entre le comporterdertEDZ a Bure et & Mol. Cette structure
est dite en arétes de poisson a cause de sa famaetéristique (Fig 2-11). Blumling et al.
(2007) font remarquer que ce type de structuregeuve de la méme maniere a différentes

échelles (autour des forages de différents diam@ie exemple).
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Formation argileuse

Galerie

Fractures

Figure 2-11 : Structure de 'EDZ en arétes de poiss autour des galeries sur le site de Bure (d'aprés
Wileveau et Bernier, 2008).

2.3.2.2 Test de perméabilité :

En utilisant les forages réalisés, il est possd#eprocéder a différents tests sur les
paramétres de transport dans le milieu. L'utilizatide packers (outil pneumatique
déeformable) permet d’isoler de facon étanche umggmodu forage pour y mener des mesures
de perméabilité. Ces tests de perméabilité peuserfaire avec différents fluides selon le
paramétre de transport a caractériser (généralemienbu eau). Cette méthode a été
développée par l'industrie pétroliere pour déteamiles niveaux réservoirs en forages dans
des roches sédimentaires, mais elle peut égaledtrentitiisée dans les milieux argileux qui
nous intéressent pour localiser la présence deadiesstures liees a 'EDZ, ainsi que la
transmissivité des zones micro-fissurées (Matraal.e2007 ; Popp et al., 2008 ; Shao et al.,
2008). Il est ensuite aisé de présenter un prefiperméabilité en fonction de la distance a la

paroi (Bossart et al., 2002 ; Matray et al., 2061g;2-12).
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Figure 2-12 : Comparaison entre les profils de satation, de perméabilité et les fissures/fractures
identifiées le long d'un forage dans les argilitedu Toarcien, site de Tournemire (Matray et al., 200).

2.3.2.3 Limites des méthodes destructives :

Si les méthodes intrusives proposent une approoh#lémentaire nécessaire aux
méthodesex situ sur échantillon, elles présentent néanmoins ditambes limites en
perturbant le milieu investigué :

- Lintrusion comme perturbation de la mesuila réalisation d'un forage dans un

milieu induit un EDZ a petite échelle (Blumling at, 2007) ; comment alors
considérer la mesure comme représentative de I'EH2Xant intrusion due a
linvestigation ? Des corrections des mesures gamfois possibles, mais elles
induisent aussi de nouvelles incertitudes sur lauree

- Llintrusion comme perturbation de l'intégritédans l'optique de la réalisation

d’'un stockage avec une isolation maximale, il njgas possible d’ausculter ce
milieu par la réalisation de forages (sous peinerder des chemins de transport
préférentiels pour les polluants a isoler). Il seanttommageable pour le site de
stockage que les méthodes de son étude alterenailastéristiques de stockage
recherchées.
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2.3.3 Méthodes in situ non-intrusive. Apport de la géophysique

L'utilisation de méthodesn situ non-intrusives a pour principale caractéristiqtie e
intérét de ne pas perturber le milieu en vue deuitisation future comme lieu de stockage
de déchets radioactifs. Ces méthodes géophysignésrés souvent utilisées dans I'industrie
pétroliere pour localiser des zones réservoirseaus| couvertures. Les applications de ces
méthodes aux problématiques environnementalesdsoptus en plus fréquentes et efficaces
(recherches de ressources en eau, localisatiomligigns). Les méthodes sismiques seront
traitées brievement afin de nous focaliser surnethodes électriques qui sont I'objectif
principal de cette thése : la résistivité électigla polarisation provoquée spectrale et la
polarisation spontanée. Ces méthodes utilisenteddmiques de tomographie : reconstruire le
volume d'un objet a partir d'une série de mesufestaées depuis I'extérieur de cet objet (sur
une partie de sa surface ou entre forages danasled'ane approche semi-intrusive). Les
méthodes de tomographie sont basées sur l'utdisatioutils mathématiques dits d’'inversion
pour déterminer la distribution de propriétés passiques du milieu a partir des mesures et

de modéles pétrophysiques.

2.3.3.1 Sismique :

La tomographie sismique est une méthode de praspegti visualise les structures
géologiques en profondeur grace a l'analyse dessé&tbndes sismiques. Cette méthode est
tres utilisée dans le domaine de l'industrie pérelpour localiser les structures géologiques
souterraines a partir de la surface ou en profandmire des forages. Cette méthode
d’'imagerie est basée sur la localisation de redlast sismiques, chaque réflecteur étant la
trace d’'une interface : entre différents milieuxn{te sédimentaire ou structurale) ou entre
différents fluides qui saturent un milieu (eau, gaz huile). Trois types de méthodes
sismigues ont été utilisées pour I'étude de I'ECahs des laboratoires souterrains : dans un
seul forage ou entre plusieurs forages en généarasignal, ou bien durant I'excavation en se

servant des ondes sismiques générées par le crenisem

Schuster et al. (2001) ont réalisé des mesuresaissisur le site de Mont Terri le
long d’un forage : la source du signal et le réeepetaient placés dans le méme forage et le
récepteur était déplacé le long du forage au fua etesure de l'expérience. lls ont ainsi
obtenu un profil de vitesse de propagation d’onddoaction de la profondeur. Shao et al.
(2008) ont utilisé la méme méthode dans le cadr@rdgramme KEY sur les argilites du
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COx du site de Bure. Le programme KEY est un progna de recherche par la réalisation de
saignées dans les parois du site Bure avec ungdscigype tronconneuse, de grande taille
(2,0 m de longueur). Linterprétation des vitessesmiques permet de localiser les
hétérogénéités dans le milieu grace aux réflectsisraiques (traces noires, Fig. 2-13). Un
profil sismique se présente généralement commeaphgjue avec la distance en abscisse et

les temps de propagation en ordonnée, le tempsogagation correspond a une profondeur.
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Figure 2-13 : Section sismique dans le forage KEY0Q, site de Bure (Shao et al., 2008).

300 4

Suivant une méthode différente, Nicollin et al. 8P ont réalisé des mesures
sismiques entre 2 forages paralléles verticauxté&cale 1,2 m dans la Galerie 04 du site de
Mont Terri (voir Fig. 2-3). Avec les sources sisoeg dans un des forages et plusieurs
récepteurs dans l'autre, il a été possible a ceuesid’inverser les mesures sismiques et de
réaliser I'imagerie du milieu entre les foragesigisi proposer une localisation des fractures

dans cette section.

La derniere méthode sismique employée pour carsetdiEDZ a été proposée par
Balland et al. (2009) pendant I'excavation d’'uneuvelle galerie dans le laboratoire
souterrain de Bure (argilites du COx). lls ont sliaxcavation de la galerie avec des senseurs
de vitesses ultrasoniques implantés autour de e ziexcavation. Il leur a été cependant

difficile de décorréler les signaux de déconfinetrmnceux liés a 'endommagement.

Une des limites des méthodes sismiques est le terdpsssaire au traitement des
données et le colt de la méthode (acquisition plagement). De plus, les méthodes

sismiques présentées dans ce paragraphe utiliseitést des forages (préexistants ou
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aménageés pour I'occasion) ; le probleme de l'idruse pose donc de la méme maniére que
pour les méthodes présentées a la section préeédefdudrait réaliser des tomographies
sismigues a méme les parois pour s’affranchir derobleme mais cela pose des problemes

de contact entre géophones et milieu argileux.

2.3.3.2 Résistivité électrique :

La résistivité électrique représente la capaciténilieu a s’opposer au passage d'un
courant électrique. La détermination de la rédistiglectrique est basée sur la loi d’Ohm. Il
s’agit d’injecter un courant continudans un milieu (courant DC pour Direct Current)isp
de mesurer la difféerence de potentiel électridqienduit par cette injection entre deux
électrodes. La résistance électrique Hrdu milieu considéré correspond au rapport edtre
etl. La résistivité (er2 m) du milieu est obtenue en multipliant la résiseamesurée par un
facteur géomeétrigu&s(en m). Ce facteur géomeétrique dépend de la gémratirdispositif
de mesure (position et écartement des électrodesljtmns aux frontieres). La tomographie
de résistivité électriqgue d’un volume est la rédlan, a sa surface, d’'un ensemble de mesures
de résistivité sur un réseau d'électrodes. La pdsar de pénétration du dispositif dépend de
I'écartement entre les électrodes et de la digiohuwle la résistivité électrique du milieu. De
plus, il faut noter que la résolution de cette mdthdiminue avec la profondeur. Le dispositif
le plus répandu pour la réalisation de profils égstivité électrique comprend 4 électrodes :
deux électrodes d'injection de courant (A et B,Giuet C2) et deux électrodes de mesure du
potentiel (M et N ou P1 et P2) le long d'un prddiklon la position des électrodes de mesures
de la différence de potentiel électrique par rappox électrodes d’injection du courant, le
dispositif de mesures porte un nom spécifique ¢emtutres : Wennes, Schlumberger,
Dipble-Dipble, Fig. 2-14). Il existe d’autres digitifs de mesures mais ils sont en général
moins répandus. Selon le dispositif utilisé, lat@ele résolution en fonction de la profondeur
peut étre plus ou moins importante mais ces disfopeuvent étre plus ou moins sensibles
aux structures verticales et/ou horizontales. Atipafune pseudo-section de résistivités
apparentes mesurées, il est nécessaire d'utilseratfjorithmes d’inversion pour obtenir la
distribution spatiale des résistivités vraies ise@s. Ce sont ces profils de résistivités vraies

qui peuvent ensuite étre interpretes.
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Figure 2-14 : Les trois dispositifs les plus utiliés pour la réalisation de tomographie de résistivét
électrique : (1) Wennera, (2) Schlumberger et (3) Dipble-Dipdle. La partigrisée et les fleches
représentent respectivement le sol et les électrald’injection (C1 et C2) et de potentiel (P1 et P2)

L'utilisation de la résistivité électrique est diipen plus répandue dans le cadre de
problématiques environnementales car la résistdldétrique est sensible a plusieurs facteurs
tels que la nature du milieu poreux (compositioaagmique, porosité), ou bien la nature du
fluide qui le sature (eau, huile, gaz, polluantnuljue ou organique) et le degré de cette
saturation dans les milieux. Ce sont ces sengbila la saturation et la possibilité de
distinguer des structures (dont les failles) qudent la méthode intéressante dans le cadre de
I'étude de 'EDZ.

Gibert et al. (2006) ont réalisé des mesures dstirde électrique sur les parois de la
Galerie 04 du laboratoire de Mont Terri (voir F@:3). lls ont réalisé 5 campagnes de
mesures électriques (de Juillet 2004 a Janvier 2u@%e aprés I'excavation (au printemps
2004) afin de voir le développement de I'EDZ emfiact des modifications climatiques
saisonnieres dans la galerie sur celui-ci. Chaguepagne a consisté en trois mesures en
anneau (appelées pseudo-section), en trois endsoitses parois autour de la galerie 04 et en
un profil horizontal, le long de la galerie avec digpositif expérimental de type Wenner
Chacune des mesures sur les trois pseudo-sectiorarmeau ont été réalisées avec un

écartement minimum de 55 cm entre les électrodesjue électrode pouvant étre utilisées
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pour I'injection et pour la mesure du potentielaisuffi de décaler le dispositif de mesure et
d’en changer I'écartement (a) pour réaliser unetitnde de mesures tout autour de la galerie
et a différentes profondeurs (a ou a’ : Fig. 2-Pxur simplifier I'interprétation des mesures,
les galeries ont été considérées parfaitementlaires comme approximation de leur forme

réelle en fer a cheval. Pour le profil horizontes électrodes ont été espacées de 50 cm.

PI

Figure 2-15 : Disposition géométrique utilisée pouréaliser les pseudo-sections en anneau autour des
galeries : la profondeur investiguée dépend de I'éctement (a ou @) (Gibert et al., 2006). A et B st les
électrodes d'injection, tandis que M et N sont leélectrodes de mesure de potentiel.

Les résistivités apparentes mesurées sont compeisies 2,5 et 182 m, et leur
distribution a varié entre les différentes campaguotst-a-dire en fonction de la saison (donc
des conditions climatiques dans les galeries) ettatnps depuis I'excavation. Il a été
globalement montré une augmentation saisonniérta désistivité apparente sur certaines
zones proches de la surface (principalement enilietjet septembre). Ces résultats ont
ensuite été traités avec une méthode d’inversittn2jb D, c’est a dire qui considére que les
propriétés peuvent varier de facon annulaire (autieula paroi) ou en profondeur, dans un
plan perpendiculaire a I'axe de la galerie, maslpdong de galerie. Il n’y a pas eu inversion
a proprement parler des valeurs de résistivitégargmpes pour obtenir la distribution (2D en
coordonnées cylindriques : angle et rayon) de tregés vraies, mais une meéthode dite

d’essais-erreurs appliquée au milieu discrétisg. (&i16). Les anomalies de résistivités vraies
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mesurées correspondent a des perturbations duumibaturation partielle du milieu ou

fracturation le long du plan de stratification flendage étant de 45°).

July 2004 September 2004
x (m) x (m)
6-6-4-20246 6 -4 -2 0 2 4 6

December 2004
x (m)
6 4 -2 0 2 4 6 6-6-4-2 0 2 4 6

resistivity (Ohm.m)

Figure 2-16 : Distribution spatiale des résistivit8 vraies autour de la Gallerie 04 (anneau 1) obtesuar
essai-erreur a partir d’'une modélisation 2,5D (Gib# et al., 2006).

La résistivité électrique est une méthode non &neitrés intéressante qui semble,
d’apres Gibert et al. (2006), a méme d’identifiede délimiter 'EDZ a partir des parois de
galeries. La diminution de I'écartement des élatdsopermettrait un détail encore plus grand
dans la zonation de 'EDZ, voire la localisatiorsdeactures de taille réduite. Dans un milieu
trés bien discrétisé, et avec des connaissanagsrasor le milieu, il serait possible d’estimer
le degré de saturation du milieu (de Lima et Shaff80).

2.3.3.3 Polarisation Provoquée Spectrale :

La Polarisation Provoquée Spectrale (PPS ou SIBnghais pourSpectral Induced
Polarization) est une méthode qui étend la résistivité élaatriqu domaine fréquentiel
(résistivité complexe). En plus de mesurer unestésce comme amplitudeo|, on mesure

aussi le déphasage entre le courant et le voltagertir de I'amplitude et de la phase, on peut
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définir une résistance complexe qu’on nomme impéeaif. La phaseg est souvent

représentée de facon négative par conventign(fig. 2-17a).
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Figure 2-17 : Résultats de la méthode de Polarisati Provoquée Spectrale : (a) courant injecté et pentiel
mesuré en fonction du temps pour une fréquence doge et (b) amplitude et phase en fonction de la
fréquence.

On utilise les mémes types de dispositifs de maes{ennera, Dipole-Dipole) que
pour les mesures de résistivité simples. De la méraeiere, il est nécessaire d'utiliser un
coefficient géométrique pour transformer l'impédar(césistance complexe) en résistivité
complexe. La réalisation de mesures se fait eryaataune gamme de fréquences, en général
entre 1 mHz et 45 kHz pour les appareils les phasmts. Cette méthode permet d’obtenir un

spectre de la résistivité complexe : 'amplitudld, et la phaseg, sont représentées en

fonction de la fréquence (Fig. 2-17b).

L’amplitude a basse fréquence donne le méme tyjodnations que la résistivité

électriqgue simple : composition géochimique, pdégssaturation. La phase donne des
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informations complémentaires sur la polarisabiitémilieu. Selon les auteurs, le déphasage
estlié :
- a la distribution de taille des grains avec uneapshtion électrochimique a la
surface des grains (Lesmes et Morgan, 2001 ; Camp&005 ; Scott, 2006 ;
Leroy et al., 2008 ; Leroy et Revil, 2009)
- ala Capacité d’Echange Cationique (CEC) et/owttase spécifique (Borner and
Schon, 1991 ; Slater et al., 2005 ; Cosenza 2@08)
- a la conductivité hydraulique (ou la perméabild@) milieu (Borner et al., 1996 ;
de Lima and Niwas, 2000 ; Comas and Slater, 2@ley et al., 2005 ; Hordt et
al., 2007)
- a la texture ou la structure du milieu (Scott aratkgr, 2003 ; Ghorbani et al.,
2009)
- et enfin a la saturation en eau (Kruschwitz andaxamci, 2004 ; Cosenza et al.,
2007 ; Ghorbani et al., 2009).

Les récents travaux de Leroy et Revil (2009) sus degiles saturées en eau,
s’'appuyant sur des travaux plus anciens de Lestmdemgan (2001) sur des grés, tendent a
prouver que les phénomenes de polarisation damslieu sont multiples et se superposent.
Les travaux de Ghorbani et al. (2009) sur les iaegide Tournemire et de Bure, montrent que
la teneur en eau et I'endommagement influencerg fo¥tement les phénomenes de

polarisation dans le milieu.

Kruschwitz et Yaramanci (2004) ont réalisé des messule polarisation provoquée
spectrale sur les parois de la Galerie 04 du labioeade Mont Terri. Tout comme Gibert et
al. (2006), ils ont réalisé deux pseudo-sectionsrareau (Fig. 2-18a) selon un dispositif de
type Wennemw et en déplacant le systeme d’acquisition (injecgb mesure de potentiel) de
manieére a obtenir la distribution de résistivitdoam de la galerie a différentes pseudo-
profondeurs (Fig. 2-18b). Les profils en anneauxnportaient 45 électrodes avec un
écartement minimal d’environ 21 cm. lls ont augslisé un profil horizontal le long d’'un
mur de la Galerie 04 (Fig. 2-18a). Ce profil compibraussi 45 électrodes mais avec un
écartement plus faible de 12,5 cm. Deux campageasasures ont été menées a différentes
périodes de I'année pour étudier I'évolution deDE: en juillet puis en septembre 2004 (soit
1 et 3 mois apres I'excavation de la Galerie 04s Imesures ont été realisées dans une

gamme de fréquences allant de 1 Hz a 12 kHz.
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Figure 2-18 : (a) Vue en 3D du systeme d’'acquisitiocdes mesures PPS dans la Galerie 04 du site de Mon
Terri. (b) Vue en 2D de la distribution spatiale ds résistivités apparentes mesurées (points) et d&&
sections de profil inversées (lignes) (Kruschwitzt & aramanci, 2004).

Les résultats obtenus ont été inversés a l'aidéodiciel commercial RES2DINV
développé sur la base des travaux de Loke et B85, 1996). Ce logiciel ne permet
I'inversion de résistivités apparentes que pour se@gle fréquence. Les auteurs ont choisi
d’'inverser leurs données pour la fréquence 1Hzplitude et phase (Fig. 2-19a et 2-19b). Les
amplitudes sont représentées par une échelle dikafitet 642 m, et les phases entre -0.5 et
0° car c’est dans ces gammes que les auteursfidentes changements les plus intéressants
pour les deux mesures en anneaux (juillet et sdp®m

- La zone non perturbée (argilites saines) présesgeathplitudes comprises entre 8

et 16QQ m et des phases de I'ordre de -0,4°.

- L’amplitude de la résistivité dans le plafond et parois de la galerie (EDZ) varie

de 16 a 60Q m, tandis que la phase est moins importante e2et -0,3°.

- Le sol de la galerie présente des valeurs d’angdite la résistivité trés élevées

(jusgu’a 3002 m) mais la phase est beaucoup plus proche dé &st important

de noter que le sol est couvert de 70 cm de béton.
La comparaison des mesures en juillet et en sepgemiontre principalement des

différences d’amplitude de résistivité a proximitela surface des parois. Les variations dans

les phases sont moins notables. Le profil horizamiantre que I'amplitude de la résistivité
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délimite une zone perturbée jusqu’a 20 cm de ltasarde la paroi (EDZ ?), et que c’est dans
cette zone que la résistivité varie le plus erdsenhesures de juillet et septembre.

Phase

Resistivity

height [m]

0 2

width [m] width [m]

resistivity [Q-m] phase [°]

LT T T T L[ [ .

0 8 16 24 32 40 48 56 o4 -0.5 -0.4 -0.3 -0.2 -0.1 0

Figure 2-19 : Mesures PPS sur la pseudo-sectionriversées avec le logiciel RES2DINV : (a) amplitude
[© m] et (b) phase [°] de la résistivité a la fréquese 1 Hz (d’aprées Kruschwitz et Yaramanci, 2004).

La Polarisation Provoquée Spectrale est une méttaideeut donner des informations
complémentaires a celles de la résistivité élaatripure (DC) avec un traitement des données
plus complexe. Néanmoins, cette méthode non-iveusiomme la résistivité DC, permet de
localiser la zone perturbée. De plus, les travauxéghantillons de Ghorbani et al. (2009)
laissent espérer la possibilité d’estimer le dedgésaturation et d’identifier la présence de
micro-endommagements a partir des mesures de PPS.

2.3.3.4 Polarisation spontanée :

La Polarisation Spontanée (PS) recouvre plusiet&n@menes pour lesquels un
courant électrique est généré par un champ de tmtemettant en mouvement un transport
convectif ou diffusif de porteurs de charge dansnilieu poreux électriquement conducteur.
On peut citer,

- L'électrofiltration pour lequel I'excés de chardec&ique de I'eau porale di a la

couche diffuse est transporté avec la circulatier'®hu, par exemple sous I'effet

d'un gradient de pression du fluide,
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- Le potentiel de diffusion dans le cas ou le coumstt créé par un gradient de
I'activité des ions dans l'eau porale,

- Dans les deux cas précédents, les porteurs deeckang des ions. Dans certains
cas, la migration d'électrons sous l'effet d'urdgnat de potentiel chimique des
électrons (potentiel rédox) est aussi responsahle cburant électrique et donc
d'un champ de potentiel électrique dans un milendacteur.

Cette méthode non intrusive est de plus en pluisadi dans le cadre de différentes
problématiques environnementales : cartographieodes de pollution (Naudet et al., 2004),
suivi des écoulements hydriques (Suski et al., R00étection de cavités (Jardani et al.,
2007), étude de la géothermie des volcans (Crespl,€2008), détection de fuites dans les
barrages (Boléve et al., 2009). Dans le cas d’'ddloans d’argilites du COx saturées en eau,
la migration ionique différentielle sous linfluemcde gradients de pression ou de
concentration a été étudiée en détail pendanelsetANDRA de Philippe Leroy (Revil et al.,
2005).

Si aucune application a 'EDZ n’a encore été réalisles récents et nombreux
développements de la compréhension des phénomeénmestehtiel spontané dans les milieux

non satures laissent a penser que cette méethodep@ire testée pour cette problématique.

2.3.3.5 Pourquoi développer I'étude de I'EDZ avecet méthodes
géophysiques électriques ?

Les méthodes géophysiques présentées dans lesgpdrag) précédents, et a fortiori
les méthodes électriques qui nous intéressent,ethdries résultats ou des pistes intéressants
pour I'étude de I'EDZ. De plus les travaux de lash ANDRA de Philippe Leroy ont conduit
au développement de modéles de transport danggiditea du COx saturées en eau basés sur
des paramétres mesurables par des méthodes élestrign intrusives.

Le travail de thése présenté dans les chapitresrgsi propose le développement et
I'extension des modeéles existants de déterminaties paramétres de transport par des
méthodes électriques non intrusives au milieu deditas du COx non saturée en eau.
L’'utilisation des modeles ainsi développés perradte tirer le maximum d’informations des

mesures électriques non intrusives qui pourrord ftites sur 'EDZ des galeries du site de
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Bure : le degré de saturation et les paramétrasdsports (coefficient de diffusion ionique,
perméabilité).
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Chapitre Il : Les phénoménes de diffusion ionique dans les

argilites du COx

3.1. Introduction

Dans le premier chapitre, la présentation desitgitlu COx a montré que leur trés
faible perméabilité intrinséque faisait de la dsifun le phénoméne de transport ionique
prépondérant, au moins dans la partie saine deormation. Ce chapitre traitera des
phénomenes de diffusion ionique les milieux porsaturés et non saturés. Dans un premier
temps, nous récapitulerons le modele de diffusmngue que nous avons utilisé pour les
milieux poreux chargés et saturés. Ce modele gdigeudans l'article Jougnot et al. (2009)
pour réinterpréter les résultats expérimentauxiffestbn de traceurs dans le COx. Ensuite,
nous ferons un état de l'art des modéles de ddfusonique dans des milieux poreux
partiellement saturés et nous présenterons le mouv®dele que nous avons développé dans
I'article Revil et Jougnot (2008).
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3.2. Diffusion ionique dans les milieux poreux char gés et saturés en

eau
3.2.1. Approche classique de la diffusion ionique

3.2.1.1 Premieéere loi de Fick :

La diffusion d’'ions a travers un milieu poreux ektssiquement décrite par les deux
lois de Fick. La premiére loi de Fick décrit lex1J® (en mol nt s’) de diffusion d’une
espece ionique:

J¢ =-D,0C,, (3.1)
ou D, (en nf s™) est le coefficient de diffusion effectif C, (en mol i) la concentration en
ions i dans le milieu. Cette loi suppose des cambtisothermes et isobares, ainsi qu’'une
solution idéale telle qu'on puisse assimiler ledigat d’activité de I'iona; au gradient de sa
concentration. Cette derniere hypothese n’est eaijige lorsque la force ioniquede cette

solution est relativement faible (< 1 mof)L La force ionique d’une solution se détermine a

partir des valences et des concentrations d@dons qui la composent :

| = o,5i z°C, . (3.2)

i=1

Pour les forces ioniques plus importantes (> 1I07)) on ne peut plus se satisfaire de
la premiere loi de Fick, il faut reprendre la dé&fon rigoureuse de I'équation de
diffusion (Revil, 1999):

J¢ =-D,C.0Ou, (3.3)
avecy; le potentiel chimique de I'ion) défini par :

=1’ +k,Ting, (3.4)
ou ,uio, est le potentiel chimique a un état de référglmmé, tandis quies est la constante de

Boltzman (kB = 1,3806 x £6J K') et T, la température (en K). D’aprés I'équation 3.4,
Ou. = kgTOIna,, or Olna, =0a /a , ce qui conduit a:

J9=-DC —. (3.5)
a
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On note que si on considéa, =C, dans I'équation 3.5, on retombe sur la premiéreléo

Fick (Eqg. 3.1).

Dans un milieu poreux, certains auteurs définissentoefficient de diffusion porale,

D’ (ennfs?):
DP =2t (3.6)

ou ¢ est la porosité du milieu, c'est-a-dire le rap@otre le volume des pores et le volume

total.

Le coefficient de diffusion effectif d'un ion i darun milieu poreux est souvent défini
a partir du coefficient de diffusion de cet ion gdeau libre :D," (en nf s1), parfois appelé
coefficient d’autodiffusion. Le coefficient de difion dans l'eau libre est défini par la
relation de Nernst Einstein :
Df = keTA
4z

ou g; est la mobilité ionique (enTs* VY) ete, la charge élémentaire (e = 1,602 *1Q).

(3.7)

Le modele le plus courant pour relier le coeffitieffectif, D, , et le coefficient

d’autodiffusion, D, , est celui de Van Brakel and Heertjes (1974) :

D, =¢D/ T—éz- (3.8)

Ce modéle fait intervenir deux notions pour canété la géométrie de I'espace poral : la
tortuosité,r, et la constrictivitég. La tortuosité correspond au chemin moyen de sifu par
rapport a une distance rectiligne>1), tandis que la constrictivit¢ prend en comie®
variations de section des pores le long du chemidiffusion ¢ < 1). En plus du fait que ces
concepts sont délicats a utiliser pour une strecem 3D, le probleme est que ces deux
valeurs ne sont pas mesurables physiquement. R&8B) propose d'utiliser un parametre
mesurable électriquement pour prendre en compgedaétrie de I'espace poral : le facteur
de formationF. Ce paramétre adimensionnel est défini, par lange loi d’Archie (1942)
pour un milieu poreux saturé, comme le rapport alecdnductivité électrique du fluide

saturant sur celle du milieu. Mais, depuis plusedécennies, de nombreux auteurs ont
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proposé de modifier cette loi pour I'appliquer & adeilieux plus complexes que ceux étudiés
initialement par Archie (1942) (Waxman et Smits689 Sen, 1989 ; Revil et Linde, 2006).
Dans un milieu ou on peut négliger la charge déasardes minéraux, le facteur de formation
peut étre utilisé dans la relation suivanF =D," /D, . Mais dans des milieux comme les
argilites du COx, cette relation n’est valable quueir des éléments électriquement neutres,
telle I'eau tritiée (HTO) :

F :%. (3.9)

HTO

Archie (1942) propose de relier le facteur de fdramea la porosité d’'un milieu de telle sorte
que F =¢ ™, oum est l'indice de cimentation. Néanmoins, cette faamest trés discutée
pour les argilites du COx ou elle semble ne pas/giows’appliquer parfaitement (voir par
exemple les travaux de Descostes et al., 2008).

3.2.1.1 Seconde loi de Fick :

La seconde loi de Fick correspond a I'équation dletiouité pour un ion i dans le

milieu poreux :

aC,
COT + (1_ 40):09

S
oC =-00o¢, (3.10)

avec C°, la concentration d'iori adsorbée dans le milieu (en mol'kg Py, la masse

volumique des grains (en kg¥nett, le temps (en s). Les phénoménes de sorption ldans
milieu dépendent de la nature du milieu, de la &napire, des ions et de leurs concentrations
mises en jeu. Un des moyens les plus simples pamdpe en compte les phénomenes de

sorption est l'utilisation d’un coefficient de digtution K, =C>%/C, (en m kg'). Sous

certaines conditions (isothermie, sans gradientaleentration et pour des phénomenes de
sorptions instantanés et réversibles), il est ptessie le considérer constant dans le temps, et
I’équation 3.10 devient :
. 10C,
o+ (-9o,K| — ool (3.11)

On parle aussi parfois de facteur de re R Jtel que¢R) = [qo+ (1—(0),09K;J.

Si on introduit la premiére loi de Fick dans I'étjoa de conservation 3.11, on obtient
une équation de diffusion classique,
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%ﬂ[@yimq), (3.12)

ou apparait la diffusivité apparente de I'ion
=1 = 1
o+ 0- 9o Ky

On notera que pour une espéce ionique qui ne skelgas, la diffusivité apparente est égale

(3.13)

au coefficient de diffusion poraD (Eg. 3.6).

3.2.2. Diffusion ionique dans les milieux chargés

L’approche classique de la diffusion ionique dansmilieu saturé en eau est limitée,
car elle ne prend pas en compte les interactiotre ¢é&s charges de surface des minéraux
argileux et la solution (par exemple le phénomégeeatlusion anionique). Pour remédier a ce
probleme, de nombreux auteurs ont développé deslewdle diffusion ionique dans les
milieux ou on ne peut pas négliger I'effet de lauble@ Couche Electriqgue (DCE).

3.2.2.1 La notion de porosité effective :

Muurinen et al. (1988) ont proposé d'introduirentation de porosité effectiveg,,,

dans I'équation de conservation :

oC. (”ff-D'f
qpeffia—t':D[E er'z' DCiJ. (3.14)

La porosité effective décrit une porosité accessibl'ion considéré, on parle d’ailleurs aussi
de porosité accessible. Cette approche phénomégoéogst trées populaire car elle ne

nécessite pas beaucoup de connaissances a priarstlecture ou de la géochimie du milieu.

3.2.2.2 Compartimentation du milieu :

Une autre approche de la diffusion en milieu porebargé est de compartimenter
'espace poral. Par exemple, Bourg (2004) et Baetr@l. (2006) proposent de diviser le
milieu en trois réseaux de pores en paralléle réseau de macropores et deux réseaux de
micropores. Etant donné leurs charges, le modeleidere que les anions n’ont pas acces aux
deux réseaux de micropores. Chague réseau pokalitsensuite attribuer une tortuosité et
une constrictivité selon la formule de Van Brakat aHeertjes (1974) (Eq. 3.8). Le flux

ionique total est la somme des flux dans chaqueates
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D’autres auteurs compartimentent le pore lui-mémedeux parties: une partie
soumise a la charge de surface et une autre nerepamt qu'un électrolyte libre. De
nombreux auteurs proposent et utilisent des moddisinguant une diffusion dans
I'électrolyte libre et une diffusion de surface fKiet al., 1993 ; Eriksen et al., 1999 ;
Muurinen 1994) :

3¢ =-|p, +(1- @, K.DS|OC,. (3.15)

ot D° (en nt s?) est le coefficient de diffusion de surface (enégél plus faible qu D,).

Une complexification du modele précédent est depastimenter le pore en trois
couches : (1) une couche de Stern ou les chargedises (phénomenes de sorption), (2) une
couche diffuse avec des ions mobiles et dont laceutnation est déterminée en résolvant
I'équation de Poisson-Boltzmann et enfin (3) I'élelyte libre ou les interactions avec les
charges de surface sont négligeables. Par exe®ale,et al. (1995) propose de prendre en

compte la contribution des ions de la couche diffe introduisant un parametre de

constrictivité électrostatiqu J,, :
J¢ =-4,D,0C,. (3.16)
Ce parameétre est le rapport entre la concentratioyenne des ions dans la couche diffuse,

Cid(x) , et celle des ions de I'électrolyte lib C, :

_ 1 Rq
J, = RC jo cd(Xdx, (3.17)

avecR, le rayon du pore (C,d(x), la solution de I'équation de Poisson-Boltzmann.

Molera et Eriksen (2003) utilisent aussi le conoggs trois compartiments, mais ils
définissent un coefficient de partitibmomme la fraction entre les ions de la coucheaisiéfet

ceux de la couche de Stern. Ce qui donne I'équatostitutive suivante :
J¢ :—{D{1+ f(l;ww)pgK;}DCi. (3.18)
3.2.2.3 L’équilibre de Donnan généralisé :

L'utilisation de la notion d’équilibre de Donnanrg#alisé (Donnan, 1924) permet de
prendre en compte les charges de surface du mli@upas a I'échelle du pore, mais a

I'échelle d'un Volume Elémentaire Représentatif RJEConsidérerons ce VER a I'équilibre
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thermodynamique avec un réservoir d’'ions infiniud& maniére générale, on notera d’'une

barre les parametres du VER, par exem C,: est la concentration en ion i dans le réservoir a

I'équilibre et C,, celle dans le VER (espace poral).

Q Q ¢ Q—
poy | | Shear plane &
@ [OHi—A" OHP A. -
SO M M*
= ! %
SLOH | M ©
Q| | | - 5,
=LO L] ) ©°
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& FOH: —A- A
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D —CI)H ! M
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! Compact |

I layer | M

Figure 3-1 : Schéma de la triple couche électriqu@.eroy et Revil, 2004). M désigne les cations et Aes
anions.

Afin de respecter I'équilibre électrique du milian exces de cations dans le VER va
contrebalancer les charges des surfaces minéradesy(et Revil, 2004 ; Revil et Linde,

2006 ; Fig. 3-1), soit, pour un milieu saturé en ea
—~ S
Q +—Qs =0, (3.19)
Vf

avec@ , la densité de charges volumiques (en'@,rQS, la densité de charges surfaciques

(en C md), S la surface spécifique de I'interface solide-soluietV;, le volume de pore.

L’exces de charge dans la solution porale va errgenoh potentiel électrique avec le

réservoir : le potentiel de Donnan ou potentietttigue moyen du milieug,, (en V). Ce

potentiel aura donc une influence tres importantdasconcentration des ions dans le VER :

Ci=c exr{-%j, (3.20)

¥ kgT
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ol g, = (+ &z est la charge de I'ioh tandis quey; et j; sont respectivement les coefficients

d’activité des ions dans le réservoir et dans Bespporal. lls sont liés a I'activité par la

formule a = y,C,, et ils sont égaux a 1 dans le domaine de valdditia premiére loi de Fick.

On retrouve la densité de charge volumique avéariaule suivante :

Q = Ehpeﬁiiﬂj (3.21)

Le rapport entre les concentrations dans le régeet@elles dans le VER détermine

un parametre qui peut étre rapproché de la cotigiigcélectrostatique de Sato et al. (1995) :

6g:§1:em{—ﬂ£ﬂj (3.22)
C kT

Leroy et al. (2006) propose un modéle pour la diffio de traceur (c'est-a-dire sans gradient
de concentration ionique) dans un électrolyte bénaymétrique [1:1] (par exemple du
NacCl) :

d —
3¢, =-D,0C,,. (3.23)
oCayksT
D, = Pkl (3.24)
) eC. F

©)
A partir de ce modele et du travail proposé parilRelvLinde (2006), il est possible de
développer un modeéle de diffusion de traceur qiéigre cet équilibre de Donnan généralisé
(Jougnot et al., 2009) :

J¢=-D0OC, (3.25)

ko TS e
D, = (—:}z|| [ jexp{ kBTj' (3.26)

Dans I'’équation 3.26, on retrouve trois termes irtgpu : (1) le coefficient d’autodiffusion du
traceur a travers la relation de Nernst-Einstem E7), (2) le facteur de formation qui décrit
la géométrie de I'espace poral et (3) le paranmatreonstrictivité électrostatique (Eq. 3.22).
Ce modéle est décrit précisément et appliqué au @Ds notre article : Riffusion of ionic
tracer in the Callovo-Oxfordian clay-rock using tB®nnan equilibrium and the formation

factor » publié en 2009 dar@eochimica et Cosmochimica A¢teoir paragraphe 3.3).

Il est intéressant de noter que Appelo et WersB0T2 proposent un modele de

diffusion qui utilise aussi la notion d’équilibre donnan mais avec une approche fondée sur
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un autre modele de DCE. lls compartimentent I'esgaaral en deux parties : électrolyte libre
et couche diffuse, et se servent de I'équilibre Riennan généralisé pour calculer les

concentrations en ions dans la couche diffuse.

3.2.3. Modeles prenant en compte les couplages: €l ectrodiffusion et

électro-osmose

3.2.3.1 L’électrodiffusion

Les modéles précédents ne peuvent pas étre applayué diffusion ionique sous
I'effet d’'un gradient de concentration important rilieu poreux chargé car ils ne prennent

pas en compte des phénomenes d’électrodiffusioa kgamilieu. De la méme maniére que le

flux diffusif J° se fait sous linfluence d'un gradient de potentibimique (ou de

concentration, voir 3.2.1), il existe un flux d’émigration,J] (en A m?), qui se fait sous

I'effet des gradients de potentiels électriqugs(en V) :

J. =-oy, (3.27)
Avec la conductivité électrique DOf{rect Curent soit courant continu) du milieu :
o—=4/’;Ci (3.28)

Ces gradients électriques macroscopiqueg/, assurent I'électroneutralité des flux de
solutés ioniques dans le milieu. La somme de cas flex correspond au flux électrodiffusif
Je et constitue I'équation de Nernst-Planck :

Jed =730 +7°, (3.29)
Il faut bien distinguer des potentiels électriguesaux (ou microscopiques) tels que le

potentiel de Donnarg,,, et les potentiels électriques macroscopigues

3.2.3.2 Les phénomeénes osmotiques

Lorsqu’un gradient de salinité est appliqué auxnbsrd’'un milieu poreux, un flux
osmotique va avoir lieu en sens opposé au fluwsiiff(Fig. 3-2). En effet le réservoir 1
possédant la salinité la plus for@(réservoir 1), il présente une concentration erécwées
d’eau Cy1) plus faible, et donc un potentiel chimique dedénales d’eay,; plus faible que
celui du réservoir 2 (0, < Cry). Le flux osmotiquel” se crée dans le sens du gradient des

potentiels chimique des molécules d’eau (suivamtriecipe de I'équation 3.3 pour les ions).
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Les gradients de potentiel chimique des moléculesud U, , et des especes ioniquésy

étant opposes, les flux osmotiques et diffusifsdiet aussi.

I AT/ P2
réservoirl réservoir2 ‘
(Jﬂ::- (;‘},2 Ch
C\I'I{ C‘I1'2 ("“'2

Figure 3-2 : lllustration du phénomene de flux osmtique a travers une membrane semi-perméable
idéale : un gradient de salinité C;) entre deux réservoirs, induit un gradient de potatiel chimique des

molécules d'eaulls,, qui crée un flux osmotiquel, (Leroy, 2005).

La différence de pression osmotique(en Pa), entre les deux réservoirs génere une
différence de pression hydrostatiqye(en Pa), entre les deux réservoirs. Cette diffd&ren
dépend d’'un coefficient de couplage d’efficaciténoique (appelé aussi coefficient chimio-

osmotique) défini par la relation suivante :

_(97
£ _(apjuzo’ (3.30)

sous la condition d'une vitesse de Datgynulle dans le milieu. Ce coefficient est compris
entre 0 et 1 selon le type de milieu considéréesti égal a 1 pour une membrane semi-
perméable idéale : c'est-a-dire qu’elle bloquesielsités et ne laisse passer que le solvant,

tandis que: = 0 pour une membrane ne bloquant pas du togoleses.

Dans le cas d’'une solution contenant un électrdiypaire symétrique [1:1] et d’'une
membrane placée entre deux réservoirs dont larelifée de salinité est plus importante que
les gradients existant au sein de la membrane] Bieal. (2005) proposent une formule issue
de la relation de Van't Hoff pour déterminer le djemt de pression osmotique entre les deux

réservoirs :
O7r= 2k, TOC, . (3.31)
Tandis que le coefficient d’efficacité osmotiquée @sterminé par (Revil et Leroy, 2004):
e=1-1+R? -Rt-2T,,), (3.32)

avecR, un parametre issu du modele de triple coucheedeylLet Revil (2004) tel que :
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= Q"
2eC, '

(3.33)

ol Q, est I'excés de charge dans I'espace poral (en®G m la charge élémentaire de
Iélectron (e = 1,602 x TH C), C;, la salinité (en mol M) et Ty, le nombre d’Hittorf
macroscopique du milieu pour les cations. Ce nornbreespond a la contribution des cations

a la conductivité electriqueg,,, sur la conductivite totale du miliead =0, +0.,. La
définition générale pour le nombre d’Hittorf maarogique est donnée par :

Ta, = 3.34
() — 0_' ( )

Ces nombres de Hittorf correspondent a la fractiercourant électrique transporté par un

porteur de charge donné au sein du milieu poreux.

Afin de déterminer la pression osmotique dans léeux naturels comme le COX,
Revil et Linde (2006), puis Leroy et al. (2007) galisent I'équation 3.31 au cas multi-
ionique grace au potentiel de Donnan :

=k TZC{eX;{ ‘1¢Tj }

3.2.3.2 Modéle de couplage

(3.35)

Revil et al. (2005) ont développé un modele desparts couplés dans les milieux
argileux saturés d’une solution binaire symétriffué] (de type NaCl ou KCI). Ce modéle se
présente sous la forme d’'une matrice de couplhgkes équations constitutives :

2% - (cm +C_ U Oy,
~Q,u =-M| Oy |, (3.36)
u 0p
) . _
;Lz E(a(ﬂ_a(-)) 0
E(UM - U(—)) g 01 (3.37)
Kk (— — ) Kk
—|C ot C,. -
n 00 " )% ;|

ouk et 77, sont respectivement la perméabilité intrinsequendieu et la viscosité dynamique

du fluide.
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D’aprés les équations (3.36) et (3.37), Leroy e(2006) proposent un modele pour la
diffusion d’'un sel binaire symétrique [1:1] qui pcken compte les phénomeénes de couplage

dans les bentonites. Le flux diffusif du sel damsilieu est donc affecté par les phénoménes

de couplage :
g 1
J° T T2 Opty - (U(+) 0—())5‘//+ ( Ciy +Ce )U- (3.38)
Ou bien, en explicitant les gradients de conceptrat de pression osmotique :
g kC, e(1-¢)
J°=-DOC, +———-0rr, (3.39)
17 (1—0’)
avec le parametre = 0 qui corrige I'efficacité osmotique pour un miliegel et qui se définit
par :
~ 2
a= Q, , (3.40)
no

En s’appuyant sur les travaux précédents et lagdétde changement d’échelle appelée prise

de moyenne volumique, Revil et Linde (2006) génseal les transports couplés au cas

multi-ionique dans les milieux microporeux saturés élastiquement déformables. On

considere donc que la solution qui sature le miksti composée d@ ionsi et que les

mobilités des différents ions ne difféerent pas deoh trop significative. Le modele se

présente sous la forme des équations constitutives

Z—l i my7p
U
QVU =-M| l//_ , (3.41)
U [P —1ap Vs — P g
L Q - Qf U DT/TO
et d'une matrice de couplages de transfert 4xpdgwiétés du matériau :
e O Q O Q 0Q |
Zi=1 qi2 Zi:l qi Zi=l qI
Q O
Z':lq_ g 0 Z—l q
M = o~ k- k ko | (3.42)
—Z-l Q= =
175 ur K
Q 0Q| Q OQi
Ly g O AT
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ol g=9,81 m & représente I'accélération de la gravitémet est la masse volumique du
fluide (en kg nit). Pour prendre en compte tous ces couplagesephsshouveaux paramétres
apparaissent :
- ceux liés au transfert thermique tels que le flexathaleurQ (en J it s?), la
chaleur transportée par le fluid@ (en J i) et la conductivité thermique du
milieu, A (en W m* K™,

- des parametres mécaniques, comme la pression mifatgive, p, = p+ 77 (en

Pa) et l'accélération de la phase solida, (en m &).

Ces modeles complexes sont nécessaires pour prendrempte les différents types
de couplages dans des milieux microporeux, chaegéaturés en eau. La section suivante
présente l'application du modeéele multi-ionique devR et Linde (2006) pour le cas

particulier du transfert de traceurs dans les iéegidu COx saturées en eau.
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3.3. Présentation de larticle : “Diffusion of ioni c tracers in the
Callovo-Oxfordian clay-rock using the Donnan equili brium model

and the formation factor”, Geochimica et Cosmochimi ca Acta, 2009

3.3.1. Introduction a l'article

Dans cet article, nous développons un modele desthh de traceurs ioniques issu du
modele général de couplage proposé par Revil etel {2006) dans les milieux microporeux
saturés d’un électrolyte multi-ionique. Ce modélpqué au paragraphe 3.2.2.3, utilise trois
parametres clés : (1) le facteur de formatopour décrire la géométrie de I'espace poral, (2)

I'equilibre de Donnan généralisé, via le potengéédctrique moyerg,, pour prendre en

compte les interactions solide-solution et (3) wefficient de distributionKy pour les

phénomenes d’adsorption calculé a partir du modeleiple couche de Leroy et al. (2007).

Le modéle présenté dans l'article qui suit est igpgl aux argilites du COx et
confronté a des données expérimentales issuesagages isotopiques par la méthode de
through-diffusion (terme généralement utilisé ggndie littéralement : diffusion a travers)
(Fig. 3-3a). Cette méthode consiste a laisser skffuun traceur radioactif a travers un
échantillon sans générer de gradient de concemiratnique : les solutions dans les
réservoirs amont et aval sont conservées constdotdsau long de I'expérience. La
différence est que le réservoir amont contient sotope radioactif de I'espéce ionique a
étudier, au lieu de l'isotope stable dans le réseraval. Trois traceurs ont été étudiés : un
cation monovalent’fNa’), un anion monovalentfCl) et un anion divalent{SQ?). Les
phénomenes de spéciation du sulfate ont été priempte en utilisant le logiciel PHREEQC
(version 2) (Parkhust et Appelo, 1999).
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Figure 3-3 : Expérience deghrough-diffusion : (a) dispositif expérimental et (b) courbe schémajue du
flux de traceur dans le réservoir aval en fonctiordu temps.

Deux formes de données ont été utilisées pour emliel modele : (1) les résultats
d’expériences de diffusion en fonction du temps IKite et al., 2007 ; Bazer-Bachi et al.,
2007 ; Fig. 3-3b) et (2) les coefficients de diftusde traceurs anioniques en fonction de la
profondeur dans les argilites du COx et dans lésaras de I'Oxfordien. Cette étude de la

distribution verticale des paramétres de diffusién et ¢,,) a permis de calculer une

distribution verticale de la pression osmotigtieen utilisant le modele de Revil et Linde
(2006). Les pressions osmotiques calculées pae eceéithode dans les argilites ont été

comparées a des mesures réalisées en forage.

3.3.2. Article
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Abstract

The transient diffusion of cationic and anionic tracers through clay-rocks is usually modeled with parameters like porosity,
tortuosity (and/or constrictivity), sorption coefficients, and anionic exclusion. Recently, a new pore scale model has been
developed by Revil and Linde [Revil A. and Linde N. (2006) Chemico-electromechanical coupling in microporous media.
J. Colloid Interface Sci. 302, 682-694]. This model is based on a volume-averaging approach of the Nernst-Planck equation.
The influence of the electrical diffuse layer is accounted for by a generalized Donnan equilibrium model through the whole
connected pore space that is valid for a multicomponent electrolyte. This new model can be used to determine the composition
of the pore water of the Callovo-Oxfordian clay-rock, the osmotic efficiency of bentonite as a function of salinity, the osmotic
pressure, and the streaming potential coupling coefficient of clay-rocks. This pore scale model is used here to model the tran-
sient diffusion of ionic tracers (**Na*, **Cl™, and *SO,*") through the Callovo-Oxfordian clay-rock. Speciation of SO,>
shows that ~1/3 of the SOy is tied-up in different complexes. Some of these complexes are neutral and are therefore only influ-
ence by the tortuosity of the pore space. Using experimental data from the literature, we show that all the parameters required
to model the flux of ionic tracers (especially the mean electrical potential of the pore space and the formation factor) are in
agreement with independent evaluations of these parameters using the osmotic pressure determined from in situ pressure mea-
surements and HTO diffusion experiments.
© 2009 Elsevier Ltd. All rights reserved.

1. INTRODUCTION

The diffusion of ions in charged porous media like clay
materials has been studied by a number of researchers for
a variety of geoenvironmental applications including
ground water contamination from clay-lined landfills
(Malusis et al., 2003) and the spreading of contaminants
from canisters containing nuclear wastes (Chatterji, 2004).
The possibility to use clay-rocks as a potential host for
the long-term isolation of nuclear wastes has recently driven
new researches in this field. The French Nuclear Waste

* Corresponding author.
E-mail address: djougnot@mines.edu (D. Jougnot).

0016-7037/$ - see front matter © 2009 Elsevier Ltd. All rights reserved.

doi:10.1016/j.gca.2009.01.035

Agency (ANDRA) is presently studying the long-term stor-
age of high-level long-lived nuclear wastes in the Callovo-
Oxfordian (COx) clay-rock formation in the eastern part
of the Paris basin (ANDRA, 2005). The COx clay-rock is
composed of clay-minerals (between 20% and 50% by
weight), silica, and carbonates. Because of the low intrinsic
permeability of this formation (in the range 107'°-
1072 m?, Escoffier et al., 2000; Gasc-Barbier et al., 2004),
diffusion of ions is considered to be the major mechanism
of the potential spread of ionic species both in the medium
(Cey et al., 2001; Patriarche et al., 2004).

To understand the diffusion of ions in such a complex
material, new experiments were performed recently to evalu-
ate the diffusion and the sorption of radio-isotopic elements


mailto:djougnot@mines.edu
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(Melkior et al., 2004, 2005, 2007; Bazer-Bachi et al., 2005,
2007 and references therein). However, these authors used
phenomenological models and empirical parameters to ex-
plain why the intrinsic diffusion coefficient of some sorbed
cationic species (like Na™, K*, or Cs") are higher than the
diffusion coefficient of anions (e.g., chloride). Their approach
does not take into account explicitly the influence of the
microstructure and electrochemical properties of the min-
eral/water interface on the diffusivity of ions and long-term
range force like the Coulomb force (Revil, 1999).

Recently, Appelo and Wersin (2007) used a generalized
Donnan equilibrium model to include the effect of the dif-
fuse layer at the mineral/water interface of clay materials
upon the diffusivity of ionic species. However, their model
does not consider the existence of the Stern layer where
most of the charged counterions are located (Leroy and Re-
vil, 2004; Leroy et al., 2007, 2008).

In this paper, we are interested to test the approach devel-
oped recently by Revil and Linde (2006), Leroy et al. (2006),
and Revil (2007). Revil and Linde (2006) and Revil (2007)
developed a unifying model of transport properties of water
and ions in charged microporous materials. This model is ob-
tained by upscaling the local constitutive equations (Nernst—
Planck and Navier—Stokes equations) using a volume-aver-
aging operator. Consequently, the constitutive equations
established some simple, and theoretically-based, relation-
ships between the measurable material properties, the
key-microstructural parameters of the porous medium (for-
mation factor and intrinsic permeability), and the electro-
chemical properties of the double layer coating the clay
particles. This model was recently extended to include the ef-
fect of partial saturation upon electrokinetic properties (Lin-
deetal., 2007; Revil et al., 2007) and the diffusion of ions in a
concentration field for partially saturated media (Revil and
Jougnot, 2008). Leroy et al. (2007) have also modeled the
composition of the pore water of the Callovo-Oxfordian
clay-rock using an extension of this model by dividing the
porosity into two compartments depending on the pore size
distribution and the thickness of the diffuse layer.

In the present paper, we adapt this modeling approach
in order to study the diffusion of radio-active tracers in a
clay-rock. Because the pore size distributions of the samples
investigated in the present study are unknown, we use a
Donnan model for which the homogenization volume is
the whole connected pore space and not only the fraction
of the pores affected by the diffuse layer. This approach is
consistent with the original Donnan approach (Teorell,
1935; Meyer and Sievers, 1936) which has been generalized
by Revil and Linde (2006). After a rapid review of the clas-
sical diffusion models used in the literature to interpret such
type of data, we present the microscopic description and
underlying assumptions of our tracer diffusion model. This
model is tested against recent experimental data using a
variety of three radio-active tracers (**Na*t, *°CI~, and
380,%7) on different samples of the Callovo-Oxfordian
clay-rock in the porosity range 0.03-0.15. The models show
also a consistency between the mean electrical potential
existing in the pore space of the clay-rock and the electrical
potential needed to explain the osmotic pressure in the COx
formation.

2. STATE OF THE ART

The diffusion of ions through a porous material is clas-
sically based on the Fick constitutive equation. The flux
of the species i through a porous material, J; (in
mol m~2s™!) is usually described by the Fick’s first law,

J,=-DVC, ()

where D; is the effective diffusion coefficient in the medium
(in m? s~!) and C; the concentration of species i in the por-
ous medium (in mol m~>). The concentrations, usually ex-
pressed in mol L', are expressed below in m~ in the
metric system.

Several models have been developed to express D; in
terms of the textural properties of the porous material
(see Bourg et al., 2003; Bourg, 2004 for some phenomeno-
logical models and Melkior et al., 2007 for a short review of
the literature). It is notoriously known that porosity cannot
be used alone to determine the diffusion coefficient. Tortu-
osity is used to account for the tortuous path of the ions
during their migration through the pore space and constric-
tivity to account for the fact that only a fraction of the
porosity is used as a pathway for the diffusion of the ions.
One of the most popular models to account for tortuosity
was developed by Van Brakel and Heertjes (1974). It yields,

0
D= ¢D| 5, )

where D/ (in m?s™!) is the self-diffusion coefficient of spe-
cies 7 in the bulk pore water, ¢ is the total connected poros-
ity, 7 is the tortuosity of the bulk pore space, and ¢ is the
constrictivity. Further in this paper, we will propose to dis-
tinguish two components in the constrictivity parameter: a
geometrical constrictivity (J,) for the pore space topogra-
phy and an electrostatic constrictivity (d,;) for the electro-
static interactions between ions and charged mineral
surfaces.

The continuity equation for the species 7, in a porous
medium, can be expressed by the Fick’s second law:

oC; acs

I PS5t = -V 3, (3)

with C?¥ the concentration of ions 7 that are sorbed onto the
mineral surface (in mol kg™ ), p, the grain density (in
kgm™?), and ¢ the time (in s). The second term of the left
hand side of Eq. (3) corresponds to a source/sink term that
is associated with the interactions of the solution with the
surface of the minerals. Sorption of solutes in a porous
medium can be represented by simple isotherms (see Lim-
ousin et al., 2007 for a recent review) or models accounting
for electrical double or triple layer theory (Leroy and Revil,
2004; Leroy et al., 2007) assuming or not instantaneous and
reversible adsorption. Assuming that the ratio between the
sorbed concentration and solution concentration is con-
stant with time, it is customary to introduce a distribution
or partitioning coefficient defined by kY= C5/C; (in
m® kg™") (e.g., Limousin et al., 2007). Using this definition,
Eq. (3) can be written as follow:

6+ (1 - D)ok X0 =

+(1-9)

-V -J (4)
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where [¢ + (1 — ¢)p, K] is equivalent to ¢R), where R is
the well-known retardation factor. Introducing the effective
sorption and the Fick’s first law in Eq. (4) yields the classi-
cal diffusion equation,

8C[
=V (nVC 5
5 =V (1), (5)
where #;, the apparent diffusivity of ion i, is defined by,
D;
(6)

T+ (1= ¢)pKr]

In Eq. (6), K, is sometimes used as a constant. However, it
is rare that sorption can be represented by “‘simple iso-
therms”, which have mostly been shown not to work at
all when any kind of competition is at play (either from
strong aqueous complexes, as in the case of uranium and
carbonate, or from other sorbed species, given a finite sorp-
tion capacity) (Zachara et al., 2002; Steefel et al., 2003,
2005; Zhu, 2003).

Note that in this paper, we use the expression “diffusion
coefficient” to describe the material properties arising in
Fick’s first law (which is the constitutive equation) and the
term “diffusivity” to describe the material properties arising
in the diffusion equation obtained by combining Fick’s first
and second laws. If sorption can be neglected for a given tra-
cer, the diffusivity of this tracer is equal to the ratio between
the effective diffusion coefficient and the porosity #; = D;/¢
(Revil and Leroy, 2004; Revil et al., 2005).

The previous model is however too simplistic. It does
not account for the influence of the electrical diffuse layer
(e.g., Appelo et al., 2008). To account for this effect, Muuri-
nen et al. (1988) proposed the introduction of an effective
porosity ¢.4in the mass conservation equation. This yields:

aCvi ¢e/f,Di/
(/)eff,ﬁ =V <r—2 VG |. (7)

For anions, this effective porosity can also be modeled by
using a negative value of the distribution coefficient. This
very popular approach is however phenomenological in
nature and ¢4 s a fitting parameter that takes different val-
ues for different ions.

Bourg (2004) and Bourg et al. (2006) proposed a diffu-
sion model in bentonite. This model divides the medium
in three parallel pore networks: a macroporous one and
two microporous (a two-layer and a three-layer water mol-
ecule in the clay interlayer porosity both corresponding to
the so-called bound water). Due to their negative charge,
this model considers that anions have no access to the
two last microporous network. Each pore diffusion is de-
scribed with a tortuosity t (considered as a geometrical
parameter) and a constrictivity ¢ (which take into account
pore section variability, steric effect, and viscosity effect).
In addition, Bourg (2004) considered the same tortuosity
for the three networks. The total diffusion flux is the sum
of the fluxes for each pore network.

Other authors consider the division of the connected
porosity into compartments: one for the sorbed species
and/or the diffuse layer and the other for the free water
(Appelo et al., 2008). According to Kim et al. (1993) and
Eriksen et al. (1999), these two compartments contain mo-
bile charges. Therefore two diffusion coefficients have to be

considered: the bulk diffusion coefficient D; and the surface
diffusion coefficient Df (in m? s™1). Introducing this surface
diffusion coefficient in the constitutive equation yields,

Ji = =[Di+ (1= )p KiDS|VC;. (8)

This model was used by Muurinen (1994) to model the dif-
fusion of cations in charged porous media. He found that
D; is generally stronger than D7 by at least one order of
magnitude. This result is consistent with the fact that the
electromigration mobility of the counterions in the Stern
layer is usually smaller than the mobility of the ions in
the bulk pore water by one order of magnitude (Revil
et al., 1998; Revil, 1999). However, there is no reason that
surface diffusion would act in parallel to the bulk diffusion.
We know, from electrical conductivity models, that the
electromigration of the ions follows very different paths be-
tween the bulk pore space and the surface of the pores (Ber-
nabé and Revil, 1995; Revil et al., 1998; Revil, 1999). In
addition, there is no clear picture of surface diffusion in
the Stern layer. Models for the electromigration of the
counterions in the Stern layer predict no migration of the
counterions in this layer at zero frequency (Leroy et al.,
2008; Leroy and Revil, 2008, submitted to Journal of Geo-
physical Research, 2008). Because of the intrinsic connec-
tion between diffusion and electromigration, this implies
that the diffusion of the counterions in the Stern layer is
physically not possible because it is not possible to build
surfaces concentrations/activity gradients in the Stern layer.
In addition, the fraction of counterions between the Stern
layer and the diffuse layer is relatively independent of the
salinity of the pore water for the salinity range considered
in this paper (see Leroy and Revil, 2004). Recent modeling
of the effect of the salinity upon the partition coefficient of
the counterions between the Stern and the diffuse layers
(Leroy and Revil, submitted to Journal of Geophysical Re-
search, 2008) shows that the partition coefficient increases
slightly with the salinity in agreement with the fact that
the diffuse layer disappears at 7/ ~ 0.2 M.

The main problem with the previous approaches is that
they do not take into consideration the influence of the elec-
trical diffuse layer upon the concentrations of the ionic spe-
cies in the pore space of the clay-rock (see Leroy et al.,
2007). Some diffusion models, however, are partially based
on the properties of the electrical double layer. Several
authors have proposed to divide the pore space into three
compartments (i) the Stern layer with immobile sorbed
ions, (ii) the diffuse layer with mobile ions (but with concen-
trations determined by solving the Poisson-Boltzmann dif-
ferential equation), and (iii) the bulk water of the pore
which contains free ions. Sato et al. (1995) proposed for
example to introduce the contribution of ion located in
the diffuse double layer with an electrostatic constrictivity
55,12

Ji = —5e1DiVC[- (9)

This electrostatic constrictivity is the ratio between the aver-
age concentration of ion in the diffuse layer C?(x) and the
concentration in the bulk water C; (Sato et al., 1995),

S L
b0 =%e /0 € (x)dx, (10)
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where R is the mean pore radius, x is the distance normal to
the surface of the pores, and C¢(x) is the local concentration
of species i determined by solving the Poisson-Boltzmann
equation at the microscale. Ochs et al. (2001) used however
electrostatic constrictivity as a fitting parameter, so their
approach remains limited. We will show in Section 3 that
our approach yields a better expression to determine the
electrostatic constrictivity, which will be based on an exten-
sion of Donnan equilibrium theory.

Molera and Eriksen (2002) use a partition coefficient f
between the species located in the diffuse layer and those lo-
cated in the Stern layer. This fraction is assumed to have no
dependence with C; and Cis. This yields another expression
for the constitutive equation,

(1 ;qu)pgK;}}VC,. (11)

However, they do not provide a way to estimate this param-
eter from the underlying electrical double layer theory. We
will show below that our model is able to determine the va-
lue of this parameter.

In all the models discussed previously, the parameters
involved in the generalized Fick’s law (like the electrostatic
constrictivity d,; or the coefficient f) have to be determined
empirically. In the next section, we use a ionic diffusion
model based on a volume-averaging approach of the
Nernst-Planck equation and related to the electrical double
layer theory (Revil and Linde, 2006).

J[ - —{D,~|:1 +f

3. ANEW MODEL

When dealing with a general strategy to upscale local con-
stitutive equations in a charged porous medium, there are
two main avenues. The former consists in simplifying the
topology of the pore network by assuming a simple geometry.
For example, the pore network can be assumed to be made of
a set of capillaries with a known pore size distribution, a given
local or macroscopic tortuosity, and possibly some connec-
tivity described by percolation theory. In this case, it is possi-
ble to solve exactly the Poisson-Boltzmann equation for each
capillary and to determine the effective properties at the scale
of a representative elementary volume. This requires that this
simplification of the geometry is a good assumption and that
the pore size distribution is known.

A second avenue consists in performing an homogeniza-
tion of the diffuse layer plus the free water at the local scale
(replacing the Poisson-Boltzmann problem by the Donnan
problem, Teorell, 1935; Meyer and Sievers, 1936) and upscal-
ing the local solution at the macroscopic scale using for
example a volume-averaging approach (Revil and Linde,
2006). This has the advantage of using less restrictive
assumptions regarding the geometry of the porous material
and discussing the effect of the microgeometry using effective
parameters like the formation factor for instance. Following
Revil and Linde (2006), we use this second approach below.

3.1. Underlying assumptions

The Callovo-Oxfordian (COx) clay-rock (Fig. 1) is a
complex material with both micropores and macropores.

Fig. 1. Picture of a COx sample by scanning electron microscopy
(credit: J.C. Robinet). The silica and carbonate grains are embed-
ded into a clay matrix.

The distinction between these two families of pores is based
on the thickness of the diffuse layer, which depends in turn
of the ionic strength of the solution in equilibrium locally
with the medium. We will consider below Donnan equilib-
rium over the full connected porosity as done classically
with the Donnan model. The reason is that usually the pore
size distribution is not available to apply the more sophisti-
cated model developed recently by Leroy et al. (2007).

The COx clay-rock is considered to be a charged porous
medium fully saturated by a multicomponent electrolyte
with Q species. The surface of the solid phase of the clay
particles is assumed to carry a net electrical charge density
because of the complexation of the surface sites with the
elements of the pore water and isomorphic substitution in
the crystalline framework of smectite. This surface charge
density is responsible for the formation of an electrical tri-
ple layer (Fig. 2) that includes the Stern layer and the diffuse
layer (e.g., Hunter, 1981).

The electroneutrality of a representative elementary vol-
ume of the clay-rock is written as (Revil and Linde, 2006):

— S
Oy +V—st:07 (12)

where Oy is the total charge of the diffuse layer per unit
pore volume of the connected porosity, Os= Qg+ Qp is
the total (fixed) surface charge density (in C m~2) on the
surface of the clay particles. This charge density includes
the charge density due to the active sites covering its surface
Qo and the charge density of the Stern layer Oy (Fig. 2). In
Eq. (12), S (in m?) is the surface area of the interface sepa-
rating the solid and the liquid phases in a representative ele-
mentary volume of the material, and Vis the pore volume
(in m?) of the same representative elementary volume. The
volumetric charge density O, corresponds to the net
amount of charge of the diffuse layer per unit pore volume
(in Cm™). It is defined by:

Or = (1-/f0)0y, (13)

where f;, is the fraction of charge carried by the counterions
located in the Stern layer or, in other words, the partition
coeflicient of the countercharge between the Stern and the
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Fig. 2. Sketch of the electrical triple layer extending from the
surface of the clay minerals to the center of the pore. M represents
metal cations and A~ the anions.

diffuse layers, and Qy represents the total charge density
associated with the cation exchange capacity of the material
(Revil et al., 2002)

0, =, (M) cEC, (14)

¢

where p, represents the solid grain density (in kg m~?) and
the CEC is the cation exchange capacity of the medium (in
mol kg™!). Using an electrical triple layer model, Leroy
et al. (2007) obtained f,=0.94 4 0.02 at 25°C for the
COx clay-rock. Gongalves et al. (2007) obtained fy o< 0.85
from filtration efficiency experimental data for a compacted
bentonite. Leroy and Revil (submitted to Journal of Geo-
physical Research, 2008) obtain for smectite f, in the range
0.85-0.90 using a TLM model. In all cases, this means that
a large fraction of the counterions are located in the Stern
layer.

In thermodynamic equilibrium, the Donnan equilibrium
model is based on the equality between the electrochemical
potential of the ions in the pore space of the charged porous
material and in a reservoir of ions in contact with the
charged porous material. In terms of concentrations, the
concentration of the species 7 in the pore space of the mate-
rial, C;, is related to the concentration of the species 7 in the
reservoir, C;, by (e.g., Leroy et al., 2007)

= Vi 9iPm
C;=C*= — 15
i £ eXP< kBT)v (15)

where ¢; = (+e)z; represents the charge of the ion i (in C)
with z; the charge number of the ion and e the elementary
charge (1.6 x 107" C), kp the Boltzmann constant
(1.381 x 1072 J K1), T the absolute temperature in K, y;
and 7; are the activity coefficients of ion i in a reservoir of

ions in local equilibrium with the porous material and in
the pore space of the COx clay-rock, respectively, and ¢,,
is the mean electrical potential in the pore space of the med-
tum. Leroy et al. (2007) showed that, at the ionic strength of
the bulk pore water, the ratio of the activity coefficients can
be neglected (y,/7; =~ 1).

The potential ¢,,, can be determined from the volumetric
charge density Op by solving numerically the following
charge balance equation (see Revil and Linde, 2006; Leroy
et al., 2007),

5N 40
Oy = ;qu,- exp <ka—T>. (16)

To perform these computations, we need the macropore
water composition proposed for example by the THERM-
OAR model (Gaucher et al., 2006) at 25 °C. Following Ler-
oy et al. (2007), we took CEC=0.18 mol kg,
pe=2700 kg m >, T=298.15K (25°C), and
fo=0.94 £0.02. With these parameters, we will show later
that the mean electrical potential of the entire pore space of
the COx clay-rock is typically in the range from —15 to
—40 mV.

From Egs. (10) and (15) and using y;/7; = 1, the mean
electrical potential can be also related to the electrostatic
constrictivity introduced by Sato et al. (1995) (see Section
2):

C; q,0
- _ im ) 1
el C,' ¢ ( kBT) ( 7)

For the COx clay-rock, surface properties are domi-
nated by the reactivity and specific surface area of smectite.
Using a triple layer model, we determined the distribution
coefficient K, = C¥/C; using the calculated surface site den-
sity of sorbed counterions in the Stern layer 'y (in sites
m~>). The subscript “X” refers here to the surface sites
resulting from isomorphic substitutions into the mineral
lattice and situated on the basal planes of the smectite par-
ticles (Leroy et al., 2007). In most of experimental studies,
the distribution coefficient K/, is obtained by batch or col-
umn experiment for each type of tracer.

The concentration of sorbed species C is given by:

5 =T%.S (18)

i~ spy
where S, is the specific surface area (in m? kg~! of min-
eral). Gaucher et al. (2004) proposed an average value of
the specific surface for the COx: S;, =5 x 10*m?kg~!. In
the case of monovalent and bivalent counterions, respec-
tively, the surface site density of sorbed counterions in the
Stern layer l"g(i is determined by Leroy et al. (2007):

a; ep
T == exp (fﬁ) (19)
0 er‘)xza[ 2egoﬁ
f=-Sa e (- r) (20)

where @y is the electrical potential at the Stern plane and I" OX
the total surface site density of the “X” sites. Using the
model of Leroy et al. (2007), we determined an average of
these two parameters for the COx medium: ¢z = —95.3 mV
and T% = 9.1 x 10'® sites m 2. In Egs. (19) and (20), the
parameter «; represents the activity of the species 7 in the
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macropores, Oy (in C m~?) is the surface charge density at
the surface of the mineral, and K; represents the speciation
constant associated with the desorption of the counterion i.
This model will be used to compute a prior value for K} of
the **Na™* tracer in Section 5.

3.2. A model for the diffusion of tracers

Revil and Linde (2006) proposed a multi-ionic diffusion
model in which flux of species i is driven by the gradient of
its electrochemical potential. In the present case, there is no
macroscopic electrical field because of the concentration of
the tracer is much smaller than the ionic strength of the
pore water. In Appendix A, we show that this model yields
an apparent Fick’s law Leroy et al. (2006),

Ji = —D,’VC',‘7 (21)
_ ﬁiéikBT (22)
ClglGFE

where D; is the effective diffusion coefficient of the ionic spe-
cies in the microporous charged medium, f; is the corre-
sponding ionic mobility in the bulk pore water (in
m?s~! V71, and F is the formation factor. Note that D;
is the product of three terms: (i) the self-diffusion coefficient
of the ionic tracer in the water Df', which is expressed by the
Nernst—Einstein relation,

BiksT

lg,|

(ii) the formation factor F which can be related to the
porosity by Archie’s law F= ¢~ (Archie, 1942), where m
is called the cementation exponent with 1 < m < 3 for most
of all media (m has been determined equal to 1.95 + 0.04 in
the COx by Revil et al. (2005) and in the range 2-3 by Des-
costes et al., 2008), and (iii) the C;/C; ratio, which is given
by Eq. (17).

From Egs. (17), (22), and (23), we obtain the following
relationship for the diffusivity and the effective diffusion
coeflicient:

_ Dt/ 1 qi(pm
"S- Pk, (,;) exp (*m)’ @)

le qi(pm
D; =4 exp (— kB—T>’ (25)

respectively. Therefore the diffusivity of an ionic tracer de-
pends only upon three key-parameters: K, F, and ¢,,. The
formation factor can be obtained by a variety of methods like
the measurement of the electrical conductivity of the porous
material at different salinities of the brine to separate the con-
tribution from the brine conductivity from the surface con-
ductivity contribution (note that F is NOT the ratio of the
brine conductivity to the effective conductivity of the rock
as found in a number of papers). The formation factor can
also be obtained by steady-state HTO (tritiated water) diffu-
sion experiments. HTO is considered to be a non-reactive
species with the mineral/water interface. Therefore the model
of Revil (1999) yields F' = D}, / Duro where D)y, is the value
of self-diffusion coefficient of HTO in water and D ;7 repre-
sents the value of the effective diffusion coefficient of HTO
through the porous material.

D/

i

(23)

4. NUMERICAL SIMULATIONS AND SENSITIVITY
ANALYSIS

The previous system of equations was solved by a PDE
solver based on the finite-element method (the Earth Sci-
ence module of COMSOL Multiphysics™ 3.4). We have
checked the accuracy of the solver by comparing the results
with known analytical solutions (e.g., Crank, 1970). The
problem can therefore be solved in 1D, 2D, or 3D account-
ing for the heterogeneity in the distribution of the material
properties (e.g., the formation factor) or the physicochemi-
cal parameters associated with the clay content and the clay
mineralogy.

We consider below only the 1D problem of a tracer
through-diffusion experiment. The through-diffusion tech-
nique is a classical laboratory method to determine the dif-
fusion properties of consolidated clay material (e.g.,
Melkior et al., 2004). A small cylinder of the medium is
placed between two reservoirs filled with water in chemical
equilibrium with this medium. In order to study diffusion
properties of a considered ionic species i, a trace concentra-
tion of a radio-active isotope is placed in the upstream res-
ervoir. As the tracer concentration is very low, there is no
real concentration gradient in the medium and therefore
no electroosmotic flow and no macroscopic electrical field.
Tracer concentrations in each reservoir are kept as constant
as possible: trace concentration in the upstream reservoir
and zero in the downstream reservoir. In general, diffusion
properties of a medium are determined by tracer influx in
the downstream reservoir (Melkior, 1999; Melkior et al.,
2004). We use constant boundary conditions:
Cr=10""mol m~? (trace level) in the upstream reservoir
and Cr=0molm~? in the downstream reservoir (Fig. 3).
We note L (in m) the length of the core sample, which is di-
vided into 120 elements.

We compute the evolution of the normalized ionic fluxes
Jn (integrated over the surface area of the end-face of the
core sample) in the downstream reservoir as a function of
time. The flux of the ionic tracer in the downstream reser-
voir is normalized by the tracer concentration in the up-
stream reservoir and by the length L of the core sample.
Thus the normalized flux Jy is expressed in m*>s~'. Time

Upstream TPaGer D Downstrefam
reservoir > reservoir
Cr=10""mol m CcOx Cr=0 mol m
(Trace Level) Sample

Fig. 3. Implementation sketch of our model for tracer diffusion
simulation. The subscripts i and T refer for the considered ionic
species and the used tracer isotope.
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axis is expressed in days for convenience (the computations
are all performed in SI units).

We discuss now the sensitivity of the model to its param-
eters described in Section 3. This synthetic case was imple-
mented with the properties of the COx and the pore water
chemistry obtained by Leroy et al. (2007). The porosity ¢
=0.164 yields F=¢ ' =340. The density
pe = 2700 kg m >, the CEC = 0.18 mol kg~ ', and the parti-
tion coefficient fp = 0.94 yield ¢,, = —14.9 mV using Egs.
(13)~(16). If the partition coefficient f, takes the values
0.92 and 0.96, ¢,, is equal to —18 and —11 mV, respectively.
We consider a radio-active metal cation tracer M with a
total concentration (tracer and stable isotope) in the med-
ium Cy+ =31.5x 10 mol L™, the mobility
B =519%x 10 m?s™' V! and the following distribu-
tion coefficient K}}’” =107 m? kg'. Fig. 4 shows the sensi-
tivity of the model to these four important parameters.

By definition (see Section 3), the formation factor F and
the electrical mean potential ¢,, (which depends on fy)
influence the effective diffusion coefficient, while the distri-
bution coefficient K, affects only the apparent diffusion
coefficient. Fig. 4a—d show the sensitivity of the model to
F, ¢, fo, and K, respectively. The model is very sensitive
to these parameters. The lower the formation factor F is,
the higher the diffusion flux. The parameters ¢,, and fo
are related to each other. For a cation, the lower the mean
electrical potential ¢,, is, the higher the normalized flux is.

5. COMPARISON WITH EXPERIMENTAL DATA
5.1. Laboratory experiments

The model presented in Section 4 is compared to tracer
through-diffusion experiments in Callovo-Oxfordian clay-
rock samples. We consider the following tracers (i) **Na*
(data from Melkior et al., 2007), (i) °Cl~, and (iii)
33S0,?" (data from Bazer-Bachi et al., 2007). The core sam-
ples used by these authors have been extracted from differ-
ent locations in the COx formation. The properties of the
core samples are summarized in Table 1. The samples from
K100 in Bazer-Bachi et al. (2007) corresponds to a end-
member of the overall formation in term of clay content
and porosity (see Table 1).

Through-diffusion experiments were performed in two
different core samples for *°CI~ and *S0O,*". This could ex-
plain the small differences in porosities and formation fac-
tors for the two experiments. Experiments were run with
a synthetic water of a composition in chemical equilibrium
with the initial medium (see Table 2). Samples were put in
contact with this synthetic water for several weeks to reach
equilibrium. Diffusion results are presented as normalized
ionic out-flux Jy measured in the downstream reservoir ver-
sus time. This allows the comparison between results for
different values of the thickness and the diameter of the
samples.
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Fig. 4. Model sensitivity of four important parameters on the normalized diffusion flux Jy expressed as a function of time (in days, d): (a)
influence of the formation factor F, (b) influence of the mean electrical potential ¢, in the microporosity (c) Influence of the partition
coefficient f,, of the countercharge between the Stern and the diffuse layers, and (d) Influence of the distribution coefficient K. Note that in the
steady-state regime, the normalized flux is independent of the value of K,. The value of K, influences the characteristic time of the transient

period but not the steady state value of the flux.
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Table 1
Physical and chemical characteristics of the through-diffusion
samples.

HTM102 EST205-

(—464 m) K100
Porosity, ¢ 0.15 0.030-

0.037*

Grain density, p, (kg m~) 2670 2700°
Cation exchange capacity CEC 0.18 +0.04° 0.11 +0.03¢
(meqg ")
Temperature, 7 (K) 296 (23 °C) 294 (21 °C)
Depth (m) 464 424
Lithofacies C2b2 Cc2d

* HTO apparent porosity for tracer 3¢Cl~/3SO,> disk,
respectively.

® Leroy et al. (2007).

¢ Gaucher et al. (2004) and Leroy et al. (2007).

4 ANDRA (2005).

Table 2
Tonic compositions of the synthetic ground water.

Concentration (mol L)

Melkior et al., 2007

Bazer-Bachi et al., 2007*

Na™ 3.44 x 1072 4.17 x 1072
K" 1.34 x 1074 5.40 x 1073
Ca?" 2.87 x 1073 9.74 x 1073
Mgt 526 x 1073 7.68 x 1073
cl- 5.00 x 1072 7.19 x 1072
S0, 7.00 x 1072 4.40 x 107°
HCO* 6.20 x 107 144 x 1073
° 5.70 x 1072 1.03 x 107!
pH 8.0 73

* From Jacquot (2002).
® Jonic strength.

In order to compare the model with the experimental
data, we first determine prior values for the three key-
parameters (the formation factor, the mean electrical poten-
tial of the pore space, and the sorption coefficients). For
each sample, HTO diffusion data are used to determine
the prior value of the formation factor using
F= DLTO /Duro. Results are given in Table 3. Then, from
the synthetic porewater composition and the model de-
scribed in Section 3.1, we determine the a priori, value of

Table 3
Computed a priori parameters for tracer diffusion simulation.

the mean electrical potential ¢,, (see Eqs. (13)—(16)). They
are given in Table 3 using the value fp = 0.94 discussed
above. We use the distribution coefficients K, given by
Melkior et al. (2007) for his sample. This distribution coef-
ficient has been determined by batch test experiments. The
prior values of the distribution coefficient of cations (coun-
terions) can also be obtained from Egs. (18)—(20). There-
fore, we will compare this result for *Na™ in the sample
HTM102 (—464 m deep) to the K,; value obtained by batch
experiment from Melkior et al. (2007).

For each data set, we fit the data with the Simplex algo-
rithm (Caceci and Cacheris, 1984) to obtain the posterior
values of the key-parameters F, ¢,,, and K',. The forward
problem, solved by COMSOL Multiphysics™ 3.4, is cou-
pled to an optimization routine written in a MatLab® rou-
tine (Fig. 5). Our algorithm looks for the minimum of a cost
function G define by,

MinG i J{\IExp — JfVModel + 2R (26)
mG = I P
i=1 J;\JModel 3
Fopt — Fp (popt _ qDap ‘szt _ KZP
= a + m a 2 + q ) (27)
FP (pmp de

where N is the number of the experimental data i, and R a
regularization term (see Tikhonov, 1963). The superscripts
“opt” and “ap” mean optimized and prior parameters,
respectively. Fig. 6 shows that the cost function G has an
unique minimum.

Fig. 7 presents fitted formation factors of the investi-
gated samples versus the porosity. We also plotted F from
bibliographic data on the Callovo-Oxfordian and Archie’s
law F=¢ ™ (for m=1.95 and m = 3) on this figure to
show the consistency of the fitted values. We note that
m =3 correspond to the proposed value of Mendelson
and Cohen (1982) for platey disks (like montmorillonite).
Note that these formation factors results also from different
evaluations: Revil et al. (2005) obtained their formation
factors (Fig. 7a) from electrical conductivity measurement
at different salinities while the values proposed by Descostes
et al. (2008) are based on HTO diffusion data (Fig. 7b).

Fig. 8 shows the fitted mean electrical potential versus
porosity compared to the model of Revil and Linde
(2006) described in Egs. (13)—(16), using the porewater
chemistry given by the bibliography (Table 2).

The apparent distribution coefficient K{,\,"" studied by
Melkior et al. (2007) can be calculated following our ap-

Tracer  Porosity, ¢ Formation factor, F

Electrical mean potential, ¢, (V) Distribution coefficient, K, (m® kg™

HTM102 2ZNat  0.150 89.6

(—464 m)

EST205-K 100 31~ 0.030° 772.3
380, 0.037° 717.1

—232x 1073 0.41 x 1073
—32.1x 1073 0
—29.1 x 1073 0°

0.018 x 1073¢

% Measured by batch experiment by Melkior et al. (2007).

° Apparent porosity from HTO diffusion.

¢ Result from batch experiment by Bazer-Bachi et al. (2007).

9 Measured by column experiment by Bazer-Bachi et al. (2007).
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A priori values of F, ¢y, and K,
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> Diffusion model
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!

| A posteriori values of F, ¢, and K |

Fig. 5. Optimization algorithm for model parameters determina-
tion from experimental normalized flux. The COMSOL Multi-
physics™ program provides the normalized diffusion flux data and
the Simplex algorithm minimize a cost function G to fit these data,
and then determine the best value of the formation factor, the mean
electrical potential in the microporosity, and the partition coeffi-
cient for sorption.
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Fig. 6. Shape of the logarithm of the cost function with a
regularization term for the optimization of the **Na* diffusion
experiment (HTM102 —464 m). The cost function G has a unique
minimum corresponding to the position of the filled circle.

proach based on the triple layer model (using Egs. (18)—
(20)) and used as an a priori parameter. This computation
used COx parameters: Qp=-953x 1073V,
1"8( =9.1 x 10" sites m~? (from Leroy et al., 2007), and
Sgp=135x 10*m? kg™! (from Gaucher et al., 2004). Leroy
et al. (2007) have also determined Ky, = 0.80 &+ 0.05, which
is consistent with the value proposed by Avena and De Pau-
li (1998) (K, =0.77). Using the pore water composition
proposed by Melkior et al. (2007)
(Crer = 3.44 x 107 mol L"), Eq. (19) yields the surface
site density of counterions in the Stern layer equal to
oy, = 1.72 x 107 sites m 2.
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Fig. 7. Formation factor versus porosity in the COx argillite. The
formation factor data have been obtained: (a) by electrical
measurement for Revil et al. (2005), (b) by the ratio
F = D{,TO/DHTO for Descostes et al. (2008), and by fit for
HTM102-464 and EST205-K100 in the present study (a posteriori
value). Archie’s law for m = 1.95 and m = 3 have been proposed by
Revil et al. (2005) and Descostes et al. (2008), respectively, (Oxf
stands for Oxfordian).

5.1.1. Diffusion of *’Na*

We ran an optimization procedure for the *?Na™ tracer
diffusion data for sample HTM102 (464 m deep) (Melkior
et al., 2007). The value of the distribution coefficient they
found by a batch experiment is equal to 0.41 x 107> m® kg~'.
Using the TLM model of Leroy et al. (2007), we determine a
prior value of K, = 0.414 x 10~ m3 kg~' which corresponds
to an excellent agreement between the TLM model and the
experimental value by a batch experiment. Prior values for
the formation factor and the mean electrical potential are
F=289.6 and ¢,, = —23.2 mV, respectively.

The fitted normalized flux curve and experimental data
are presented in Fig. 9. The best fit yields the following pos-
terior values: F=282.6, @ =—23.8mV, and
K,;=0.704 x 10 m* kg™ (the correlation coefficient is
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Fig. 8. Fitted mean electrical potential for the three samples and
model prediction versus porosity. The mean electrical potentials are
determined from the water chemistry used by Bazer-Bachi et al.
(2007) for the diffusion experiments (solids lines), and by Melkior
et al. (2007) (dashed line). The gray envelop corresponds to two
values of the Stern fraction of counterion: the maximum value
proposed by Leroy et al. (2007) (fp=0.96), and the lower
calculated value resulting from the osmotic pressure data
(fo = 0.84). The filled circles and square represent the best fit from
the experimental data of Bazer-Bachi et al. (2007) and Melkior
et al. (2007), respectively.
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Fig. 9. Simulation of a *’Na’ tracer diffusion in the COx
(HTM102 —464 m deep).

R? = 97.4%). The fitted and the computed formation factor
F are very close (RE = 7.9%). The mean electrical potential
fitted corresponds pretty well to the computed one
(RE =2.6%). The distribution coefficient presents a differ-
ence (RE = 41.8%). This difference between fitted and com-
puted parameters can easily be explained by the
uncertainties both on the experimental data, on the poros-
ity, and on the value of F resulting from HTO diffusion
data.
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Fig. 10. Simulation of a **CI™ tracer diffusion in the COx (EST205-
K100).

5.1.2. Diffusion of >°CI~

We ran the simulation for **Cl™ tracer diffusion in the
EST205-K100. Fig. 10 shows the confrontation between
the fitted normalized diffusion flux following our model
and experimental data from Bazer-Bachi et al. (2007).
The chloride **Cl™ is a non-sorbed tracer, so we consider
K,=0m® kg~'. The other a priori value are F=772.3
and ¢,, = —32.1 mV.

The minimization of the cost function G yields the fol-
lowing a posterior values of the model parameters:
F=772.3 and ¢,,=—-47.0mV (R?=75.5%). Computed
and fitted formation factor F are equal but the a posteriori
value of mean electrical potential ¢, presents a difference
with the a priori value (RE = 46.9%).

5.1.3. Diffusion of %SO~

We have also simulated the 3SO,>~ diffusion data
through a clay-rock sample from the EST205-K 100 core (Ba-
zer-Bachi et al., 2007). Concerning the sulfate tracer, we took
into account ion pairing. Indeed, sulfate speciation reactions
have quite hight reaction coefficient and the complexes result-
ing from these reactions have diffusion coefficient on the same
order of magnitude than SO,> (see Table 4). Some of the sul-
fate species are uncharged (CaSO,° and MgSO,°%). This
means that their diffusion coefficient depends only on the for-
mation factor F'and not on the electrostatic tortuosity J,,. Ba-
zer-Bachi et al. (2007) used radio-active measurement
(normalized flux in [(Bqm~2d~")/(Bqm~))) in the down-
stream reservoir, which means that every radio-active
3330,species were measured (not only **SO,>"). Thus the
measured flux of >*SO, is the sum of all the **SO, species flux:
Jso, = 2 where p; is the concentration fraction of the
considered SO, species. We used the software PHREEQC
(version 2) developed by Parkhurst and Appelo (1999) to
compute the speciation using the Bazer-Bachi et al. (2007)
water composition. Table 5 summarizes the major species
concentrations. The tracer diffusion model is then modified
to compute the following SO, total flux:

Js0, = Pso,>Js0,2- + Praso,-INaso,~ + Pkso,-Jkso, -

+ Pcaso,0dcas0,0 + Prgso,0IMeso,0- (28)
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Table 4
Reactions and constants for the speciation of sulfate (at 25 °C).

Chemical reaction Speciation  Diffusion coefficient
constant® (m?s)?
Ca®* +80,77 = CaS0,’  Kca=23 Dy, =506 % 107"

Mg*" +80,7 — MgSO," Knig =234 Dy =478 x 107"
K* +80,2 « KSO,~ Kk = 0.85 DIQSOA, =716 x 107"
Na* +S0,>~ < NaSO,~

Kna=0.7 D500 =618 x 1071

# Value proposed by the PhreeqC2 manual by Parkhurst and
Appelo (1999).

Table 5
Major species of the Bazer-Bachi et al. (2007) solution calculated
from Table 2 and PHREEQC?2.

Major ionic Concentration Species fraction of
species (mol L") [SO, T
Na* 4.19 x 1072
NaSO,~ 8.91 x 107° 0.04
K* 5.42 x 1072
KSO,~ 1.50 x 107 0.07
Ca®" 9.38 x 1072
Caso,’ 285 x 1074 0.14
Mgt 7.28 x 1073
MgSO,° 254 x 1074 0.13
Ccl- 7.24 x 1072
SO,2- 123 x 1073 0.61
HCO,;~ 6.79 x 10~*
tpi= ZE:S’OH
-13
35210 , : : :
35302' F=711
3l 4 . ¢,=-341mV |
T K,=0m’kg™'
€ 25 °
_’2
2 2 e ° o
=
2 | o
E 1.5 .o . .
£ 1} o °
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® Bazer-Bachi et al. (2007)
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Time, t[d]

Fig. 11. Simulation of a ¥SO,>" tracer diffusion in the COx
(EST205-K100).

Bazer-Bachi et al. (2007) performed two different tests on
COx argillites to determine the SO, sorption: a column test
led to K, =1.80 x 107> m> kg™", but the batch experiment
did not show sorption. The prior values of formation factor
and mean electrical potential are F=717.1,
¢Om=—29.1mV, and K, = 0m> kg™', respectively.

The minimization of the cost function G yields the fol-
lowing posterior values: F=711 and ¢,,=—34.1 mV

(R* = 46.7%) in good agreement with the experimental va-
lue given above (Fig. 11). The strong dispersion of the
experimental data yields a low R® fit value. However, the
fitted and computed formation factors F are very close to
each other (RE = 0.8%). The fitted mean electrical potential
¢, present a bigger difference (RE = 14.7%). The difference
between the two fitted ¢, can be explained by the model
sensitivity and experimental uncertainty.

6. FIELD DATA

In a recent study, Descostes et al. (2008) determined the
diffusion coefficients of several anions (C1~, I, SO,>~, and
SeO, ™) in a set of the Callovo-Oxfordian clay-rock samples
formation and in the Oxfordian limestones, which is the
formation lying just above the COx formation in the Paris
Basin. From the top of the Oxfordian formation to 399 m
deep, the formation is composed of several calcareous facies
(called C3b, Lla, L1b, L2a, L2b, and L2c) with 80-95% of
carbonates (ANDRA, 2005). Between 399 and 417 m deep,
the Oxfordian formation presents important vertical miner-
alogical variations (facies C3a). The carbonate fraction de-
creases roughly from 80% (at a depth of 399 m) to less than
40% (at a depth of 417 m) while the clay fraction increases
from 15% to 45% (illite, mica, and interstratified illite/smec-
tite). The remaining mineral corresponds mainly to silica.
The upper part of the COx formation (facies C2d, 417-
437 m deep) presents important spatial variations in the
mineralogy. These variations are in the same order of mag-
nitude than in C3a. Below 437 m, the COx becomes more
homogeneous with a fraction of 40-50% of clay minerals,
20-35% of carbonates, and 25-35% of silica (facies C2bl,
C2b2, and C2c¢) (ANDRA, 2005).

The measurements of the diffusion coefficients were per-
formed with the through-diffusion technique using a collec-
tion of core samples from 166 m to 477 m below the ground
surface. For each sample for which the anionic diffusion
was made, except for SeO,~, the HTO diffusion coefficient
was also measured. We did not consider the I™ tracer diffu-
sion experiments because the iodine is not present in the
natural COx clay-rock. Concerning sulfate, we considered
the speciation model of ion pairing discussed above (Sec-
tion 5.1.3., and Tables 4 and 5) for the ¢,, calculation.
We used first the HTO diffusion coefficients to determine
the values of the formation factor using F = Dl,,/Duro
(see Fig. 7b). Then, using Eq. (25), we determined the mean
electrical potential ¢,, from F and D, (in the range (0.2—
96) x 10712 m?s71y:

T F
P = 7kL lOg <D’ ) (29)

i

Fig. 12 shows the values of F and ¢,, as a function of
depth. The calculated formation factor in the upper part
of the Oxfordian limestone formation (from 177 to 360 m
deep) is quite low. It becomes more important and reach
10° between 400 and 425 m just above the Callovo-Oxfor-
dian argillites. The C3a layer has been particularly studied
by Descostes et al. (2008) with six samples between 399 and
417 m deep. In the middle of the COx formation, F is
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Fig. 12. Computation of F (a) and ¢,, (b) in the Paris basin as a function of depth using the experimental data from Descostes et al. (2008).
Samples were collected in the well EST-205. This borehole crosses the formation of Oxfordian limestones (160-417 m below ground level) and

the Callovo-Oxfordian clay-rock (417-550 m).

comprised between 40 and 140, which is consistent with the
electrical conductivity measurements presented by Revil
et al. (2005) and performed at different salinities with NaCl
brines.

The values of ¢,, are very low in the Oxfordian lime-
stone formation. In this formation, we have,

lim,, .oD;/D} = 1/F, (30)

which means that the electrostatic constrictivity J,;1s equal to
one. The C3a layer (399-417 m deep) presents more impor-
tant values of the mean potential in the microporosity ¢,,.
The values of ¢,, are in the range between —40 and —20 mV.

In the COx formation, the mean electrical potential that
is calculated falls between —54 and —39 mV. Considering
the experimental uncertainties and the local variation of
parameters (¢, CEC) between two samples, the computed
¢ are quite consistent with the average of computed elec-
trical potential: —43.5 mV in the COx. This electrical poten-
tial value appears to be stronger than the model predictions
by Egs. (13)—(16).

Our tracer diffusion model is directly related to the gen-
eralized transport model in microporous media described
by Revil and Linde (2006). That implies that parameters
like the electrical formation factor F and the mean electrical
potential in the diffuse layer ¢,,, can be applied to deter-
mine some other rock properties. The osmotic pressure is
one of them. Therefore, in order to test further the range
of computed ¢,, values, we decided to compute the value
of the osmotic pressure in the COx from the diffusion test
data. Revil and Linde (2006) proposed the following rela-
tionship between the mean electrical potential ¢,, and the
0SmMotic pressures 7,,:

Ty = kBTEQ:C,- [exp (f Liq)m) - 1}7 (31)
i=1 ksT

where Q is the number of species that are present in the
pore water solution. The osmotic efficiency is defined by,

e= (;—5) = (32)

and ¢ <1 (¢ =1 for a perfect membrane). Therefore in an
undrained system (the Darcy velocity u is zero), the fluid
pressure is equal to p = py + ¢n,,,. Therefore the excess fluid
pressure is equal to,

Op=p—py = eny. (33)

where the hydrostatic fluid pressure is taken in the underly-
ing Dogger limestones formation.

Considering the pore water presented in Descostes et al.
(2008), it becomes possible to determine 7, in the COx at
several depths from the previously determined values of
¢m (using Eq. (29)). The values of the osmotic pressure
are shown on Fig. 13. The predicted values can be com-
pared to the measured fluid overpressure (above the hydro-
static level) in the Callovo-Oxfordian argillites layer (see
Gueutin et al., 2007). The measured excess hydraulic heads
are in the range 20-60 m (0.2-0.6 MPa). Comparison be-
tween measured overpressure and computed osmotic pres-
sure 7, in the medium are displayed on Fig. 13. The
computed values of ¢, from CI~ and SO,>~ diffusion tests
(Descostes et al., 2008) are used to determine the osmotic
pressure in the COx Formation. Using Eq. (33) and the
measured overpressures, this yields a value for the osmotic
efficiency ¢ = 0.4.
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Fig. 13. Comparison between the osmotic head =, in the Oxfor-
dian Limestones and Callovo-Oxfordian argillites and the mea-
surements of the excess pore fluid pressure head (above
hydrostatic) with ¢ = 0.40 (Eq. (33)).The values of =x,, have been
determined from the values of ¢,, (Fig. 13) and synthetic pore
water described in Descostes et al. (2008). The overpressure data
(+) (here expressed in hydraulic head above hydrostatic) come
from ANDRA (Gueutin et al., 2007).

Can the previous value of the osmotic coefficient value
be determined independently? The response is yes. Indeed,
Revil and Leroy (2004) and Revil et al. (2005) developed
a model for the osmotic coefficient that is given by,

e=1—(1+R)+R2 Ty — 1), (34)

where T+, is the macroscopic Hittorf number of the cations
through the clay-rock and R is an adimensional number de-
fined by R = Qy/(2eC) for a binary symmetric electrolyte.
Eq. (34) was tested successfully against experiment data by
Revil and Leroy (2004). Determining the value of Q) from
Eqgs. (13) and (14) and using f, = 0.84, yields 7, = 0.9 and
R =1.77. In turn, plugging these values into Eq. (34) yields
¢ = 0.40. This value agrees with the value determined above
from the excess head pressure recorded in the borehole
(Fig. 13). Taking into account all the uncertainties yields
¢ comprised between 0.20 and 0.40. These values corre-
spond to fy in the range 0.84 to 0.90. This upper value of
fo is close to the one proposed by Leroy et al. (2007) and
the lower value corresponds to Gongalves et al. (2007) value
for a bentonite.

How the osmotic pressure is responsible for an observed
overpressure? The osmotic swelling pressure is responsible
for the swelling of the walls of the borehole drilled through
the COx formation. The good agreement between the trend
of the computed osmotic swelling pressure and that of the
fluid overpressure measured in boreholes could be inter-
preted as the result of a related swelling of the clay-rock.
This swelling yields a constriction of the walls of the well
and thus a reduction of the volume of the chamber where
the pressure probe is measuring the pressure.

7. CONCLUSION

The model developed by Revil and Linde (2006) is used
to compute the diffusion of tracers (**Na™, **Cl™, S0,>")
through the Callovo-Oxfordian clay-rock using a general-
ized Donnan equilibrium model and the formation factor.
This model is able to explain tracer diffusion experiments
performed by different authors in the COx formation and
to determine the profile of these parameters in the forma-
tions. In addition, the mean electrical potential allows the
determination of the osmotic pressure in the medium. The
next step will be to connect this diffusion model to geophys-
ical measurements of complex resistivity such as modeled
recently by Leroy et al. (2008) to evaluate the properties
of the excavation damaged zone in the vicinity of the galler-
ies of an underground site. In fact, the model developed in
the present paper is also easy to extend to unsaturated con-
ditions. Revil and Jougnot (2008) have discussed recently a
model of multicomponent diffusion in an unsaturated por-
ous material. The change of variables 1/F — ¢™s” and
Oy — Or/s, (where s,, is the relative water saturation) pro-
vides a theoretically justified operation to determine the ef-
fect of the water saturation upon the effective diffusion
coefficient of ionic tracers in a clay-rock.
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APPENDIX A

In this Appendix, we estimate the influence of the activ-
ity coefficient upon the diffusion of the tracers through a
clay-rock. From Revil and Linde (2006), the constitutive
equation of the diffusion flux of a single ion is writen as:

O
Ji:_q%_Fvui, (Al)
with F, the formation factor, ¢; = (+e)z,, the charge of spe-
cies i and z; its valence (e = 1.6 x 107'? C is the elementary
charge), and &; = B,Ci|q;| the contribution of species i to the
overall electrical conductivity of the pore water (in S m™)
defined from p; the ionic mobility and C; the concentration
of species 7 in the pore space. The chemical potential y; is
related to the ionic activity a; by w, = u° + kzT Ina; where

1 is the reference chemical potential. This yields,

ksTPB.C;

i = 7ivlnai. (A2)
|g;|F

The first Fick’s law defines the ionic flux as a function of the
concentration gradient. The relationship between the
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activity and the concentration is a; = y;C; where y; is the
activity coefficient. This yields,

V(y.C) VC; C; dy,
Vingg=——=—(14+—-—"]. A3
e 7,Ci G * y; dC; ( )
From (A1)-(A3), we obtain,
kBTﬂ-?,‘
i=————(1+0)V(, A4
|q;|FC; ( ) (A4)
C; dy; dlny,
=——=C(; : A5
Vi dC, ! dCL ’ ( )

where @ is a correction term. For a ionic strength 7 lower
than 0.5mol L', y; can be computed by the Davies
equation:

1 Vi
logyyy; = fizl.z<1 Yy 0,31). (A6)

This yields,

0= —wz?c,-[d (i> - 0.3} dl (A7)

2 a1+ VI dc;’
_,ﬂziz i%,og ﬂ (A8)

2 2VI(1+ Vi) dc;

From the definition of the ionic strength,

1 &,

IEE;Zka, (A9)

da 1

— =7 Al0

dC,‘ i ( )

The correction parameter becomes:

In 10 1

O0=-"2s0——— 03 (All)

4 2VI(1 + V1)

The correction term (1 + ®) in Eq. (A4) is always negligible
® < 1 when the ionic strength is close to 0.1 mol L' and
bigger. Neglecting the term ®, Eq. (A3) yields an apparent
Fick’s law,

_ BiCiksT

= Ve, Al2
g]CF (A12)
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3.3.3. Conclusion de l'article et perspectives

Le modele de diffusion de traceur en conditionsiregs que nous avons développé
permet de déterminer les coefficients de diffusiffiectifs et apparents dans les argilites du
COx pour différents ions (cations et anions) av#fémrntes valences (mono- et divalent). Les
phénomeénes de sorption (pour le sodfidha’) ont pu étre pris en compte avec I'utilisation
d’un coefficient de partage issu du modele dedrgnuche adapté a I'eau porale du COx de
Leroy et al. (2007). La prise en compte des réastibe complexation du sulfate S@ans
I'eau porale avec le logiciel PHREEQC a permis detra en évidence les phénomeénes de
diffusion d’ions appariés (sulfates complexés tet €aSQ ou MgSQP) : ces complexes

électriguement neutres ont un comportement diffasifilaire a celui de l'eau tritiée : par

exempleD__ , = Déaso°/': (Eq. 3.9). Enfin, l'utilisation des potentiels B®nnan issus de

notre modéle de diffusion a permis de calculer hesgion osmotique dans les différentes
unités de lithofacies de la formation du COx. Umes bonne cohérence a été trouvée entre les

profils de pressions osmotiques calculés et lesspyas mesurees in situ par TANDRA.

Le principal atout de notre modéle est qu'il fadree d’'un cadre multi-physique
harmonisé et couplé des phénomenes de transfest l[dammilieux microporeux (Revil et
Linde, 2006). Cette vision permet une certaineragérabilité des parameétres qu’il utilise.
Ainsi, les parametres clés du modéle de diffusien tihceurs peuvent étre déterminés
indépendamment par d’autre méthodes (mesuresiélextr modéle de triple couche). Cette
étude nous a permis d’obtenir un jeu de donnéesécent sur ces parameétres dans les
argilites du COx saturées a partir de données ewpgtales. De plus, I'interopérabilité de ces
parametres dans les problémes de transfert (ionéjeetrique, thermique) va étre utile pour
la suite de ce travail de thése.

Le sujet de cette these étant les phénomeénes dsfdra dans les argilites en

conditions de saturation partielle, le reste dudilgorésenté ici utilise le modele qui étend la

théorie des couplages de Revil et Linde (2006)anaine non saturé : Revil et al. (2007).
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3.4. Phénomenes de diffusion dans les milieux poreu  x non saturés

3.4.1. Définitions liées aux conditions de saturati  on patrtielle

Par milieu poreux « non-saturé », ou « partiellesziuré », on considere que son
espace poral n'est pas saturé d'un seul fluidesrdai deux : un fluide mouillantv(pour
wetting phase) et un non-mouillant pour nonwetting phase). On définit leurs saturetio
respectives, ets,, par rapport au volume des pores dans le milewue :s, +s, = 1 Pour
les problémes qui nous intéressent, la phase rantellest toujours la solution (eau plus ions
en solution) et la non mouillante, I'air. On défild teneur en eau volumigéedu milieu par :

f=s,0. (3.43)
On considére que la phase mouillante est une solatbntenant des molécules d’eauQet

especes dissoutes, chargée électriqguement ou non.

L’approche classique de la diffusion dans les miigartiellement saturés, comme

pour les milieux saturés, se fait suivant la preeniéi de Fick :

Ji =-D,0C, (3.44)
pour laquelle le coefficient de diffusion effecét fonction de la saturatiorD, = f (sw).
Néanmoins, certains auteurs préferent utiliseofntilation qui suit :

J¢=-D, *0C,, (3.45)
ou le coefficient de diffusion effectif nof#&* correspond a :

pr=ti=2i (3.46)
g s.@

Il est tres important de bien distinguer ces deoeffecients de diffusion pour éviter toute

erreur d’interprétation entre les modéles des wiffés auteurs. Les coefficients notés * se
référeront donc toujours a la définition correspamtdaux équations 3.45 et 3.46.

3.4.2. Les approches issues de la littérature

3.4.2.1 Approches empiriques

Jusqu’a cette derniére décennie, peu d'auteurgiaidt intéressés a l'effet de la

saturation sur le coefficient de diffusion dans Ieslieux poreux. Les dispositifs
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expérimentaux de mesures sont difficiles a metireplace et les expériences demandent
beaucoup de temps. Ces auteurs avaient remargiir@ifaution du coefficient effectif avec la
diminution de la teneur en eau (voir la synthése mesures réalisée par Lim et al., 1998 ;
Fig. 3-4). Leur approche empirique du probleme Buait permis de proposer différents types
de relations entr®* et 8 : linéaire (Porter et al., 1960 ; So and Nye, 198&9esen et al.,
1996), bilinéaire (Barraclough et Tinker, 1981) pan linéaire (Klute et Letey, 1958 ;
Romkens et Bruce, 1964 ; Rowell et al., 1967 ; Wkeret Barber, 1972 ; Conca and Wright,
1990).
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Figure 3-4 : Coefficient de diffusion effectiD* normalisé en fonction de la teneur en eau dans les
différents milieux poreux étudiés (Lim et al., 1998

Dans le cas d’une relation linéaire, certains asteuoposent I'utilisation d’'un facteur

d’'impédancd; défini par :

f=—l=—l, (3.47)



Une des seules formulations d’'un modele empirique lméaire de la relation entre
D* et @ est proposée par Olsen and Kemper (1968):
D,* =D,'K exppé), (3.48)

ouK etb sont des paramétres d’ajustement.

3.4.2.2 Approche semi-empirique

Martys (1999) propose d'utiliser I'approche semigamnigue de la loi d’Archie pour
déterminer le comportement du coefficient de ditindD; en fonction de la saturation. Son
travail est basé sur des simulations numériqudsééa sur un milieu poreux synthétique. Il

utilise la premiére loi d’Archie (1942) pour détener le rapport entre le coefficient

d’autodiffusion D, et le coefficient de diffusion effectif dans leli@i saturéD™ :

D =¢"D/, (3.49)
avecm, I'indice de cimentation du milieu. Pour le coeféint de diffusion effectif du le milieu
non saturé, il utilise la seconde loi d’Archie :

D (s,) =s,'D™ =¢"s,'D/, (3.50)
ou n est l'indice de saturation. Ces résultats numésgsur un milieu synthétique tendent a
valider l'utilisation de ces lois aux milieux sadgret non saturés (au dessus d’une certaine
saturation). En effet, Martys (1999) note qu’il &®i un seuil de saturation au dessous duquel

les phénomenes de percolation ne permettent plitdiskr les lois d’Archie.

3.4.2.3 Les apports de la théorie de la percolation

Olesen et al. (1996) reprennent I'approche phénofodique du facteur d'impédance
fi (Eq. 3.47) de la relation linéaire en& et g, mais ils introduisent un seuil de percolation
O tel que :

f.=1,%6-6,). (3.51)
Moldrup et al. (2001) remarquent que ce seuil degiation dépend de la surface spécifique
Ss du milieu poreux considéré, ce qui les améne iaidéd formule empirique suivante :

o =110-6,(S)]. (352)

A partir du précédent modele, Hunt et Ewing (200)sent la théorie deontinuum
de percolation pour introduire une teneur en eéigee 9. au dessous de laquelle la phase

mouillante () n’est plus connectée et le coefficient de diffnséffectif s’annule.
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3.4.3. L'adaptation des modeéles de diffusion couplé s au cas de la

saturation partielle

Reuvil et al. (2007) proposent une extension du reode transferts couplés de Revil et
Linde (2006) aux milieux partiellement saturés {@vail est présenté dans I'annexe Al).
Cette extension passe par une prise en comptepleat®e non mouillante) dans le modele
de triple couche (TLM) et par un changement de aldes basé sur l'approche semi-
empirique de la deuxieme loi d’Archie modifiée pamtroduction d’'un seuil de saturation

critique issu de la théorie aontinuum de percolation.

3.4.3.1 Adaptation de la TLM au milieu partiellemen saturé

Le modele de triple couche défini par Leroy et RE004) pour les milieux poreux
chargés peut étre étendu au domaine de la saturpéidielle en prenant en compte une
nouvelle phase : I'air (ou une autre phase non haote). Par définition, la phase mouillante
(w, la solution) est en contact avec le solide, cetierface solide-solution est notg,SOn
considére que la phase non mouillante Ifair) n'est pas en contact avec le solide, mais

uniquement avec la phase mouillante, d’ou la sesamérface a considérer ;o

a. Forte saturation b. Faible saturation
Q @ s, Qq S, Q & s, Qq 8.
el | Shear plane ) M | Shear plane
X i OHP M A X | oHP M* A
I . 1 I
_x'_'lﬂ E M* M- Ly —— M* i M
I . 1 H
e 1| " x- I X1
} l i 1 | 1
3 - | M M =" I M* M B
gl O A ] 8| g | : A
& % =2 ! M x L x- k] : M X
E I E i M E 1 E I M
= - ] i M 2xX & | M
2! i M ¥ B! i M “ 3
ary o o " i T
FLly- . 'M e . 'M
oy — . Y — .
| : ] .
% i : X= L x- i I X
] 1 | .
L x- i ! M M* s - i | M M o
I 1 | . 1 ' .
T on M - o LN e A S 1,
I i M M* : ! M*
! Compact i | Compact i
1
1
| layer | Bulk sokstion Air | W Bulk solution Air

Figure 3-5 : Schéma conceptuel de I'effet de la sation sur I'excés de charge dans la solution pota
selon le modéle de Triple couche (Revil et al., 200 S, et S, correspondent respectivement a l'interface
solide-solution et a l'interface air-solution.

Une des conditions pour que ce modele puisse $tpap| est que la phase mouillante

(w) soit continue. D’apres le modéle du continuunmpdecolation (Hunt et Ewing, 2003), il
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existe une saturation critiqug; en dessous de laquelle la phase mouillante n'est p

continue (section 3.4.2.3). Donc, pog[ <s,, la diffusion a travers le milieu n’est plus

possible et le coefficient de diffusion devient.nul

D’aprés Revil et al. (2007), le nombre de chargesutéace du minéral étant constant
quelque soit la saturation, le nombre de contre-idans le milieu doit I'étre aussi afin de
vérifier les conditions d’électroneutralité. Celaplique que lorsque la saturation diminue
(donc que le volume de la phase mouillante dimohares I'espace poral), la concentration en
contre-ions de la solution augmente (Fig. 3-5) :

(3.53)

L’interface air-solution présente elle aussi dearghs de surface qui devraient étre
contrebalancées par des contre-ions dans la selltiéanmoins, de précédentes études ont
mis en évidence que la surface de cette interftaie tées largement inférieure a celle de

I'interface solide-solution S, << 'S, (Brusseau et al., 2006). De plus la densité degelsa

de surface a l'interface air-solution est aussiubeap moins importante que celle de
I'interface solide-solution (Yang et al., 2001).n&i, la condition d’électroneutralité du milieu

peut s’exprimer de la maniére suivante (Linde €t28l07 ; Revil et al., 2007) :
_ S,,
Q,(sw) v =0 (3.54)

ou Qs est la densité totale de charges de surfacetarfate solide-solution (en CS,,, la
surface de linterface solide-solution (erf)net V,, le volume de la phase mouillante dans

I'espace poral (en H

3.4.3.2 Changement de variables

Dans les deux premieres sections de ce chapittes agons vu que l'utilisation du
facteur de formatior issu de la premiere loi d’Archie permettait derghe en compte la
géométrie de l'espace poral (Revil, 1999) afin d&vles notions non mesurables de
tortuosité ) et de constrictivité ). La deuxieme loi d’Archie introduit un indice de
saturationn (voir Eqg. 3.50). En effet, tandis que le facteurfal@nation, F, est une maniére
mesurable de quantifier la géométrie de I'espacalpdte deuxieme indice d’Archiey,

permet de quantifier la géométrie de la phase ctrélgte » (c'est-a-dire la solution, la phase
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w) au sein de l'espace poral. Toutefois, la théoeela percolation met en évidence la

nécessité d’introduire la saturatiaf) en dessous de laquelle la phas&est plus continue.

La proposition de Revil et al. (2007) est donc @aliser deux changements de
variables pour passer des modeles en milieu satuxémilieux partiellement saturés. Le

premier changement de variable, correspond a laficettbn du modéle de triple couche

Q : (3.55)

et le second correspond a l'utilisation de la deona loi d’Archie modifiée par la théorie de
la percolation :

1 . M (3.56)

Ces deux changements de variables vont permetigapter le modéle de diffusion issu de
Revil et Linde (2006) aux conditions de saturatpartielle. La section qui suit présentera
l'article détaillant ce nouveau modele de diffusiconique dans les milieux poreux

partiellement saturés.
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3.5. Présentation de l'article : "Diffusion of ions in unsaturated

porous materials”, Journal of Colloid and Interface Science, 2008

3.5.1. Introduction a l'article

Dans cet article, nous proposons un nouveau meaelela diffusion ionique dans les
milieux poreux non saturés. Ce modele est une sixterdu modele de diffusion en milieu
saturé utilisé par Leroy et al. (2006), Revil ehdé (2006) et Jougnot et al. (2009). Cette
extension se fait sur trois points principaux : {he modification de la TLM par la prise en
compte d’'une nouvelle interface eau-air dans leemiét par (2) I'influence de la diminution
du volume de la solution sur la concentration désxde charge dans la solution, et (3)
I'utilisation de la deuxiéme loi d’Archie modifiégour rendre compte de I'évolution de la
« tortuosité » de la phase fluide avec la satumatio

La premiere partie de l'article développe la théade ce modele de diffusion en
utilisant une meéthode de changement d’échelle. lethode de la prise de moyenne
volumique est appliquée aux équations constitutiveales (échelle du pore) pour obtenir des
lois de comportement a I'échelle macroscopiqueliigitillon). Dans une seconde partie, ce
nouveau modele est confronté a des données expéailee issues de la littérature sous deux
formes : le coefficient de diffusion effectif nonatsré en fonction du coefficient
d’autodiffusion, D, = f(DiW) (Rowell et al., 1967 ; Warnck et Barber, 1972)eetoefficient
de diffusion effectif non saturé en fonction du fliceent de diffusion effectif & saturation,

D, = f(Dﬁ‘“) (Lim et al., 1998). Enfin, dans une troisieme artious utilisons le modele

ainsi développé pour prédire le comportement ddficent de diffusion effectif dans les
argilites du COx partiellement saturé. Aucune dene&périmentale de diffusion ionique
pour ces argilites dans de telles conditions n'ayamais été acquise, les parametres du

modeéle utilisé sont issus d’autres travaux et ehtdénnés a titre indicatif.

3.5.2. Article
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Abstract

In a salinity gradient, the diffusion of ions through the connected porosity of a porous and charged material is influenced by the charged nature
of the interface between the pore water and the solid. This influence is exerted through the generation of a macroscopic electrical field termed
the diffusion or membrane potential. This electrical field depends on the excess of counterions located in the pore space counterbalancing the
charge density of the surface of the solid. In unsaturated porous materials, we have to consider (1) the effect of the charged nature of the air/water
interface, (2) the increase of the counterion density as the counterions are packed in a smaller volume when the saturation of the nonwetting
phase (air) increases, and (3) the influence of the water saturation upon the tortuosity of the water phase. The volume average of the Nernst—
Planck equation is used to determine the constitutive equations for the coupled diffusion flux and current density of a multicomponent electrolyte
in unsaturated conditions. We assume that water is the wetting phase for the solid phase. We neglect the electro-osmotic flow in the coupled
constitutive equations and the deformation of the medium (the medium is assumed to be both isotropic and rigid). This model explains well the
observed tendency of strong decreases of the apparent diffusion coefficient of ions with the decrease of the saturation of the water phase under

steady-state conditions. This decrease is mainly due to the influence of the saturation upon the tortuosity of the water phase.

© 2007 Elsevier Inc. All rights reserved.

Keywords: Diffusion potential; Diffusion; Unsaturated porous media; Diffusivity; Ion transport; Clay; Charged porous media; Porous media

1. Introduction

The problem of predicting the effective diffusion coefficients
of ions in charged porous media (such as a clay assemblage)
has been the subject of numerous theoretical and experimen-
tal investigations in petrophysics, petroleum engineering, and
environmental sciences (e.g., [1-6]). This problem is currently
attracting much attention for the isolation of long-lived and
high-level radioactive wastes in low-permeability rocks such as
clay rocks in many industrial countries [7—11]. In addition, it is
also important to assess the diffusion of ions through natural
clayey barriers protecting water resources from the potential
impact of toxic industrial waste repositories and landfills. In
investigating contaminant migration beneath a landfill, a com-
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E-mail address: arevil@mines.edu (A. Revil).
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mon assumption is that the soil is saturated; however, it is well
known that the soil beneath many landfills is only partially
saturated. Though it is difficult to measure the dependence of
the diffusion coefficients of ions on the saturation of the wa-
ter phase of the medium experimentally, this information ap-
pears necessary for a rational analysis of contaminant transport
through partially saturated soils [12-15].

We have to recognize that up to now, relatively few authors
have focused on the effect of water saturation upon the diffusion
coefficient in unsaturated porous materials, despite the fact that
this is an essential component needed to model the transport of
ions in multiphase flow simulators [12]. Recent efforts to ac-
count for the influence of the water content upon the diffusion
coefficients of soils include the work of Hunt and Ewing [13]
(based on percolation theory) and the work of Lim et al. [14]
and Samson et al. [15]. Lim et al. [14] based their approach
on using a simple geometry combining pores of different sizes
in parallel and series and with different degrees of saturation
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depending on the capillary pressure distribution. Samson et al.
[15] used homogenization theory to upscale the Nernst—Planck
equation, thereby including the influence of the electrostatic
force on ion spreading. The influence of the electrostatic field
upon the diffusion of charged species in water was recognized a
long time ago by researchers such as Nernst, Einstein, and On-
sager. In porous materials, the influence of the electrostatic cou-
pling between the ions was discussed more lately by McDuff
and Ellis [4], Revil et al. [16], Snyder and Marchand [6], and
Snyder [17]. Multi-ionic models taking into account electrical
coupling were also recently published by Masi et al. [18] and
Truc et al. [19,20], but unfortunately these models do not ac-
count for the influence of the electrical double layer, which is
responsible for the difference between the so-called diffusion
and membrane potentials (see [4,9,21,22]).

Revil and Leroy [23] and Revil et al. [24,25] have recently
derived a new set of constitutive equations to study the trans-
port of ions in a water-saturated microporous material. Their
model is based on a volume-averaging approach applied to the
Stokes and Nernst—Planck equations and uses Donnan equilib-
ria. It was able to successfully explain the influence of pore
water chemistry and pore space tortuosity on the diffusivity co-
efficient of a salt through a water-saturated clay rock or a com-
pacted bentonite and the dependence of the osmotic pressure
and filtration efficiency on the size of the pores (see [24-26]).
These works were recently extended to include the effect of
partial saturation upon the electrokinetic coupling and suc-
cessfully compared to various experimental results at different
scales [27-29]. The present work is an attempt to generalize the
approach of [24-26] to unsaturated porous rocks by accounting
explicitly for the water saturation in the diffusion coefficient of
ions in these media and the effect of diffusion in the electrical
double layer coating the surface of the grains (see [30,31]). In
this paper, we will not discuss the effect of the capillary forces
on the degree of partial saturation of a distribution of pores of
different size. While this is an essential ingredient, it comes in
parallel to the present effort to derive the effect of partial sat-
uration upon the constitutive equations for the diffusion flux
and current density, whatever the distribution of the saturation
is at the microscopic scale (see [27,28] for an application to the
streaming potential).

2. Description of the porous medium

The porous material is saturated by two immiscible phases,
with one wetting fluid for the solid phase and one nonwetting
fluid. The pore water comprises the water molecules, plus N
different species, possibly neutral. In the reference state, the
volumetric fractions of wetting (w) and nonwetting phases (n),
with respect to the pore volume, are written sy, and s, (dimen-
sionless), respectively. Saturation requires that

Sw+ s = 1. (D)
The water content (volume fraction) is defined by
0 = sy, 2

where ¢ is the porosity (dimensionless).

2.1. Charge balance equation

We denote by Sy the surface area of the interface between
the solid phase and the wetting phase and by S,y the surface
area of the interface between the nonwetting phase and the wet-
ting phase. In this paper, we assume that the nonwetting phase is
air. We denote as Qs (expressed in C m~2) the effective charge
densities on the interface Ssy (in mz) (Qs comprises the surface
charge density of the surface of the mineral Q¢ plus the charge
density in the Stern layer Qg). Neglecting the charge associ-
ated with the water/air interface (see discussions in [27,28]),
the charge balance equation for an unsaturated porous rock is

_ S‘
OV + 505 =0, 3)

where Vi, (m?) is the volume of the pore water in the represen-
tative elementary volume and QQ, (in Cm™?) is the volumetric
charge density in the pore space of the fully water-saturated
clay-rock. Therefore the effective charge density Qv, at the wa-
ter saturation sy, is equal to QQ, /sw [27-29].

2.2. Local equations

Neglecting the influence of electro-osmosis (see justifica-
tions in [26,32]), the diffusion flux of ionic species i is con-
trolled by the gradient of the electrochemical potential of this
species fi;. The flux of the ions of species i (expressed in
mol m~2 s~ 1) in the pore water is given by

iV =-Cb; V. 4)

This equation implies that the interactions between species i
and the other species are due solely to the electrostatic cou-
pling arising in the definition of the electrochemical potential.
The mobilities b; (expressed in N's m~1) entering Eq. (4) are
related to the mobilities B; (in m?s~! V=) used by Revil and
Leroy [23], for instance, by b; = B;/|gi| (where q; = (£e)Z;
is the charge (in C) of species i, e represents the elementary
charge taken as positive (1.6 x 10719 C), and Z; is the valence
of species i), and to the ion self-diffusion coefficients in the
water phase used by Samson et al. [15], D;, by D; = kT b; (in
m?Zs™1). Equation (4) is a simplified form of the Nernst-Planck
equation under isothermal conditions and neglecting the con-
vective transport of the ions by the flow of the pore water due
to electroosmosis, for example. Ion pairing can be accounted
for in our model by assigning a specific mobility to these dif-
fusing molecules depending on their effective radius.

We denote by C; the concentration of species i in the pore
space of the medium. In the case of an ideal solution, the gradi-
ent of the electrochemical potential is given by

Vﬁi ZkBTVIDCi —qiEW, (5)

where VInC; = (VC;) / C;, kg is the Boltzmann constant
(1.381 x 10723 JK~ 1), T is the absolute temperature (in K),
and Ey, = —V ¢ (in the quasi-static limit), where ¢ is the mean
electrostatic field in the pore space of the medium. For neutral
species, we have g; = 0. For a nonideal solution, the concentra-
tion in Eq. (5) should be replaced by the activity and the activity
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Fig. 1. Diffusion of 36CI~ ina sandy loam at different relative saturations of
the water phase (experimental data from [53], sandy loam).

coefficient should be computed from an appropriate model (see
[33,34] for some examples including the effect of the electrical
double layer).

The concentration of species i in the pore space (denoted by
a bar) and the electrical field in the pore space are written as the
sums of two terms,

Ci=C+é, (6)
Ey =E) +ey. (7

The first terms of the right-hand sides of Egs. (6) and (7)
represent the concentration C ? and the electrical field E, in the
thermostatic state (i.e., prior to the occurrence of any distur-
bance). The second terms, ¢; and ey, represents a small devia-
tion from this state. In the thermostatic case, the local electrical
field in the pore water, Eg, = —V¢y, is tangential to the surface
of the grains (ng X Eev = 0, where ng is the normal to Sgy di-
rected from the water to the solid phase; see Fig. 1) and to the
surface of the nonwetting phase (n, x Egv =0, where n,, is the
normal to Sy, directed from the water to the nonwetting phase;
see Fig. 1). The electrical potential ¢ is the electrical potential
in the pore space of the medium prior to the occurrence of any
disturbance. It is due to the existence of the electrical diffuse
layer at the scale of the pore. We will define another electri-
cal potential, ¥, associated with the macroscopic polarization
of charge through the porous material [34]. In the thermostatic
state, there is no gradient of the electrochemical potentials of
the ions in the pore space, so

kg TVCY + ¢;CYEY, = 0. ®)

A complete description of the thermostatic case is given by [34,
35] and will not be repeated here. From Egs. (5)—(8), the elec-
trochemical potential of species i is written as

- Ci
Viii =kBTV(é—’0) — giew. 9)

i

Under steady-state conditions, the boundary value problem
for the electrochemical potential fi; (which is defined only in
the water phase) is [16]

ng-Vii; =0, (10)
n, Vi, =0, (11)
V2 =0. (12)

Equations (10) and (11) imply that the ions cannot penetrate the
solid phase and the nonwetting phase, and therefore the thermo-
dynamic force driving the flow of the ions is tangential both to
the interface between the solid phase and the pore water and to
the interface between the pore water and the nonwetting phase.

3. The macroscopic constitutive equations
3.1. Volume-averaging the local equations

The microscopic equations are averaged at the scale of a rep-
resentative elementary volume (REV). The REV corresponds
here to the volume between two large parallel circular disks of
area A separated by a distance H. This is typically the case of
a jacketed cylindrical sample in the laboratory, but this can be
applied to any situation in which a representative elementary
volume can be defined. In natural systems, the direction of the
cylinder is taken in the direction of the macroscopic field, that
is, in the direction of the gradient of the concentrations of the
diffusing species under steady-state conditions. Therefore this
assumption is not restrictive at all.

The advantage of the volume-averaging approach is that we
do not need to introduce explicitly the effect of the microstruc-
ture in the macroscopic material properties like the apparent
diffusion coefficients. Question like the nonpenetration of ions
into clays for clay-rocks are irrelevant because these effects
are ipse facto encapsulated into the tortuosity coefficients in-
troduced later and the effect of the electrical double layer. The
advantage of the volume-averaging approach is therefore to re-
duce considerably the number of assumptions regarding the
geometry of the porous medium, and especially formalisms
limited to nonexistent idealized systems (see [35]). This does
not mean that the geometry of the porous material does not
influence the diffusion coefficient but that this influence is cap-
tured by two exponents as shown below.

For each ionic species among the N ionic species present
in the pore space of the medium (g; = O for neutral species),
we assume that there is a macroscopic electrochemical potential
difference between the two end-faces of the medium. When this
potential difference is divided by H, one obtains the equivalent
macroscopic field perpendicular to the end-faces of the REV,

i
z-Vi; = 7 (13)
Afi; = j1;(H) — f1;(0), (14)

where we denote as z the unit vector normal to the end-faces
of the REV. The boundary value problem for the electrochem-
ical potential can be normalized in terms of the fundamental
Laplace problem, which defines the normalized potential Iy, in
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the water phase,

V2l =0, inVy, (15)

ng,-VIiy =0, on Sgy, (16)

n, -VIiy =0, on Sy, 17
_|H, onz=H,

Iy = {O, onz=0. (18)

The local electrical field and the local electrochemical po-
tential of species i in the water phase are defined by ey, =
—VIyAvy/H (where Ay is the electrical potential difference
on the macroscopic scale due to the difference in the effective
mobilities of the charge carriers through the connected poros-
ity) and fi; = —VIwAfQ;/H, respectively.

The volume average of a quantity ag is [5]

1
ag)=— [ azdV, 19
(ag) v / £ (19)
Ve
where Vg is the volume of the & phase within of the REV. Slat-
tery’s theorem applied to the water phase states that

1 1
(Vaw)=V(aW)+V/nsawdS+v/nnawdS, 20)

SSW Snw
where d S is an infinitesimal surface volume element. The vol-

umetric phase average and the volumetric total average are de-
fined by

ag = (ag)/ [z, (21)
A=) (@)=Y far, 22)
5 5

where f: is the volumetric fraction of phase & (fy =1—¢ is
the volume fraction of the solid phase, fi = sw¢ is the volume
fraction of water, and f; = (1 — sy )¢ is the volume fraction of
the nonwetting phase). This gives

A =(1—¢)a + swoay + (1 — sy)¢ay. (23)

Using these definitions, and generalizing the analysis made by
Revil and Linde [35] to the unsaturated case, the tortuosity of
the water phase is defined by

1 -
ey =—E, (24)
Ay
1 1 1
— =14+ — z-nsFWdS+—/z~nnFWdS, 25)
Oy Vw Vi
SSW SHW

and E = —zAvy/H is the macroscopic electrical field. The in-
fluence of dead ends and pore constriction or widening (see
[36]) is accounted for in this definition of the tortuosity. The
tortuosity of the water phase «y is equal to the tortuosity of
the pore space « only when the porous medium is fully water-
saturated. An expression connecting these two parameters is
developed below. This approach is much more general than
the classical approach, in which the tortuosity is defined as a
purely geometrical factor corresponding to the ratio of the av-
erage pore length to the distance between the two end-faces of

the representative elementary volume (see [37-39]). If the dis-
tribution of the solid grains is anisotropic, both the tortuosity of
the pore space and the tortuosity of the water phase are second-
order tensors (see [S]). However, to keep things simple here, we
assume that the tortuosity of the pore space and the tortuosity
of the water phase are scalar.

3.2. Final constitutive equations

We average now the flux of ion i over the pore water phase.
Applying the volume-averaging operator, Eq. (19), to the local
ionic flux given by Eq. (4) yields an expression for the macro-
scopic flux of species i,

Ji=—C’hi(Vii), (26)
§i = =%, P TR 27)
Qw

From here, we will drop the bars on the volume-average ther-
modynamic forces and fluxes at the macroscopic scale to sim-
plify the notations. The total current density (expressed in
A m™?) is given by

N
J= Zqui, (28)
i=1
Y ¢ ¢
1= 4% P TV In G + 5, 2VE, (29)
Uy Uy

i=1

where &y, (in Sm™!) is the electrical conductivity of the pore
water of the clay rock, which is defined by

N
Gw=—_q;Clbi, (30)
i=1

and E = — V1 is the macroscopic electrical field. Note that be-
cause of the electrostatic influence of the diffuse layer upon the
concentrations of the ionic species in the micropores of the ma-
terial, the electrical conductivity of the pore water differs from
the electrical conductivity of the water in local equilibrium with
the medium (see discussions in [34,35]). The first term of the
right-hand side of Eq. (29) represents the contribution to the
electrical current density due to the diffusion of the charge car-
riers.

In the case where there is no gradient in the concentration of
the ionic species, the total current density reduces to the classi-
cal Ohm’s law,

J=0E, 31)

where o (in Sm™!) is the DC electrical conductivity of the
porous material. From Egs. (29) and (31), the electrical con-
ductivity of the porous material is related to the electrical con-
ductivity of the pore water by

o=

P (32)

Qv
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The electrical conductivity of a partially water-saturated porous
rock is commonly related to the water saturation by the so-
called first and second Archie’s law [40,41],

0 =0wsy ", (33)

where m and n are the first and second Archie’s exponents.
The exponent m is commonly called the cementation expo-
nent and n is called the saturation exponent [40]. Usually in
the absence of measurements of these parameters, one assumes
that m ~ n ~ 2 [40]. In addition, F = ¢~™ is called the elec-
trical formation factor. This terminology, while initiated in the
context of the petroleum engineering community (e.g., [22,40,
42-441), is now widely accepted in various fields including geo-
hydrology, petrophysics, material sciences, and geochemistry
(e.g., [6,15,17,45-47]).

A comparison between Eqs. (32) and (33) reveals that the
term ¢sy/ayw in Eq. (32) is equivalent to the term s}, /F in
Eq. (33). As the formation factor is equal to the tortuosity of
the pore space divided by the porosity (F = «/¢), we obtain the
following relationship between the tortuosity of the water phase
and the tortuosity of the pore space: oy, = s\}v_”a. Ifn=~2, we
obtain oy ~ /sy, Which is identical to Eq. (96) of [15].

We expect that there exists a critical water saturation at
which the water phase is no longer connected at the scale of
a representative elementary volume in a clay rock, this happens
when the tactoids are partially water-saturated while the poros-
ity between the tactoids is filled with the nonwetting phase.
When the water saturation reaches this critical water satura-
tion, the tortuosity goes to infinity and the transport of the
ionic species through the pore water is not longer possible. To
account for this phenomenon, it is necessary to introduce a per-
colation threshold in the expression for the tortuosity of the
water phase, which can be written as a function of the satu-
ration of water and the tortuosity of the pore space according
to 1/ow = (sw — s$)P /a when sy, > 55, and 1/ay, = 0 when
sw < sy, where p is a percolation exponent and sS, a per-
colation threshold (e.g., [13,15,48]). In this case, the physics
of homogenization cannot provide a value for the exponent
p because the notion of a representative elementary volume
ceases to be meaningful. Only the physics of percolation can
provide the value of p (see [13,49]). However, the relation-
ship /oy =~ (sy — svcv)”_1 when sy, > s, and o/ay = 0 when
sw < Sy, usually provides quite a good representation of the ef-
fect of saturation on the tortuosity of the water phase even in
the vicinity of the percolation threshold (see [44]).

Using the equivalence between ¢sy, /oy, and si;, / F, the total
current density J, given by Eq. (29), can be written as

N

-2 Vg + oF, (34)
qi

N
o= Za,-, (35)

_ n
o = gt )5 (36)

where i is the chemical potential of species i and o; is the
contribution of species i to the electrical conductivity o of the
porous material.

The Hittorf numbers of the ionic species i (dimensionless)
are defined by 7; = o0; /0. From this definition, the sum of all
the Hittorf numbers of a solution is equal to one (the Hittorf
number of a ionic species i represents the fraction of electri-
cal current conveyed by this species during electromigration;
see [21,45-47,50]). When the total electrical current density is
equal to zero, the electrical field associated with a gradient of
the concentration of the ionic species is given by (e.g., [45—47])

N T .
E:Zawi. (37

This electrical field is known as the diffusion or membrane
(electrostatic) potential (e.g., [4,16,21,22,51,52]).

We now analyze the total diffusive flux of the ions, defined
by

1 N

Jd—N;Jz, (38)
N aj Oj

sz_z_z ul+ 2LE. (39)
l=1q i= lq

For a binary symmetric electrolyte, the diffusion flux of the salt
is given by Jq = (1/2)(J(¢) + J(—)) (e.g., [1,43-47]). Two al-
ternative definitions for the mean chemical potential of the pore
water are [35]

N . N .
VMW=%Z%VM?/(Z a—;) (40)
1

i=1

N N
oi oi
Viw= —’VM;?/ y %), (41)
= qi — 4qi
1= 1=
In the case in which these definitions provide similar values for

the mean chemical potential of the pore water, the constitutive
equations are

17 i [y
=7l ] @
: [ o Zil%}
XLy XL

q;

(43)

and L = LT . Diffusion and electromigration of the ions though
a porous material are irreversible phenomena. The symmetry

of L corresponds to the so-called Onsager reciprocity that is
required to ensure that the dissipation of the system remains
positive over time in the vicinity of thermodynamic equilibrium
[1,5,45-47].

Equations (42) and (43) are the constitutive equations. De-
spite the fact that these equations were derived for steady-state
conditions, the material properties entering these equations
should remain unchanged under non-steady-state conditions to
solve a general diffusion problem, Egs. (42) and (43) are com-
bined with continuity equations for the various species existing
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in the pore water of the porous material, in which source and
sink terms represents adsorption and desorption onto the min-
eral surface. Application of the present theory to multi-ionic
diffusion is outside the scope of the present paper, which is fo-
cused on showing the influence of the water saturation upon
the material properties entering into the constitutive equations.
However, we show in the next section that the present model
can be used to explain available experimental data obtained un-
der steady-state conditions for nonreacting species.

4. Applications

While the model developed above is very general and applies
to a multicomponent solution, its simplification to a simple sup-
porting electrolyte will be used below to explain in detail the
influence of water saturation upon the diffusion of the ions in
the interconnected porosity. Therefore, we write the diffusion
model developed in Section 3 for the specific case of a binary
symmetric 1:1 electrolyte (g+) = £e, N = 2). In this situa-
tion, the system of equation describing the spreading of the ions
through the connected porosity of a clay rock is

J_ vy
)=o) &

J|_ 9 0
V'[Jd}_ dr [swatl)]’ )

1

_ |: o ¢ @) —0) j|

— 1 1 ’
@ =0 o) o)

t~n

(46)

where 0 = o(4) + () is the DC electrical conductivity of the
medium and Cy, is the salinity. From Egs. (44) and (46), the
diffusion flux is given by

o +o— o —o(—
2Jd=—< (+>62 ( ))V,uw_( (+>e ())WL @7

In addition, when the total current density is equal to zero
(global electroneutrality), J = 0, the electrical field is given by

VY = (M>VMW. (48)

eo

Using Viuw = kT VInCy, and combining Eqs. (47) and (48),
the diffusion flux is written in a form corresponding to Fick’s
first law of diffusion,

Ja=—DVCy, (49)
2kgT

D= 2B T HT(-yo, (50)
e“Cy

where T(_y =1 —T(4) and D is the (macroscopic) diffusion co-
efficient of the salt (in m? s~!) entering the macroscopic Fick’s
law operating at the scale of a representative elementary volume
of the material [45—47]. While Eq. (50) could appear surprising
to some readers, we show in Appendix A that it reduces to a set
of well-known formulae under the restrictive assumption that
the influence of the electrical double layer can be neglected.
Our model therefore embodies a previous modeling approach
plus the effect of the electrostatic field.

To determine the influence of water saturation on the diffu-
sion coefficient, we need to determine the effect of the satu-
ration upon the Hittorf number of the cation and the electrical
conductivity of the medium. Following [23] and using Egs. (35)
and (36), the Hittorf number of the cation and the electrical con-
ductivity are given by

B W1+ R+ R)

T = , 51
N T e S
n CW
0= (su=53)" = Ben (VI+ R +R)
+ B ( 1+R2—R)], (52)

where B+ are the mobilities of the cation and anion in wa-

ter. The effect of the water saturation upon the dimensionless

number R is (see [27,28])

50

v sl (53)
2eCy

This dimensionless number R represents the ratio of the excess

charge density in the pore space of the clay rock to the total

charge density of a solution in a reservoir in local equilibrium

with the pore space of the clay rock. Low values of this para-

meter mean that the effect of the diffuse layer can be neglected,

while high values of R mean that the rock behaves as a perfect

membrane.

We first discuss the model in the limit R < 1, which corre-
sponds to the case where the influence of the electrical double
layer can be totally neglected. From Eq. (50) and Appendix A,
we show that the (macroscopic) diffusivity of a binary salt D is
connected to the diffusion coefficient of the salt in water Dy, by

R

n

S
D= DWFW, (54)
D = Dysl o™, (55)

which is similar to the second Archie’s law for the diffusion
coefficient.

Before testing Eq. (55) against available experimental data,
it is important to note that a number of authors define the diffu-
sion coefficient, under unsaturated conditions, using the equa-
tion

Ja=—-0D*VCy, (56)

where 6, the water content, is given by Eq. (2) and D* is the ef-
fective diffusion coefficient. Therefore, from Egs. (49), (55),
and (56), the experimental macroscopic diffusion coefficient
D* reported in experimental works is given by

swpD* = Dyshd™ (57)
D* = Dys" 1™, (58)

Introducing s, the percolation threshold discussed in Sec-
tion 3.2, yields

D* =Dy (s&, —sw)" ¢ (59)

From Eq. (54) and (59), we can also easily express the ex-
perimental diffusion coefficient in unsaturated conditions, D*,
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Fig. 2. Diffusion of 36CI" ina sandy loam at different relative saturations of
the water phase (experimental data from [54], silty clay loam).
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Fig. 3. Diffusion of C1™ in a sand at different saturations of the water phase
(experimental data from [14]). The plain line corresponds to the best fit using
the power-law function discussed in the main text with n = 1.6. Note the cur-
vature of the trend is different from those shown in Figs. 1 and 2 because here
n—1 <1 (n=2 corresponds to a straight line).

as a function of its value at saturation, D,,. This yields

-1
D* = D% (sS, —sw)" . (60)

We first analyze the data by Rowell et al. [53], who studied
diffusion between two half-cells of the synthetic isotope 3°C1~
in a sandy loam with porosity ¢ = 0.40. A best fit (r = 0.995)
of Eq. (59) with their experimental results yields s, = 0.10,
n =25, and m = 1.6 (Fig. 1). We also analyzed the data of
Warncke and Barber [54], who performed measurements with
one half-cell with exchange resin paper using samples of silty

clay loam and 36CI~. A best fit of Eq. (59) with their exper-
imental results yields s5, = 0.23, n = 2.7, and m = 1.3 (see
Fig. 2). For loamy carbonates with low clay contents, Hagrey
et al. [55] obtained n = 2.1 with resistivity measurements. We
also compare the model to the experimental data from Lim et
al. [14] using a sand. A comparison between the model and the
diffusion data of a nonreacting species, C1~, is shown in Fig. 3.
A best fit (r = 0.98) of the data with Eq. (60) yields s;, = 0
and n = 1.6 (see Fig. 3). This is consistent with the fact that
for clay-free rough sand packs, [56] found m =n = 1.7 from
resistivity measurements. Experimental data with independent
evaluation of m and n with both resistivity and diffusion data
are needed to confirm our model.

We consider now the case where the influence of the dou-
ble layer cannot be neglected. Unfortunately, there is no ex-
perimental data to test our model. We perform a simulation
for the Callovo—Oxfordian clay rock discussed in [8—11]. The
solution in contact with the clay is assumed to be a sodium
chloride (NaCl) solution (B(4+) = 5.19 x 1078 m?>s~! V~! and
B—y = 8.47 x 1078 m?s~!V~! at 25°C). The volumetric
charge density of the counterions contained in the microp-
orosity of the Callovo—Oxfordian clay rock Q(\), is given by
Q(\), =1 - fo) 0", where fo represents the fraction of the
countercharge located in the Stern layer [34] and QQ, is the total
charge density of counterions per unit pore volume, at satura-
tion, of the clay rock,
0y = pg%CEC, (61)
where the CEC is the cation exchange capacity of the clay
minerals. We use the following parameters for the Callovo—
Oxfordian argillite investigated [8-11,34]: m = 1.95, ¢ =
0.16 (and therefore F = 34), CEC = 0.18 mqu_l, Pg =
2700 kgm’3, n =2, and s5, = 0.10. According to the cal-
culations made recently by Leroy et al. [34], fo =0.94 as a
mean value. In Fig. 4, we investigate the influence of the wa-
ter saturation upon the diffusion coefficient, the bulk electrical
conductivity, and the Hittorf numbers for different salinities.
The decrease of the saturation of the water phase in the clay
rock leads to a strong decrease of the diffusion coefficient and
electrical conductivity of the medium. The model predicts a de-
crease by a factor of 4 of the diffusion coefficient of the salt
when the saturation of the water phase decreases from 100%
to 60%. However, it is clear that the decrease of the diffusion
coefficient with the saturation is more related to the effect of
the saturation upon the tortuosity of the water phase than to
the electrical field resulting from charge separation. Indeed, the
decrease of the diffusivity with the saturation is nearly indepen-
dent on the salinity.

5. Conclusions

In this paper, we have volume-averaged the local Nernst—
Planck equation to determine the effective diffusion coefficients
of a multicomponent electrolyte with some ionic species diffus-
ing through an unsaturated clay rock. The diffusion of the ionic
species is controlled by the tortuosity of the water phase, which
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Fig. 4. Influence of the saturation upon the material properties of the Callovo—Oxfordian clay rock for different values of the salinity Cy . (a) Influence of the
saturation upon the diffusion coefficient of NaCl. (b) Influence of the saturation upon the bulk electrical conductivity. (c) Influence of the saturation upon the
macroscopic Hittorf numbers. (d) Influence of the saturation upon the dimensionless number R.

depends on both the electrical formation factor and the satu-
ration of the water phase. The diffusion of the ionic species
depends also on the excess of electrical charge in the pore
water, which counterbalances the charge deficiency of the in-
terface between the minerals and the pore water. Application
of the model to the diffusion of a nonreacting species agrees
with available experimental data. A simulation for a clay rock
indicates that the influence of the electrical field is relatively
weak.
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Appendix A
A.l. Diffusion in the water phase

In this section, we demonstrate that Eq. (50), for the diffu-
sion coefficient of a salt through the water phase of a charged
material, reduces, in the absence of the diffuse layer, to an equa-
tion that is well known in the literature. We start with Eq. (50),

2kgT

e2Cy,

D= T T(-yo. (A.1)
Equation (A.1) can be written in the following form using the
definitions of the Hittorf numbers, 7; = 0; /o and Eq. (35):
2kg T _
- ZL I (A.2)
e“Cy o) +0-)
From Eq. (36), the ionic contributions to the electrical conduc-
tivity are
=0 Sw
O(+) = e,B(i) C(i) F (A.3)
In the case where there is no diffuse layer, C_'?i) = C?i) (the
concentrations of the ionic species in the pore water of the clay
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rock are equal to the concentrations of the ions in a reservoir lo-
cally in equilibrium with the porous medium). In addition, for
a binary symmetric 1:1 electrolyte, we have COﬂt = Cy, Where
Cy is the salinity. From Egs. (A.2) and (A.3) and the relation-
ship between the mobilities B(+) and the diffusivities of the ions
in the pore water D({t) = (kpT'/e)B(+) (the Nernst—Einstein re-
lationships), we obtain a generalized Nernst-Hartley equation,

Fonf
opl Dl

D=—1CF S (f) —;V. (A4)
D/, + D],

In Eq. (4), we recognize immediately the electrodiffusivity of

the salt in the pore water solution given by the Nernst—Hartley
equation,

o
2p/,, D],

_ )
=
ol

D 77
@R 2

(A.5)

which goes back to Nernst, Robinson and Stokes, and Herned
and Owen (see [4]). From Egs. (A.4) and (A.5), the diffusion
coefficient is given by

s}’l
D= DWFW. (A.6)
At saturation, this equation yields
1
Dsat = Dw F s (A‘7)

where F' = «/¢ (« is the tortuosity of the interconnected pore
space) (see [57-60]). For asand, F ~ ¢~ withm =1.6+0.3
depending on the shape of the grains (e.g., [36]).

A.2. Diffusion in the gas phase

We can also derive a relationship for the diffusion coefficient
of a molecule in the nonwetting phase, which is assumed to be
air. Using the same arguments than to derive the tortuosity of
the water phase as a function of the tortuosity of the pore space,
we can derive the tortuosity of the nonwetting phase o, as a
function of the tortuosity of the pore space. This yields

an o/l —sy), (A.8)

and therefore o, ~ qbl’m/(l — Sw). By using m = 1.5 (for
spherical particles), this yields oy ~ s, 1¢=1/2. This can be
compared with the empirical expressions given by Milling-
ton [61], an ~ 55 °¢~/3, and Moldrup et al. [62], ap ~
sg_ 3/ 2¢_1/ 2 If we consider Eq. (A.8), we can write the effective
diffusivity of a gas in the air phase as

D, D,

D= =2 = (1 —su),
oy o

(A.9)

where D, is the diffusion coefficient of the molecule in air. This
is in agreement with the formula given by Currie [63] and used
by Ball [64] and Epstein [39] (see also [65]).
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3.5.3. Conclusion de I'article et perspectives

Le modéle de diffusion ionique en conditions deisdion partielle présenté dans cet
article est une approche semi-empirique pour d&&es mécanismes de diffusion en fonction
de la saturation. Il s’ajuste bien aux données mx@htales issues de la littérature. Les
parametres d’ajustemerft pum etn) pour ces données de diffusion ionique correspande
trés bien aux valeurs mesurées électriguementesumatériaux similaires lors de précédentes
études. Il serait néanmoins tres intéressant dércan l'interopérabilité des paramétres
utilisés ¢ ou m et n) en réalisant sur un méme échantillon des mesigesoefficient de
diffusion et de conductivité électrique (en lesmptrétant avec I'approche proposée dans le
chapitre suivant). De la méme maniére, il seras tintéressant de comparer les futures
données expérimentales de diffusion dans les gidu COx en conditions de saturation
partielle avec le modéle que nous proposons. Desteiesures sont actuellement réalisées par
le CEA pour des saturations supérieures a 0.85 ldacadre du Groupement de Laboratoire
Transfert piloté par 'Andra. Pour ces expérimentet, la saturation est contrblée par des
méthodes osmotiques, 'activité de I'eau dans latem au contact avec les échantillons étant
diminuée par une forte concentration de macromddéc{polyéthylene glycol). En attendant
ces resultats, les parametres du modele ont pu d&ierminés par d’autres méthodes
(électriques, thermiques) sur des échantillonsigdiinent saturés. Leur détermination fait
I'objet des chapitres qui suivent.
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3.6. Conclusion

Ce chapitre consacré aux phénomenes de diffusios tes argilites du COx en
conditions saturées et partiellement saturées mante les modeles de transport que nous
avons développés permettent, dans I'état actuehade connaissances, d’expliquer et de
prévoir les phénomenes de transferts diffusifs Esupgans des milieux microporeux. Ces
modeles sont basés sur linteropérabilité de par@méntrinséques aux milieux poreux.
Ainsi, les principaux parametres pour prendre anate la géométrie de I'espace poral et de
la solution sont basés sur les deux lois d’Arcliee{n) et sur la théorie de la percolation

(s,,), dont on verra plus loin que ce paramétre estianesurable électriquement. De méme,
les parametres géochimiques, tels que le potatgi€@onnan ¢,,), peuvent étre déterminés a

partir du modéle de triple couche.

Le chapitre qui suit s’attachera a mettre en eéwdeliinteropérabilité de ces
parametres en vue de [l'utilisation de méthodestrédees (la résistivité électrique et la
polarisation provoquée spectrale) pour la caraa@aon des phénomeénes de transfert diffusif
dans les argilites du COx partiellement saturées.
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Chapitre IV : La Polarisation Provoquée Spectrale d ans les

argilites du COx partiellement saturées

4.1. Introduction

La Polarisation Provoquée Spectrale (PPS) est um¢hade électrique dont
I'utilisation se développe a un nombre croissant pieblématiques en géosciences de
I'environnement. Ces dix derniéres années, de nembauteurs ont mis en évidence des
relations entre le signal mesuré par la PPS efpdgwiétés intrinséques du milieu poreux
(perméabilité, capacité d’échange cationique, rtidgité). Comme nous lI'avons évoqué dans
le chapitre 2, certains auteurs ont commencé aiestWdEDZ des formations argileuses
profondes avec cette méthode. Dans ce chapitres sommencerons par présenter les
récentes avancées dans la théorie des phénomenasladisation des milieux poreux en
domaine fréquentiel. Ensuite, nous présenteromadgriel et les méthodes utilisées durant
cette these pour acquérir des données de PPSséchlantillons d’argilites du COx. Enfin,
nous présenterons l'article Jougnot et al. (20%O%pectral Induced Polarization of partially
saturated clay-rocks: A mechanistic approach » publié dans Geophysical Journal

International .
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4.2. Théorie sur la Polarisation Provoquée Spectral e

4.2.1. Définitions

L'une des difficultés dans la littérature concetnlarPolarisation Provoquée Spectrale
(PPS) est la diversité des appellations utiliséms fpa décrire. La présente section a pour
objectif de poser les définitions des parametresadinéorie que nous nous proposons de

développer ainsi que leurs représentations.

4.2.1.1 Lois fondamentales :

La loi dAmpeére est I'une des quatre lois fondarakst de I'électromagnétisme
définie par (Maxwell, 1892):

. aD
OxH=j+—, 4.1
i o (4.1)

ol H est lintensité du champ magnétique (en Amrj=0E la densité de courant de
conduction (en A M) définie par la loi 'OhmD = ¢E le déplacement diélectrique (en C m
%) et t le temps (en s), avecle champ électrique (en V' La conductivité électrique (en
S m) et la permittivité diélectrique (en F m') sont les deux paramétres qui peuvent étre
utilisés pour décrire la polarisation provoquéectde. On considére un champ électrique
dépendant de la fréquence et défini dans le dontaimgplexe par :

E=E,exfiat), (4.2)
ol « = 27f est la fréquence angulaire (en rdjl qui se rapporte & la fréquenicéen Hz) ef

défini pari? = -1. En reprenant I'équation 4.1, on peut définir émsité de courant totald
comme la somme d’un courant de conduction et daurant de déplacement :

J'=(o+iax)E, (4.3)
ou o et ¢ sont des scalaires complexes dépendant de laefiéqull existe deux conventions
de signes pour ces parameétres. Nous utiliseromsrgention de Fuller et Ward (1970) et
Keller (1988):0 =o' +icg" et e =¢'+ig". La seconde convention est proposée par Olhoeft
(1979):0=0'+io" ete=¢"-ig", de facon a ce que tous les parameétees ", &' et
£") soient positifs. La densité de courant totalet j@¢ne réécrite telle que :

J'=0*E, (4.4)
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avec o* =0, +iwE, la conductivite complexe. La conductivité effeef o, , et la
permittivité effective,&,, , sont des scalaires réels dépendant de la fréegugocont chacun

une contribution issue de la conduction, et unesailg la polarisation, tels que :

Oy =0 —we", (4.5)
0_"

E. =& +—. 4.6

wTE (4.6)

Notons que- ac” est toujours positif.

4.2.1.2 Les différents aspects de la polarisationrgvoquée spectrale :

Dans la suite de nos développements, nous parleé®renductivité complexeg * ,

ou de résistivité complexgg ,son inverse, défini par :

1
o*’

P = (4.7)

La conductivité complexe peut étre décomposée eiepaelle (Re) et imaginaire (Im), ou

bien en une amplitudéy*|, et une phasep :

o* =Relo*)+Im(o*) =|o*|expli¢) .= (4.8)

L’amplitude et la phase sont respectivement défipar :
o = JReo*) +Im(o*)? (4.9)
¢ =tan™ im(c*) (4.10)

Relo*)
Ces propriétés sont valables pgar et il est intéressant de noter que sa phase akt ag

celle deg * Les parties réelles et imaginaires de ces detanpztres peuvent étre reliées par

les deux formules qui suivent :

o)z, 1|2 Re(p*)= 0, (4.1)

0—*

Im(o*) = 1 ~Im(o*)=ar,, . (4.12)
o

Ces différentes définitions conduisent a différemiessibilités de représentations du signal de
Polarisation Provoquée Spectrale.
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4.2.1.3 Les différentes représentations du signaP :

Une autre difficulté concernant la polarisationyarguée spectrale, est la multiplicité
des représentations utilisées dans la littérat@ette difficulté tient a la complexité de

représentation sur un seul graphique d'un speetrdtéquence, de scalaires présentant une

partie réelle et une partie imaginaire.
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Figure 4-1 : Trois types de représentations du sigthde PPS : (a) amplitude et phase en fonction de |
fréquence, (b) partie réelle et partie imaginaire e fonction de la fréquence et (c) diagramme d’Argan

(Ghorbani, 2007).

La figure 4-1 montre un signal de polarisation puuwee spectrale synthétique (entre

1 mHz et 1 kHz) proposé par Ghorbani (2007), etésgnté sous trois formes différentes. La
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fonction Cole-Cole utilisée pour créer ce signattbgtique sera développée plus loin. La

premiére forme de représentation consiste en landgesition du signal en amplitudier*|
(ou |p*), et phaseg (Fig. 4-1a). Par convention, la phase est reptésarégativement ¢

et en mrad. La deuxiéme forme représente les padéidlesRe(o*) et imaginairesm(c*)

du signal en fonction de la fréquence (Fig. 4-Ib¢. méme que pour la phase, la partie
imaginaire est aussi représentée par son oppdsé(a*) afin de représenter des « pics »
positifs dans le signal de polarisation provoqueectale. La troisieme représentation
courante est le diagramme d’Argand : il s’agit dprésenter la partie imaginaire en fonction
de la partie réelle (Fig. 4-1c). On notera queMaleurs dans le diagramme d’Argand sont
souvent normalisées par la valeur de la partideréela fréequence la plus basse. Chacune de
ces représentations présente des avantages etcdesénients en fonction de ce qu’on veut

illustrer.

4.2.2. Modeles empiriques

L'utilisation de modeles empiriques est en génkxgremiere approche utilisée pour
reproduire les phénomenes physiques. Cette seaiondécrit les modeéles les plus
frequemment utilisés pour la représentation mathigoea des signaux de polarisation

provoquée spectrale.

4.2.2.1 Le modele Cole-Cole :

Le modele le plus utilisé dans le domaine de lafgdtion Provoquée, fortiori pour
la PPS, est le modéle empirique proposé par Cdlmlet (1941) qui permet de représenter les

fonctionso* (a ) ou £€* («). Ce modele est une extension du modele de retexxdd Debye
défini pour la permittivité diélectrique complexe* :

g0 —¢g”

X (W) =" + _ ,
1+iwr

(4.13)

ou les indiceswo et 0 indiquent respectivement les limites hautgueice et DCf(= 0 Hz) de

la permittivité.z est le temps nécessaire a la relaxation de laigali@n dans le milieu. Dans
le modele de Debye, la distribution des temps tixadion est un Dirac. En général, il existe
toute une distribution de temps de relaxation ¢ Le modele Cole-Cole (C-C) introduit
le parameétre empiriqueafin de représenter cette distribution continu¢etieps de relaxation
(Cole-Cole, 1941) :
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el —¢g”

8*(0))28 +W.

(4.14)

Pelton et al. (1978) réécrivent le modéle Cole-Cudeir la résistivité et la conductivité

complexe :
p*(@) = p1-m1-— (4.15)
M T e )| '
_ 0 (iwr)*
oc*(w=0"|1-m|1- , , (4.16)
1+ (iwr)° @-m,)
oum est la chargeabilité, qui peut étre déterminée par
0_ Ao 0
m, = (%j -1-Z_ (4.17)
P g

La figure 4-1 illustre le modéle Cole-Cole pour lealeurs suivantes p°=10°Q m,

7=0,05sm.=0,7etc=0,7.

Le modele Cole-Cole utilise une distribution dempe nécessaires a la relaxation de
la polarisation induite dans le milieu lors de laesure. Cette fonction de distribution
normalisée (distribution de probabilité) des terdpselaxation associée au modele Cole-Cole
(Cole et Cole, 1941 ; Botcher et Bordewijk, 1978)la suivante :

1 sin[n(c-1)]
f(r)=— :
27t cosHelIn(r/7, )| - codr{c - 1))

Cette distribution est symétrique paur 7o et se rapproche d’'une distribution log-normale

(4.18)

pour 0,5<¢<1,0 (Fig. 4-2). On notera que= 1,0 est un Dirac (un temps de relaxation

unique), ce qui correspond a la définition du med#fd Debye.
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Figure 4-2 : Sensibilité de la distribution des tems de relaxation au paramétre Cole-Cole pout, = 10° s
(Eq. 4.18).

Les parametres du modele Cole-Cole informent ssiplenomenes de polarisation
qui ont lieu dans le milieu poreur. etz dépendent de la quantité et de la taille des él&sne
qui se polarisent (Pelton et al.,, 1978; Luo andnghal998), tandis que dépend de la
distribution de la taille de ces éléments (Vanha@87; Luo and Zhang, 1998). Cosenza et al.
(2007) ont utilisé le modéle Cole-Cole pour intétpr des mesures de polarisation provoquée

spectrale sur des échantillons d’argilites de Tennine.

4.2.2.2 Le modele CPA :

Le modele de Drake, dit aussi modele CPA (pour @onghase Angle, soit angle de
phase constante), a été développé pour les dogué@pparaissent comme une ligne droite
dans les hautes fréquences sous la représentaiomidgramme d’Argand (Van Voohris et
al., 1973; Vinegar and Waxman, 1984; Borner et1#93, 1996; Weller et al., 1996 ; Fig. 4-
3). Pelton et al. (1983) en proposent I'expressjoirsuit :

* — A0 1
p* (@) =p°| ———= | (4.19)
(1+|a)r)

ou I'amplitude et la phase se définissent commie: suli
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0% = p°() 7, (4.20)

p="a. (4.21)
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Figure 4-3 : lllustration du modéle CPA sur un sigral synthétique sous deux représentations : (a)
I'amplitude et la phase en fonction de la fréquencet (b) le diagramme d’Argand (Ghorbani et al., 20@).

4.2.2.3 Les modéles issus de Cole-Cole :

Plusieurs modéles sont directement issus de matdits du modele Cole-Cole. Par
exemple, Pelton et al. (1978) proposent le modildeddouble Cole-Cole, qui est le produit
de deux modéles Cole-Cole :

* - A001_ - 1 — _—1
pr@=p {1 mﬂ(l 1+(iwr)qﬂ{l mcz(l 1+ (iwr)® ﬂ 4.22)

Les indices 1 et 2 correspondent respectivemenbassges et hautes frequences. Ghorbani et
al. (2009) ont réecemment travaillé sur les argilitet COx a différentes saturations (Annexe
A2). lls ont montré que le modéle double Cole-Gailgt le plus a méme de décrire le signal
mesuré sur des argilites du COx non saturées (moaichauffées) (Fig 4-4). L’évolution des
parameétres du double Cole-Cole calculés par inmergipartir de mesures sur 2 échantillons

d’argilites était différente t; est constant, tandis qug augmente avec la saturation et que

mz/,o0 diminue (voir 'annexe A2).
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Figure 4-4 : Modele double Cole-Cole optimisé pouleux échantillons d’argilites du COXx partiellement
saturés : (a) amplitude et (b) phase en fonction da fréquence.w correspond a la teneur en eau massique
(Ghorbani et al., 2009).

Une autre variante du modéle Cole-Cole est le neod2avidson-Cole (D-C)
développé par Davidson et Cole (1950) :
0 1
pr@=p | l-m|l-—1|. (4.23)
(1+|a)r)
Pelton et al. (1983) propose une généralisationndedeles Cole-Cole, Davidson-Cole et
CPA comme suit :
0 1
pr@=p | l-m |l || (4.24)
L+ (iar)]
Poura =1 ouc = 1, on retrouve respectivement le modele Colee©al le modele Davidson-
Cole ; tandis que sm.=1 etc=1, on obtient le modele CPA. En utilisant ce #&led
Ghorbani et al. (2009) ont pu représenter les sigr2PS d’échantillon d’argilites a faible

saturation aprés chauffage (Fig. 4-5, Annexe A2).
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Figure 4-5 : Modéle Cole-Cole généralisé optimiséopr deux échantillons d’argilites du COx faiblement
saturés et apres chauffage : (a) amplitude et (b)lyase en fonction de la fréquencev correspond a la
teneur en eau massique (Ghorbani et al., 2009).

4.2.3. Modeles mécanistiques

Chelidze et Gueguen (1999) proposent un état de des modeéles théoriques de
spectroscopie diélectrique, un des autres nomsadg@olarisation provoquée spectrale,
appligués aux milieux poreux. Plus récemment Compé2005) propose un état de l'art de

ces phénomenes de polarisation dans une tresgamme de fréquence.

4.2.3.1 La polarisation de Maxwell-Wagner :

La polarisation de type Maxwell-Wagner est souveppelée la polarisation de
volume pulk polarization en anglais). Ces phénomeénes de polarisation igsnd lla structure
géomeétrique du milieu, c'est-a-dire a I'agencended différents composants de ce qu’on

qualifie souvent de mixture (mélange d’au moinsxdeamposants : grain et solution par

exemple).

La théorie des transports électriques dans leseumilicomposites est basée sur
'approche de Maxwell (1892). Wagner (1914) I''¢éi pour caractériser le comportement
d’'une mixture de deux milieux diélectriques : unsEension de spheres en solution. Cette
approche est dite des milieux effectifs, car elke\va déterminer un paramétre de transport

unique pour la mixture a partir de ceux des élémeui la constituent. La méthode auto-
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cohérente différentielle de Bruggeman (1935) perdiebtenir la conductivité effective
d’'une mixture constituée d’un fluidé et d’'un solide ) :
%
o-05 (O
s (_fj =g, (4.25)

o, -0\ O
ou g, et oy sont respectivement les conductivités du fluiddwesolide, tandis que est la
porosité du milieu. L'intérieur des grains étant isolant électrique, leur conductivité
correspond a la conductivité de leur surface (geiction 4.2.3.2). Hanai (1968) généralise
cette formule aux conductivités complexes € o +iar) pour proposer le modéle Maxwell-
Wagner-Bruggeman-Hanai (MWBH) :

N\
* — * ag
7 Us*( f j = 9. (4.26)
0" =0y

L’approche MWBH est tres utilisée dans la littéraiuet recemment, Cosenza et al.
(2008) ont développé une approche itérative dersakdle milieux effectifs différentiels pour
prendre en compte une troisieme phase dans la mabet I'appliquer a des argilites

partiellement saturées.

Afin d’appliguer ce modéle au cas des mixtures demrains ne sont pas sphériques,
Sen et al. (1981), Mendelson et Cohen (1982) etiBus(1983) généralisent le modéle
MWBH :

D
g* _US* Oy * _
2 *_Us*( g* j 7 @27

ou D est I'exposant de polarisation qui dépend de lméodes grains. En utilisant le premier
indice d’Archie tel quem:]/(l— D), I'approche Bruggeman-Hanai-Sen (BHS) permet de
déterminer la conductivité effective d& la fagcon suivante :

o, *(1-0s*/o, *\"
o* = . (4.28)
F \1-0.%/0*

Notons qu’en négligeant la conductivité de surface*, I'équation conduit a la forme de la

premiére loi d’Archie :

or=—"_. (4.29)
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L’équation 4.28, présente linconvénient de ne miuvétre résolue que
numériguement par des itérations successives. ddig’affranchir de ce probléme, Revil et
al. (1998) proposent une approximation de cettecaphye des milieux effectifs différentiels,
en prenant pour hypothese que la conductivité uiddlest tres supérieure a la conductivité

du grain. C'est-a-dire que le nombre de Dukhin diemvérifie :

0— *
Du* = % <1. (4.30)
O
Cette hypothése est généralement valable pour ileurporeux. La solution proposée par

Revil et al. (1998) s’écrit :

*
f

ot = [FDU*+%(1—DU*)(1—DU*+\/(1—Du*)2+4FDu*ﬂ. (4.31)

Cette solution est utilisée dans le modeéle de salton provoquée spectrale développé par
Leroy et Revil (2009) pour les milieux argileux. otera que Revil (2000) propose la
formule suivante comme asymptote pour la hauteisalDu* << 1) :

o;* [1+ .
< m(F -1)Du*]. (4.32)

On retrouve cette formulation dans la théorie deide et Sharma (1990).

o* =

La polarisation de Maxwell-Wagner (MW) est liéeadtructure du milieu poreux
comme en témoigne l'utilisation de parametres péiysiques i, m) ou bien simplement de

forme des graind)).

4.2.3.2 La polarisation de la couche de Stern :

La polarisation de Stern, parfois appelée poladsatElectroChimique (EC)
correspond aux phénomenes de polarisation liés Bolible Couche Electriqgue (DCE) de
l'interface solide-solution. Les grains d’'un miligaoreux sont isolés électriquement. Leur
structure cristallographique ne permet pas le ggsdas charges en leur sein. La composante

solide (o4 *) de la conductivité effective du milieu poreux (par extension de la mixture),

vient donc de la migration des charges a leur sarfa

O’Konsky (1960) est le premier a avoir calculé ¢tdapisation de particules sphériques
de rayon a dans un volume de conductivité donnétesduisant une conductivité de surface
qui dépend de la frequence. Cette conductivité ¢exepde surface est liée a la migration des

ions dans la double couche électrique perpendremhant a la surface des grains sous I'effet
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du champ électrique imposé. Schwartz (1962) reptambtion de conductivité de surface
liée a la double couche comme fonction de la fragage mais en imposant d’autres
conditions : I'ion migre tangentiellement a la swé du grain mais ne peut s’extraire de la
double couche, il est fixé a la surface. Cette agipeg mene a I'’énonciation d’'une définition

du temps de relaxationqui dépend du rayon du grain considéré et du ioieft de diffusion
DP® de I'ion dans la double couche électrique :

a2

r= 2DDCE '

(4.33)

Schurr (1964) propose une sorte de généralisagembdeles de O’Konsky (1960) et
Schwartz (1962) en considérant une double coucketriglue qui se divise en deux
compartiments : interne et externe. La partie imdest une fine couche ionique « fixe » liée a
la surface des grains et dont les ions ne peuvégremque tangentiellement a la surface,
tandis que la partie externe correspond plus auagend’ions attirés par la surface mais libres
de migrer a la fois tangentiellement et perpendiceiment a la surface du minéral. Il n'y a
pas d’échange ionique entre les deux compartiméirie. des limites de ce modéle est la
difficulté a quantifier la quantité d’'ions présent@ns chaque compartiment. Il est intéressant
de remarquer que cette conceptualisation se rappmiec modele de triple couche de Leroy et
Revil (2004) avec une couche de Stern et une codithese et pour lequel on rajoute un
modéle de complexation entre les ions de la salytiorale et les sites actifs a la surface du
minéral. Pour la suite, nous utiliserons les natide couche de Stern et de couche diffuse
pour décrire respectivement la partie interne fieela double couche électrique et la partie

externe libre d’échange avec I'électrolyte.

Nous noterons, sans le développer, gu'il existeatésurs qui basent leur approche de
polarisation électrochimique sur celle d’'une coudtiise ouverte sur I'électrolyte (Dukhin
et Shilov, 1974 ; Fixman, 1980).

4.2.3.3 L'approche des phénomenes de polarisationgerposes :

Les approches mécanistique plus récentes de laigadian Provoquée Spectrale font
intervenir un principe de superposition des phénmaale polarisation (Lesmes et Morgan,

2001 ; Leroy et al., 2008 ; Leroy et Revil, 200Sglon ces auteurs, cette superposition a
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rendu difficile I'identification de la mécanique si@rocessus dans les milieux poreux : en

effet, pour les comprendre, il faut déconvoluerdéirents signaux qui les constituent.

Lesmes et Morgan (2001) reprennent I'idée d’'unempgdtion de la couche de Stern
(appelée couche fixe) selon la formule de Schwag6?) (Eq. 4.33) qu'ils proposent de

convoluer a la distribution de taille de grain diien. La conductivité de surfaces du

milieu est donc le résultat de la superpositionaewluctivités liees aux différentes tailles de
grains a différentes fréquences :

GS*:Tf(a)crs*(au)da, (4.34)

ou f(a) est la distribution de taille des grains (PSD mParticles Sze Distribution). Le

volume total de la PSD est normalisé tel que :
j f(a)da=1. (4.35)
0

La conductivité de surface ainsi obtenue est emsmitroduite dans un modéle de type
polarisation de Maxwell-Wagner, et plus précisémlanméthode issue de I'approche des
milieux effectifs BHS (Eq. 4.28).

Cette méthode a été reprise et développée, pouastesnblages de billes de verre
saturés en eau par Leroy et al. (2008) en utilisantodéle de triple couche de Leroy et Revil
(2004). L'approche TLM permet l'utilisation d’'un rmdéle géochimique efficace pour
déterminer la conductivité de surface liée a lacbeude Stern (Fig. 3-1 et section 3.2.2.3).
Ces auteurs considérent que la couche diffuse pelagse pas, car elle forme gontinuum
a travers le milieu poreux : le déficit de chargaslla couche liée a un grain sous I'effet d’'un
champ électrique est immédiatement compensé parvéa des charges de la couche diffuse
du grain adjacent. Leroy et al. (2008) ont montré g polarisation de la couche de Stern est
non seulement convoluée a la taille des grainss magsi aux hétérogénéités de la surface des
grains (rugosité) (Fig. 4-6). De la méme maniere ghez Lesmes et Morgan (2001), la
conductivité de surface obtenue par I'équation 488incluse dans une approche BHS. La
figure 4-6b montre que la prépondérance attribi@edgmodele aux différents mécanismes
de polarisation dépend de la gamme de fréquencesdérées. Ainsi, les hautes fréquences
sont dominées par les phénomeéenes Maxwell-Wagnes, yiennent les phénomeénes de

polarisation électrochimique (noté EC sur la figdréb) : plus I'élément polarisé est grand,
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plus sa prédominance se fera dans les basses ricagueCette derniere observation est liée

directement au modéle de Schwartz (1962) (Eq. 4c@8hme proposé par Lesmes et Morgan
(2001) :

D DCE
f=2 (4.36)
A
0.40 10° : : : : ; : :
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Figure 4-6 : Corrélation entre la distribution de taille des grains et le déphasage du signal PPS, et
influence de la salinitéC; : (a) distribution de taille des grains normaliség(b) photographie de la rugosité
a la surface d'un grain et (c) déphasage du signBPS en fonction de la fréquence (Leroy et al., 2008

Suite a ce modele pour les assemblages de billeemdes, Leroy et Revil (2009)
utilisent le modele de triple couche pour expligigsr phénomeénes de polarisation provoqueé
spectrale dans les minéraux argileux (kaolinitbted, smectite, interstratifiés...) saturés
d’électrolyte NaCl. A partir du modéle de tripleuohe dans le milieu considéré, les auteurs
redéfinissent un des parametres clés de leur moeéeteefficient de partage qui décrit la
fraction de contre-ions (ici Naprésents dans la couche de Stern :

0
rX-Na

o XM 4.37
Ty e (4.37)

avec I'QiNa et IS, respectivement les équivalents densités de diesontre-ions dans la

couche de Stern et dans la couche diffuse (en rediions adsorbés pardn On notera que
ces deux parametrds, . et Iy, sont de I'ordre de dm™ et sont donc souvent exprimés

en nn¥ pour une simplification de I'écriture.
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Leroy et Revil (2009) proposent de différenciectenportement de deux groupes de
minéraux a travers deux modeéles de conductivitésptexes de la couche de Stern : d'une
part les kaolinites et d’autre part les minéraugilaux de type 2:1 comme les illites, les
smectites et les interstratifies illites-smectit€ette différentiation est liee a la structure
méme des minéraux et a la position des sites olieanies phénoménes de complexations
géochimiques pris en compte par le modeéle de tapleehe. La figure 4-7 illustre la position
des sites de surfaces de la kaolinite sur lessad&e minéraux, tandis que pour la smectite, ils
se trouvent sur les surfaces basales. Les strgatierees deux groupes de minéraux induisent
aussi une différence fondamentale concernantpéetdouche électrique : contrairement aux
kaolinites, on peut considérer que I'eau interpatéire qui se situe dans les assemblages de
smectite, illites ou interstratifiés, n’est compesque de couches diffuses. Ainsi, la
conductivité complexe de la double couche électridiune particule de kaolinite de rayan

se définit par :

ZOO
Os :i(zg +z°g)—i_—3, (4.38)
a, 8, (L+iar,)
avecz? et 2z, les contributions de la couche diffuse et deolacbe de Stern telles que :
e =B’ (4.39)
32 =B%r2. (4.40)

ou B etB° sont respectivement les mobilités ioniques daneolzche diffuse et dans la

couche de Stern. Au contraire, la conductivitéaldduble couche électrique d’'une particule
de smectite, illite ou interstratifiés illite-smiet n'a qu’'une contribution de la couche de
Stern (car la couche diffuse est confondue aveailf@rale et forme ucontinuum) :

g, =% (—' “o j (4.41)
a, \l+iwr,
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Figure 4-7 : Structures et surfaces géochimiquemeictives pour deux types de minéraux argileux : (da
kaolinite et (b) la smectite (Leroy et Revil, 2009)

Cette polarisation ElectroChimique est ensuite obrée a la taille des grains, ou, Si
celle-ci n’est pas disponible, & une distributioie=Cole de taille des grains optimisée (Eq.
4.18). Le modéle de Leroy et Revil (2009) pour meméraux argileux inclut ensuite ces
phénomenes de polarisation de la couche de Stem wae approche des milieux effectifs
différentiels de type BHS pour les phénoménes darigation Maxwell-Wagner. Ces auteurs
utilisent I'approximation proposée par Revil et €.998) (Eq. 4.31). Le modele de
conductivité complexe ainsi obtenu explique tré&nhdes résultats expérimentaux issus de la
littérature (Fig. 4-8).
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Figure 4-8 : Comparaison entre les conductivités ffctives mesurées par Arulanandan (1969) et la
prédiction du modele proposé (Leroy et Revil, 2009)

A partir de ce modele de polarisation provoquéetsgie dans les minéraux argileux
en conditions saturées, nous avons développé urélmadhbns les argilites du COx
partiellement saturées. Tout comme le modéle dasitin au chapitre 3, cette extension au
domaine de la saturation partielle est basée suoliele de triple couche non-saturée (Fig. 3-
5) et les changements de variables proposés pdrdReV. (2007). On notera néanmoins que
le modéle macroscopique de conductivité électrignodarisation de Maxwell-Wagner) dans
le milieu non saturé est issu de la prise de moyerslumique des équations locales de

Nernst-Planck :
o = %[(sw ~s)'a, * +(F 1o, 7| (4.42)

On remarquera que ce modéle de conductivité éeetrest trés semblable a I'équation 4.31
de Revil (2000). Tout comme le probléme de diffasion retrouve la notion de saturation
critique issue de la théorie de la percolationté€approche basée sur la percolation pour la
conductivité électrique se retrouve notamment damsodele de Shante et Kirkpatrick (1971)
(pour d’autres modeles électriques basés sur zofaion, voir la derniére partie de la revue

proposée par Chelidze et Gueguen, 1999).

Ce modele sera développé, détaillé et confrontées dbnnées expérimentales

obtenues sur les argilites du COx partiellemeniréas dans la section 4.4 de ce chapitre. Il
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fait I'objet de l'article «Spectral Induced Polarization of partially saturated clay-rocks. a
mechanistic model applied to the Callovo-Oxfordian argillites» soumis aGeophysical

Journal International.
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4.3. Matériel et méthode de mesure de PPS en labora toire

Durant les dix dernieres années, conjointement @eldppement de nouvelles
théories et applications de la polarisation provgspectrale, la technologie des appareils de
mesures s’est améliorée en précision et en vite&seuisition. Nous présenterons ici
I'appareil de mesure en polarisation provoquéetsglecutilisé pour les mesures ainsi que le

traitement des résultats bruts réalisés pour litiia des données durant ce travail de thése.

4.3.1. Appareillage

Le Laboratoire Central d’Electronique (ZEL) de dhli(Allemagne) a récemment
développé un systéme de mesure de la Polarisatonoduée Spectrale : le SIP System. Cet
appareil de mesure a fait I'objet d’'une publicatsmentifique qui détaille ses caractéristiques
(Zimmermann et al., 2008). Son principal atoutdsstprésenter la plus grande précision de
mesure de la phase des appareils existant a I'izetuelle (moins de 0,1 mrad), pour la plus
large gamme de basses fréquences utilisée engatlan provoquée spectrale (entre 1 mHz
et 45 kHz).

4.3.1.1 Vue d’ensemble du systeme :

Le principe de la mesure est d'injecter un coumettrique alternatif (sinusoidal)
dans un échantillon et de mesurer la tension d@aws pour en déterminer I'impédartie
(en Q). On notera que l'injection du courant se fait powme tension constante entre les
électrodes d’injection, le courant qui traverseliéntilon dépend donc de la résistivité de
celui-ci. Cette tension imposée aux bornes de &atilion est réglable par l'utilisateur (par
défaut, 5V). Afin d’acquérir le meilleur signal gmible, cet appareil se décompose en
plusieurs parties (Fig. 4-9) :

- L'ordinateur qui contréle et synchronise les diiéis composants par un

programme Labview « SIP-M » (Fig 4-9a),

- La carte PCI qui sert d’interface entre le boitd&mplification et I'ordinateur. Il

s’agit d’'un convertisseur de signal analogiqueigna digital, ADC @nalogic to
Digital Converter) (Fig 4-9c),
- Le générateur de fonction (Agilent) contrélé pardinateur via USB et relié au

boitier d’amplification par fibre optique (Fig 4-Rb
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- Le boitier d’amplification est l'interface entreéthantillon et le reste du systeme
(Fig 4-9b).

Figure 4-9 : Photographies des différents composasiiu SIP system : (a) Vue d’ensemble, (b) Systeme
d’acquisition et (c) Carte PCI (ADC).

4.3.1.2 Le boitier d’'amplification :

La principale avancée proposée par le SIP Systérsaegrande précision de mesure.
Cette derniére est en grande partie liée a la @hiocedu boitier d’amplification (Fig. 4-10).
En entrée, le boitier recoit un courant sinusoidéurni par le générateur de fonctions
(contr6lé par le programme SIP-M de I'ordinateum) fles cinq cables optiques bleus, Fig 4-

10a) Ce signal amplifié puis imposé aux bornesé@whantillon sous la forme d’'une tension
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choisie par l'utilisateur entre les canaux 1 etcdbles tri-axiaux blindés gainés de orange,
Fig. 4-10a). La tension est ensuite mesurée erimtspsur I'échantillon et ces 4 signaux sont
renvoyeés a I'amplificateur (cables gainés d’oran@® signal est ensuite amplifié et renvoyé
a la carte PCI de l'ordinateur (par les quatre efibptiques gainés de bleus restant).

Les signaux mesurés sont convertis en signauxadigipar la carte PCI, puis stockés
et traités automatiquement par le programme SIFelMt donner I'amplitude et le déphasage
du milieu. Il y a quatre canaux qui vont de I'arfiplteur a la carte PCI : CHO, CH1, CH2 et
CHS. L'utilisation de cables triaxiaux blindés (oges) ou de fibres optiques (bleus)

permettent d'éviter toute forme de perturbatiorsttbmagnétiques..

Yooy
zsbunyssio

function RS232
generator

Figure 4-10 : Boitier d'amplification : (a) photographie et (b) circuit électronique (extrait de
Zimmermann et al., 2008).

4.3.1.3 La mesure de I'impédance dans I'échantillon

La précision du systeme de mesure est liee a leamn de la divergence entre les

valeurs mesurées et les valeurs vraies de I'impeddo milieu. Cette correction est rendue

128



possible par I'analogie électrique de I'échantil(®ig. 4-11a). Les calculs d'impédance vraie
au sein de I'échantillon sont détaillés chez Zinmmeamn et al. (2008).

Les canaux 1 et 4 sont connectés aux électrodeection (C1 et C2), tandis que les
canaux 2 et 3 le sont aux électrodes de potertiekf{ P2). Néanmoins, le SIP System mesure
toutes les tensions dans le milieu afin de procédgrcorrections évoquées plus haut.

Il est important de comprendre que la mesure PRIBé&é sur un échantillon n’est
représentative que de I'espace qui se situe ezdgreddux électrodes potentielles (P1 et P2) et

qui correspond a la zone rouge en transparenda figure 4-11b.

Figure 4-11 : (a) Analogie en circuit électrique dééchantillon et de son interface avec le boitier
d’amplification (extrait de Zimmermann et al., 2008 et (b) photographie de I'échantillon et identifi@tion
de la zone effective des mesures (en rouge).

4.3.1.4 L'interface systéeme-utilisateur :

Le programme SIP-M qui coordonne, synchronise lg&rdnts composants du
systéme et interprete le résultat des mesures RRS @ncu par le ZEL de Jilich sous un
environnement LabView de facon a étre visuel epsnd’utilisation (Fig. 4-12). La liste des
fréquences utilisées et leur possible redondantelagssée a la libre appréciation de
l'utilisateur dans une gamme allant de 1 mHz a M5.kAfin d’éviter les interactions avec
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I'électricité du réseau domestique dans le labaatte la Colorado School of Mines, nous
n'avons fait aucune mesure a 60 Hz.
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Figure 4-12 : Interface du programme SIP-M sous urnvironnement LabView.

L’affichage des tensions transmises par le bodti@mplification (canaux CHO a CH3)
sur I'écran permet de vérifier le bon déroulememtlal mesure. A la fin de la mesure, une
routine MatLab crée un graphique pour I'affichags désultats bruts (impédance, déphasage,
incertitude sur la mesure, parametres électroniquemes) (Fig. 4-13). Ces résultats doivent
ensuite étre traités, notamment par la transfoonatie I'impédanceZ* en résistivité. Ce
traitement se fait en fonction de I'échantillon swi@&ré et de la géométrie du systeme de

mesure.
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Figure 4-13 : Résultats bruts des mesures sur unlgntillon du COx.

4.3.2. Echantillons et dispositif de mesure

4.3.2.1 Les échantillons d’'argilites

Comme nous I'avons déja fait remarquer, les aegildu Callovo-Oxfordien sont des
roches consolidées. Leur carottage en forage de efai général par une succession
d’échantillons cylindriques d’environ 20 cm de loegr. Leur largeur dépend directement du
forage (de 6 a plus de 10 cm de diamétre). Certaihantillons ont été ébavurés, c'est-a-dire
que leurs bords ont été découpés afin de limitatiffasion des boues de forage dans les
échantillons pendant le transport. La forme de é@dsantillons est donc plus proche du
parallélépipede que du cylindre. Une fois carotties, échantillons sont emballés de
cellophane pour limiter leur désaturation par évation, puis de deux sacs d’aluminium
hermétiguement fermés et étiquetés (Fig. 4-14a)r transfert se fait dans des caisses ou les
sacs contenant les échantillons sont protégésgsabldcs de polystyrene. Mais malgré toutes
ces précautions, les échantillons arrivent paetiedint désaturés et méme parfois
endommagés. Le phénoméne d’endommagement le @gaeint pour les échantillons du
COx est le disquage, c'est-a-dire la fracturati@n I'échantillon le long des plans de

sédimentation (Fig. 4-14b).
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Figure 4-14 : Les échantillons et le transport : (asac en aluminium de protection et étiquette
d’identification et (b) illustration du phénomeéne de disquage. La fleche dessinée sur I'échantillontes
perpendiculaire a la stratification et son sens inidue la partie supérieure de la formation.

Pour utiliser les échantillons a des fins expéritale:s, il est parfois nécessaire de les
préparer. Afin de ne pas les détruire completeméemst important de prendre en compte
guelques particularités liées aux argilites eta telative fragilité :

- Si un échantillon est mis en contact avec une eeu khydrochimie n’est pas
proche de I'équilibre avec celle de I'eau poralenfposition chimique, force
ionique), I'échantillon se déstructure completenedrge transforme en boue.

- Les échantillons doivent étre découpés avec priécaen utilisant des scies a
rotation lente et sans eau (cf. point précédent).

Pour les mesures de PPS sur les échantillons que a@ons regus, nous nous
sommes adaptés a leur état d’arrivée, notammemecoant leur longueur. Nous avons ainsi
mis en place deux dispositifs de mesure différetdagitudinal et radial. Les caractéristiques
des échantillons que nous avons utilisés sont danada section 4.4.
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4.3.2.2 Le dispositif longitudinal

Pour les échantillons dont la longueur était saffte, nous avons utilisé le dispositif
expérimental proposé par Cosenza et al. (2007)lerl@ni et al. (2009) pour leurs mesures
sur des échantillons d'argilites (Tournemire et éurll s’agit d’un dispositif proche du
dispositif Wenner, classiquement utilisé pour la réalisation de mes@lectriques avec 4
électrodes (résistivité ou PPS). Le principe dipakgtif est que I'écartement (a) entre les

électrodes doit étre constant (Fig. 4-15).

Electrodes de potentiel

Electrodes
d'injection

| P2
c1 = B 1l c2

Lg

b.

Figure 4-15 : Dispositif de mesure Longitudinal (Lg pour les mesures en polarisation provoquée speate
sur les échantillons longs d’argilites du COx : (aphotographie et (b) vue schématique du dessus.

4.3.2.3 Le dispositif radial

Pour les échantillons qui avaient été cassés pmansport, nous avons développé un
nouveau dispositif de mesure, relatif au rayon.lidu de garder une distance constante entre
deux électrodes, nous avons opté pour un amglenstant (Fig. 4-16). Comme on le verra
plus loin, ce dispositif peut poser des problémes ndesures car les deux électrodes

d’injection sont trés proches I'une de I'autre.
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Electrodes de
potentiel
g

b.

Figure 4-16 : Dispositif de mesure Radiales (Rd) pw les mesures PPS sur les échantillons courts
d’argilites du COx : (a) photographie et (b) vue skématique du dessus.

4.3.3. Détermination du facteur géométrique

Le facteur géométrique permet de transformer lidgmee mesurég* (en Q), en
résistivité électriquep* (en Q m): p* =K, Z *. Le facteur géomeétriquEs s’exprime en
métre et dépend de la géométrie de I'échantilloisiajue du dispositif de mesure utilisé. |l

est défini par la formule qui suit :

I

Il existe des formules analytiques de déterminatiorcoefficient de géométrie pour
des géométries simples (dans le cas d'un profillsusol par exemple), ou encore des
méthodes de mesures expérimentales. Mais étantédotan diversité des échantillons

d’'argilite et de leurs géométries, nous avons ppté la détermination numeérique He par
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I'utilisation d’un logiciel de résolution d’équatiadifférentielle par éléments finis : COMSOL

Multiphysics. Cette section explique les princigadé¢apes de ce calcul avec ce logiciel.

4.3.3.1 : Définition de la géométrie de I'échantitin

A chaque échantillon correspond une géométriequaigre : taille, forme, localisation
des électrodes d'injection et de potentiel. Le ¢aiCOMSOL possede un module de dessin
vectoriel qui permet de créer la géométrie de Béxition avec une grande précision. Les
électrodes d’injection sont représentées par depids de 5 cm de diameétre, tandis que celles
de potentiel sont supposées parfaitement poncsudllette derniére caractéristique est une

approximation raisonnable, mais nécessaire aulcsdtas COMSOL.

Afin d’avoir le maximum de précision, nous avona@®@posé les échantillons en
cylindres et en plans imbriqués de telle faconlques intersections constituent exactement la

localisation des électrodes (Fig. 4-17).

Lg

Figure 4-17 : Exemples de géométries créées sousMEOL pour deux échantillons : un dispositif
Longitudinal (a) et un dispositif Radial (b).
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4.3.3.2 : Conditions aux limites

Afin de pouvoir résoudre le probléeme qui nous dolmeoefficient géométrique, il
faut imposer les caractéristiques du milieu ainsg s conditions aux limites. Le coefficient
géomeétrique d’'un systeme échantillon-dispositifai@pde la géométrie et non des propriétés
intrinseques de I'échantillon. Afin de simplifiezd calculs, nous considérerons un matériau de

résistivité uniforme =1Q m.

Concernant les conditions aux limites du systerhéaut reprendre la facon dont
fonctionne I'appareil SIP System. L’'appareil impasge tension entre les deux électrodes
d’injection et injecte I'intensité de courant capendant a cette tension compte tenu de la
résistivité du milieu (loi d’Ohm). Nous avons chioisimposer +5 et -5V sur les disques
correspondant aux électrodes C1 et C2. L’échantdigant été laissé a 'air pour réaliser les
mesures, nous avons imposé une condition d’isolaéilectrique autour de I'échantillon

(excepté au niveau des disques C1 et C2 précités).

4.3.3.3 : Résolution numérique

Le coefficient géométrique nous est donné par HEridution de potentiel dans
I’échantillon entre les bornes représentant C120les potentiels électriques sont imposeés.
Cette distribution de potentiel électrique en régipermanent et en I'absence de flux externe
(J°= 0) se calcule en résolvant I'équation de LapkeaD :

-o0%P =0, (4.44)
ou ¢ est le potentiel électrique et =1/p, la conductivité intrinséque du milieu, supposée

uniforme (icic = 1 S ).

Il faut mailler la géométrie considérée afin deotére I'équation 4.42. Le logiciel
COMSOL Multiphysics propose un module de maillaGe. maillage peut étre modifié par
I'utilisateur en fonction du temps de calcul etldeprécision nécessaire. Plusieurs types de
maillage sont possibles, nous avons choisi d'etilife maillage triangulaire que nous
raffinons par rapport a celui proposé par défairt dfobtenir un résultat le plus précis
possible. COMSOL résout I'équation de Laplace panéthode des éléments finis et affiche

la distribution de potentiel électrique dans le milieu (Fig. 4-18).
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G: Potentiel électrigue. w [V]
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Figure 4-18 : Distribution de potentiel électriquedéterminée par résolution de I'équation de Laplac@our
deux exemples : (a) dispositif longitudinal, (b) dipositif radial et (c) échelle de couleur pour laateur du
potentiel électrique { (en V) dans le milieu.

4.3.3.4 : Post-Traitement

Apres avoir déterminé la distribution de potengétdctrique dans le milieu, on peut
calculer le coefficient géométrique en réalisarglques opérations simples. Dans un premier
temps, il faut déterminer la différence de potérdiectrique entre les électrodes P1 et P2.
Ensuite, I'intensitd qui traverse I'échantillon entre les électroddgjdttion est calculée en
intégrant la densité de courant sur une sectidrédeantillon.

Connaissant, AU et la résistivité du miliep (Que nous avons choisie égale @ i),
il est simple de calculer le coefficient géométecpu partir de I'équation 4.43. Nous avons
comparé ces valeurs a celles issues de la littéraur le méme genre de géométrie et nous
avons pu constater que notre méthode donnait leses@aleurs pour les mémes géometries.
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L’ensemble de ces méthodes expérimentales et nguesrinous a permis de réaliser
des mesures sur des échantillons d'argilites du @(tusieurs degrés de saturation. Les

résultats de ces mesures sont décrits dans laprélsenté dans la section qui suit.
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4.4. Présentation de larticle : “Spectral Induced Polarization of

partially saturated clay-rocks: a mechanistic model applied to the
Callovo-Oxfordian argillites”, Geophysical Journal International,
2010

4.4.1. Introduction a l'article

Dans cet article, nous nous sommes attachés aogg@eslun modéle mécanistique de
polarisation provoquée spectrale appliqué aux itggildu COx dans des conditions de
saturation partielle. Notre modéle est une extensie celui proposé par Leroy et Revil
(2009) sur les minéraux argileux et les rochesl@urges saturées en eau. Nous avons utilisé
I'approche de Revil et al. (2007) pour prendre emte I'effet de la saturation partielle : le
modele de triple couche modifié et le changementvagable déja utilisé au chapitre
précédent pour développer le modéle de diffusiomdieu poreux non saturé. Le principal
intérét de ce modele est d’'utiliser un petit nondegparametres caractéristiques du milieu et

applicables a d’autres problémes.

Le modéle ainsi développé permet de prendre en eolap différents phénomenes de
polarisation qui se superposent dans le milielectedChimique (EC) (ou polarisation de la
couche de Stern) et Maxwell-Wagner (MW). Comme ploemoy et al. (2008) et Leroy et
Revil (2009), les effets de polarisation de la ¢mude Stern sont convolués a la distribution
de taille des grains, mais cette distribution étmmpossible a déterminer a cause de la
structure méme du milieu, nous avons utilisé uséitdution de temps de relaxation de type
Cole-Cole. La polarisation de MW est, quand a gdtise en compte a I'aide de la prise de
moyenne volumique étendue au domaine spectral.itdpertante étude de sensibilité des

parameétres a été réalisée sur le modéle pour reie@omprendre les mécanismes mis en jeu.

Ce modele a été confronté aux données expérimsrdbtenues en suivant la méthode
proposée dans les sections précédentes avec I8YStPm en configuration Lg et Rd. Les
différents degrés de saturation des échantillorisétin obtenus en suivant la procédure de
désaturation proposée par Cosenza et al. (20@@tani et al. (2009).
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4.4.2. Article
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SUMMARY

We have developed a mechanistic model to interpret spectral induced polarization data of
partially saturated clay-rocks. This model accounts for the polarization of the grains through an
electrical double layer model with a polarization model of the inner part of the electrical double
layer called the Stern layer. The polarization model accounts also for the Maxwell-Wagner
polarization at frequencies higher than 100 Hz. The Maxwell-Wagner polarization is modelled
by using a conductivity model modified to account for the presence of a non-wetting immiscible
phase like air in the pore space. The resulting model is consistent with the first and second
Archie’s laws in the case where surface conductivity can be neglected. The volumetric charge
density of the diffuse layer at saturation is divided by the saturation of the water phase to
account for the partial water saturation of the porous material. The model comprises seven
fundamental parameters: the formation factor, the second Archie’s exponent, a critical water
saturation level, the mean electrical potential of the pore space at saturation, the density of the
counterions in the Stern layer, and at least two parameters describing the grain size distribution.
Most of these parameters can be derived independently using alternative measurements and
electrochemical models. Measurements were performed in the frequency range 10 mHz—
45 kHz using five samples from the Callovo—Oxfordian formation in the eastern part of the
Paris Basin, France. The model agrees fairly well with the experimental data at saturation and
for partially saturated clay-rocks down to 1 Hz. Most of the seven physical parameters entering
the model were independently evaluated.

GJI Marine geosciences and applied geophysics

Key words: Electrical properties; Electromagnetic theory; Hydrogeophysics; Permeability
and porosity.

1 INTRODUCTION

Spectral induced polarization reports the modulus of the conduc-
tivity and the phase between the current and the voltage in the
frequency domain (typically from few millihertz to few tens of
kilohertz, sometimes few Megahertz). The modulus and the phase
can also be recasted into an equivalent complex conductivity or
complex resistivity. This method has been developed first to locate
ore bodies (Marshall & Madden 1959; Van Voorhis et al. 1973) and
more recently in environmental sciences (Kemna et al. 2000, 2004;
Slater & Binley 2006; Hordt et al. 2007; Blaschek et al. 2008).
In environmental sciences, spectral induced polarization has been
used to map contaminants in the ground (Vanhala 1997b), to deter-
mine grain size distribution (Lesmes & Morgan 2001; Leroy et al.
2008) and permeability (Borner et al. 1996; de Lima & Niwas 2000;
Binley et al. 2005; Hordt et al. 2007). In parallel to these new types
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of investigations, the improvement of high accuracy acquisition
systems able to measure the phase with a precision of 1-0.1 mrad
(Zimmermann et al. 2008) has allowed to investigate rock samples
and soils characterized by very low quadrature conductivity includ-
ing glass beads (Leroy et al. 2008), clean (clay-free), sandstones
(Binley et al. 2005) and clay materials (Ghorbani et al. 2009).
During the last few years, several works have been done in using
spectral induced polarization to study the properties of clay-rocks
(Kruschwitz & Yaramanci 2004; Cosenza et al. 2008; Tabbagh
et al. 2009). These works were motivated by the use of the spec-
tral induced polarization method to study nuclear waste disposals
(Kruschwitz & Yaramanci 2004; Pusch 2006) and generally speak-
ing to study the role of clay barriers for the confinement of different
types of hazardous materials. Indeed, because of their high-specific
surface area and very low permeabilities (<107 m?) (Gaucher
et al. 2004), clay-rocks are good candidates for host rocks (Homand
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etal. 2004). Various national agencies (like ANDRA in France) have
been commissioned to study the transport properties, speciation and
thermohydro-mechanical behaviour of clay-rocks. These works will
allow to assess the long-term safety of future potential radioactive
waste disposals in these materials.

In order to study these clay-rocks formations, underground re-
search laboratories have been built like Bure in France and Mol
in Belgium or test sites have been selected, like Tournemire in
France, and Mont Terry in Switzerland. Gallery excavations in
these laboratories have generated perturbations of the rock: the
Excavated Damaged Zone (EDZ) along the walls of the galleries
(Tsang et al. 2005). To improve the knowledge of these zones, geo-
physical methods can provide very useful information especially
spectral induced polarization as shown by Kruschwitz & Yaramanci
(2004). Additional investigations were performed in the laboratory,
which confirm this possibility (Cosenza et al. 2007; Ghorbani et al.
2009). However, all these authors used semi-empirical approaches
based on the Cole—Cole model (Cole & Cole 1941; Ghorbani et al.
2007; Chen et al. 2008) or similar semi-empirical models like the
Davidson—Cole model (Davidson & Cole 1950) and the generalized
Cole—Cole model (Vanhala 1997a; Ghorbani et al. 2009). Leroy &
Revil (2009) have proposed recently a mechanistic model to quan-
tify spectral induced polarization in saturated clay-rich materials.
However, a quantitative understanding of spectral induced polariza-
tion data in unsaturated clay-rocks is still missing.

We propose below a mechanistic model of spectral induced po-
larization of unsaturated clays-rocks. This model is based on an
extension of the theory developed recently by Leroy & Revil (2009)
for clay-rich materials. This model extends also some previous
modelling efforts to understand cross-coupling properties of clay
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materials (Revil & Leroy 2004; Revil & Linde 2006). We also
compare the prediction of this new model to new spectral induced
polarization measurements performed on five core samples from the
Callovo—Oxfordian clay-rock formation. This formation is presently
studied by ANDRA, the French Nuclear Waste Agency, as a poten-
tial host for nuclear wastes.

2 DESCRIPTION OF THE
CALLOVO-OXFORDIAN CLAY-ROCK

ANDRA has developed an underground research facility, the test
site of Bure, to study the possibility of long-term underground
disposal of nuclear wastes. The site of Bure (Meuse/Haute-Marne,
France) is located in the eastern part of the Paris Basin in a thick
clay-stone formation of Callovian to Oxfordian age (Fig. 1). At Bure,
the Callovo—Oxfodian formation has a thickness of approximately
130-160 m. The Callovo—Oxfordian formation can be subdivided
in four main lithofacies units. At Borehole EST205 (see location
in Fig. 1), we find first the C2d unit for depths comprised between
approximately 417 and 437 m. This unit presents some smooth
spatial variations in the mineralogy and petrophysical properties.
The C2c¢ and C2b units are located between approximately 437
and 456 m. These units are relatively homogeneous. The bottom
unit C2b of the Callovo—Oxfordian formation unit is itself divided
into two subunits: C2b2 (approximately 456473 m) and C2bl
(approximately 473—-508 m). The subunit C2b1 corresponds to the
unit where the proportion of clay minerals is the highest through
the Callovo—Oxfordian formation and is located at depths comprised
between approximately 486 and 489 m. The underground laboratory
of ANDRA at Bure is located just below this level. The bottom unit
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Figure 1. Location of the boreholes drilled by ANDRA where the core samples used in this study were extracted (modified from Trouiller 2006).
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Table 1. Gravimetric water contents and porosities of the various Callovo—Oxfordian clay-rock units determined from the
interpretation of borehole measurements (ANDRA 2008).

Unit Gravimetric water content? Porosity?
Mean (per cent) Standard deviation Mean (-) Standard deviation

c2d 6.00 241 0.137 0.047
C2c 7.35 2.71 0.163 0.048
C2b2 8.04 1.03 0.178 0.019
C2bl 7.41 1.21 0.166 0.022
C2a 7.06 2.66 0.157 0.043
COx* 7.35 1.66 0.16 0.030

“Values obtained from a 150 °C reference (dry).

bCalculated from the gravimetric water content with py, = 1000 kg m~—> and pg = 2690 kg m~3.

“Mean values of the Callovo—Oxfordian formation

Figure 2. SEM (Scanning Electron Micrograph) picture of the
Callovo—Oxfordian clay-rock (credit: J.C. Robinet, ERM). The picture shows
grains of silica and carbonates (typical diameter comprised between 10 and
30 pum) and a clay matrix (in dark grey).

of the Callovo—Oxfordian formation corresponds to the C2a unit
(<508 m). The mean gravimetric water contents and porosities of
the different units are summarized in Table 1 (ANDRA 2005).

The Callovo—Oxfordian clay-rock can be conceptualized as a
clay matrix with some imbedded grains of silica and carbonates
(calcite and a minor fraction of dolomite). (Fig. 2). The clay matrix
represents 20—50 per cent of the rock volume in the total formation
(up to 45-50 per cent in the subunit C2bl). This clay fraction is
mainly composed of illite and interstratified illite-smectite clays.
There is also a small amount of kaolinite in the lower part of the
formation. Smectite based clay-minerals form aggregates called
tactoids. The size of the tactoid is typically 10 um (ANDRA 2005).
The size of the silica and carbonate grains is usually larger than
4 um with a mean around 10-20 um. The volume of the silica
and carbonate grains represent between 20 and 40 per cent of the
rock assemblage. In addition, there are small amounts of potassic
feldspar, plagioclase and pyrite. An extensive geochemical analysis
of the Callovo—Oxfordian formation has been proposed recently by
Gaucher et al. (2004).

3 THEORETICAL DEVELOPMENTS

3.1 Theory

We consider a representative elementary volume of the
Callovo—Oxfordian clay-rock of porosity ¢. The pore volume is

Table 2. Callovo—Oxfordian porewater composition.

Simplified solute
THERMOAR model composition?
(Gaucher et al. 2006) (only charged species)
Species Ci (mol L) Species Ci (mol L1
Na 32 x 1073 Na‘t 31.5 x 1073
K 7 %x 1073 K+ 6.5 % 1073
Ca 15%x 1073 Ca’t 9.5x 1073
Mg 14 x 1073 Mg+ 8.1 x 1073
Cl 30 x 1073 Cl- 30 x 1073
S(+6) 34 x 1073 S04%~ 21 x 1073
pH 7.3 - -
pCO, —2.51 HCO3~ 1.2 x 1073

“Obtained using PHREEQC?2 (see Leroy et al. 2007). The software
PHREEQC?2 is described in Parkhurst & Appelo (1999).

filled by two continuous and immiscible fluid phases, a wetting fluid
(subscript w) and a non-wetting fluid. In our analysis, the wetting
fluid is water and the non-wetting fluid is air. We denote sy, € [0; 1]
the saturation of the water phase. This saturation is related to the
volumetric water content 6 by s,, = 6/¢. In soil science, many au-
thors define also a gravimetric water content w defined as the ratio
between the mass of the water phase m,, relative to the mass of the
solid phase m; of the core sample. Following Revil ef al. (2007) and
Revil & Jougnot (2008), we define a percolation threshold s, for
the water phase. Below this threshold, the water phase is not contin-
uous at the scale of the representative elementary volume (see also
Hunt & Ewing 2003 for the use of percolation theory in the context
of this problem).

The minerals of the Callovo—Oxfordian clay-rock, especially the
clay minerals, have negatively charged surface at the pH of the pore
water (pH = 7.2, see Table 2; Leroy et al. 2007). To counterbalance
this negative charge on the mineral surface, the pore water has an
excess of cations (see Leroy et al. 2007 for a geochemical modelling
of the pore water composition of the Callovo—Oxfordian clay-rock).
These counterions are partitioned between the Stern layer, which
is attached to the mineral surface, and the diffuse layer located in-
side the pore water phase (Fig. 3). In our modelling approach and
in unsaturated condition, the Callovo—Oxfordian clay-rock is com-
posed by three phases: (1) the solid phase, including the insulating
minerals coated by the conductive Stern layer, (2) the water phase
including the diffuse layer and locally some free electrolyte pockets
in some macropores and (3) the non-wetting phase correspond-
ing to air. Neglecting the surface charge of the air—water interface
(Saw) (see Linde et al. 2007; Revil et al. 2007), the charge balance
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Figure 3. Sketch of the distribution of the ionic species in the pore space of
a charged unsaturated porous medium. We note Sy, the shear plane between
the mineral surface and the pore water and Sy, the interface between the air
phase and the pore water (these two interfaces have complex shapes). The
pore water is characterized by a volumetric charge density Q. o, ¢ s and
@q are the electrical potentials of the surface of the mineral surface, the mid-
plane of the B-Stern layer, and the shear plane, respectively. When the mean
distance between the air/water interface and the mineral/water interface
decreases, the ions of the pore water phase are confined in a smaller volume
and therefore the conductivity of the pore water phase increases.

condition is

C 1
& + 7SSWQS =0, (1)

where Qs is the total surface charge density (in Cm~2) at the solid-
solution interface of area S, (including the true charge density
on the mineral surface plus the surface charge density of the Stern
layer), V,, (inm?) denotes the volume of the water phase and Q /sy,
represents the excess of charge per unit of volume of water in the
unsaturated porous material (0 is the volumetric charge density at
saturation of the water phase). Considering a solution with Q ionic
species i, the effective charge density of the pore water is written as

o & -
o ZZ%‘C:', )
w i=1

where ¢; is the charge (& z;e, where z; is the valency of the ion and e
the charge of the electron, that is, ~1.6 x 10! C) and C; the ionic
concentration of the ion i in the medium bulk solution (in m™3).
The bulk pore water solution of the clay matrix is mainly composed
by the diffuse layer due to the small size of the pores (Leroy et al.
2007; Jougnot et al. 2009). We can use the Donnan approach to
determine the ionic concentrations in the pore space of the clay
matrix C; (Revil & Linde 2006; Leroy et al. 2007; Revil 2007).
The ionic species that are present in the pore space of the clay-
rock are assumed to be in local thermodynamic equilibrium with an
infinite reservoir of the same Q ionic species at concentrations C;.
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Equilibrium implies (Revil & Linde 2006)

C; = C;exp (—%), 3)

where ¢,, represents the mean electrical potential in the pore water
phase (in V), kp represents the Boltzmann constant (kg = 1.3806 x
10723 JK~!) and T is the absolute temperature (in K).

A very important parameter in the study of the electrical double
layer is the partition coefficient fy (Leroy & Revil 2004; Leroy
et al. 2007). This partition coefficient represents the fraction of
the countercharge located in the Stern layer to compensate the true
surface charge density of the mineral surface. We note '}, the
surface site density of species i in the Stern layer and I'? the surface
site density of species i in the diffuse layer (both in m~2). The
partition coefficient fy is defined as (Leroy et al. 2007).

ZiQ:l zlY
ZiQ:l zil% + ZtQ:l z,-l",f”
where z; is the charge number of species i. For unsaturated condi-
tions, the total charge density of counterions per unit of pore volume,
Oy, can be related to the excess of charge per unit of volume of so-
lution in the medium, Q /s,, and to the partition coefficient defined
above by

&r_ - o, ©

w

fo= “4)

and Qy can be related in turn to the cation exchange capacity (CEC,
in C kg™!) of the rock:

1-¢
Oy = ps (7> CEC, (6)

where p; is the bulk density of the solid phase of the material.
The CEC characterizes the density of charge on the mineral sur-
face because it can be measured directly using chemical titration
methods. The electrical double layer theory developed by Leroy
et al. (2007) includes a specific speciation model of the different
crystalline planes of a mineral. This model can be used to infer the
dependence of the partition coefficient f, with the ionic strength of
the pore water,

1 -
IEEZZI'Z i @)

Leroy & Revil (2009) proposed recently a model to study the
spectral induced polarization of clay-rich porous materials satu-
rated by water. This model is based on two different polarization
mechanisms: (1) a polarization of the Stern layer associated with
the discontinuity of the solid phase and (2) a Maxwell-Wagner
polarization process. This model has been built for the case of a
binary symmetric electrolyte (like NaCl or KCI). This is a major
assumption of this study as discussed further below. Considering the
composition of the pore water proposed by Gaucher et al. (2006)
and Leroy et al. (2007) (see Table 2), we see that the sodium Na*
is the dominating counterion of the pore water. Therefore using a
model with a single type of counterions is a reasonable assumption.
However other counterions may be present and may play some role
in widening the spectrum of the relaxation times. The sodium cation
is located on the Outer Helmoltz Plane of the Stern layer, which is
also called the d-plane (see Fig. 3), because sodium keeps its hydra-
tion shell on the mineral surface (Tournassat et al. 2009). Therefore
it keeps some mobility along the mineral surface. If sodium would
form an inner sphere complex with the mineral surface, it would
have no tangential mobility along the mineral surface.
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To extend the spectral induced polarization model developed
by Leroy et al. (2007) to unsaturated conditions, and following
Revil et al. (2007), we use the following change of variables to
introduce the effect of the saturation of the water phase: 1/F —
(5w — s8)"/F and Oy — Oy /s, (see also Revil 1999), where F is
the formation factor and # is the saturation exponent also called the
second Archie’s exponent (Archie 1942).

The polarization of the Stern layer is obtained by using the ap-
proach developed by Schwarz (1962). This approach is based on the
assumption that there are no exchange of ions between the Stern and
the diffuse layers. This assumption seems valid because the kinetics
of ion sorbtion/desorption in the Stern layer is slow (typically sev-
eral hours). We consider therefore that the movement of the ions in
the Stern layer follows tangentially the pore water/mineral interface
and that the characteristic length scale associated with this polariza-
tion mechanism is the size of the grains. In the model developed by
Schwarz (1962), the relaxation time for the electromigration of an
ion of species 7, ; (in s), is therefore related to the particle radius a
(in m) and to the diffusion coefficient of the ion 7 in the Stern layer
Dy by,

al

2D

Ti (®)
This time constant corresponds to the relaxation time of the diffu-
sion process of the counterions in the Stern layer with a characteristic
distance a. In our model, the diffuse layer is homogeneized with the
pore water phase using the Donnan equilibrium approach (Revil &
Linde 2006). We do not consider polarization for the diffuse layer
because it forms a continuous phase through the porous material.
In contrast, the Stern layer polarizes because it is discontinuous.
Because the clay fraction of the Callovo—Oxfordian clay-rock is
mainly composed of illite and interstratified illite—smectite clays,
we will consider only the response of illite and smectite to define
the spectral induced polarization of the clay-rock. These minerals
are coated by a Stern layer. We assume that all counterions are Na™.
If all grains had the same grain radius ay, the Stern layer complex
conductivity 65 could be computed by (Leroy & Revil 2009).

)

_ 2%® 2 Dorad
os(ag, w) = ( 2 2 )

ay h % (1 — iwrﬁa)

with o the angular frequency (in rad s™!, @ = 27f is the frequency

in Hertz), aq is a grain size and tJ, is the associated relaxation time
associated with the backdiffusion of the counterions in the Stern
layer. At very low frequencies w << 1/t3,, there is no contribution
from the Stern layer to surface conductivity because of the diffusion
of the counterions. At high frequencies, diffusion does not have the
time to occur and therefore conductivity increases because of the
contribution of the Stern layer conductivity. The parameter %g°
corresponds therefore to the contribution of the Stern layer at high
frequencies. This contribution is defined by (Leroy & Revil 2009).

Zgo Zeﬂgar?\’Na’ (10)

(see also Revil ez al. 1999; Revil & Leroy 2001) where e is the ele-
mentary charge, 83, is the ionic mobility of the sodium in the Stern
layer (inm? s~! V~1). The mobility B3, and the diffusion coefficient
DE are related to each other by the Nernst-Einsten relationship. The
complex conductivity of the Stern layer 0% (in Sm™!) is determined
as (Leroy & Revil 2009).

0§ = b5 + iwe;, (11)

& = 4.5¢, (12)

where ¢, represents the dielectric permittivity of the clay minerals
(g0 = 8.85 x 107'2 Fm™', the dielectric permittivity of vacuum).
The effect of the grain size distribution is obtained by convoluting
the response obtained for a single grain with the particle size distri-
bution (PSD) (see Leroy & Revil 2009). The PSD is related to the
distribution of the relaxation times through eq. (8).

The conductivity of the pore water needs to be computed account-
ing for the presence of Q ionic species and the effect of the diffuse
layer. Generalizing the result obtained by Revil & Linde (2006) for
the saturated case, the conductivity of the water phase (in Sm™!) in
unsaturated condition is defined by,

2 C
Gr=2 aib (13)
i=1 W

where g; is the ionic mobility of the species i in the solution (in m?
s~! V1), We see therefore that the conductivity of the water phase
depends strongly on the saturation of the water phase and increases
with the desaturation. A complex pore water conductivity o7 can

be defined as,
0} =0y +iwey, (14)

with e, = 8lg, the dielectric permittivity of water (at standard
atmospheric pressure and at 25°C).

We need now an expression for the conductivity of the representa-
tive elementary volume, o*, in unsaturated conditions. This is done
by extending the result obtained by de Lima & Sharma (1992) and
Revil et al. (2007) using the change of variable 1/ F — (sw—sg)"/F
and Oy — Oy /sy. This yields,
ot = %[(sw—s\z)naf*-—f—(F— 1)05‘] (15)

This model accounts for the Maxwell-Wagner polarization. This
electrical conductivity model is part of the generalized framework
proposed by Revil & Linde (2006) and Revil ez al. (2007) to de-
scribe transport properties of saturated and unsaturated microp-
orous media. This framework presents the important advantage to
propose the determination of the macroscopic transport properties
in a porous medium from a couple of intrinsic material properties
that can be transposed from one macroscopic property to the other.
From these fundamental properties, it becomes therefore possible to
predict a wide variety of transport properties of the porous material
(e.g. Jougnot et al. 2009 used the formation factor determined from
electrical conductivity measurements to determine the diffusion co-
efficient of ionic tracers in core samples of the Callovo—Oxfordian
clay-rock).

3.2 Sensitivity analysis

The previous model of induced polarization is based on seven inde-
pendent parameters: (1) the formation factor, F, (2) the saturation
index, n, (3) the percolation threshold, sy, (4) the Donnan equilib-
rium potential, ¢,,, (5) the surface site density of the counterions in
the Stern layer, 'Y, and (6) and (7) at least two parameters describ-
ing the grain size distribution (a mean and a standard deviation for
a log normal probability distribution for instance).

The formation factor of the Callovo—Oxfordian clay-rock, in unit
C2bl and C2b2, is comprised between 15 and 140 (Jougnot et al.
2009). The saturation exponent n has been studied by Jougnot &
Revil (2008) using a model for the thermal conductivity in un-
saturated conditions that was applied to the Callovo—Oxfordian
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Figure 4. Sensitivity of the spectral induced polarization model with respect to the saturation of the water phase sy,. (a). Amplitude of the resistivity response

versus frequency. (b). Phase versus frequency.

clay-rock. They obtained n = 2.0. No values exist for s¢, for the
Callovo—Oxfordian clay-rock. Revil & Jougnot (2008) previously
considered s, = 0.1 as a reasonable value. We will see below that a
correct estimate seems to be higher than this value. Considering the
pore water composition determined by Gaucher et al. (2006) (the
THERMOAR model reported in Table 2), the Donnan equilibrium
potential, ¢,,, is comprised between —54 and —24 mV (see Jougnot
et al. 2009). From Leroy & Revil (2009), the surface site density,
I'%,, is comprised between 0.632 nm~? for pure smectite to 1.12
nm~2 for pure illite. The particle size distribution in consolidated
clay-stones is difficult to determine experimentally because of the
existence of the tactoids. As discussed above in Section 3.1, the
distribution of the relaxation times, t, is related to the grain size
distribution. We consider below a Cole—Cole distribution to char-
acterize the distribution of the relaxation times (Cole & Cole 1941;
Botcher & Bordewijk 1978):

1 sin[7 (c — 1)]

S = 27 cosh [cIn(t/7)] — cos[m (c — D]’ (16)
ffﬁmr:L 17)
0

where 7, is the main relaxation time (in s) and ¢ is the Cole—Cole
exponent. This distribution is symmetric for t = 7. Leroy & Revil
(2009) obtained ¢ = 0.76 + 0.05 for the Mancos clay-rock and
¢ € [0.60;0.84] for illites and smectites. This distribution is con-
voluted with the expression obtained for the Stern layer surface
conductivity for a single grain, see eq. (9). In our model, the grain
size distribution follows a Cole—Cole distribution and to this dis-
tribution is associated a distribution of relaxation time that follows
also a Cole—Cole distribution. This is very different than taking an
empirical Cole—Cole model to describe the modulus and the phase
of the resistivity.

To perform a sensitivity analysis, the values of the seven key-
parameters of our spectral induced polarization model can be cho-
sen as follow: F = 80, n = 2.0, s, = 0.10, ¢, = —40 mV,
Y, = 1 nm2, ¢ = 0.85 (smectite-A in Leroy & Revil 2009)
and 7y = 3.80 x 1072 s (this corresponds to a grain diameter equal
to 107> m and an ionic mobility in the Stern layer of 3, = 5.19 x
10~ m? s~! V7!, according to eq. (8)). We present the spectral in-
duced polarization data of our sensitivity test by showing the mod-
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ulus of the complex resistivity |p*| (the inverse of the complex con-
ductivity in Ohm m) and the phase ¢ (¢ = —arctan[Im(o*)/Re(c*)],
in rad where Im(c*) represents the quadrature conductivity and
Re(o*) represents the in phase conductivity). By convention, we
will always plot (—¢) expressed in mrad.

The first parameter we investigate is the saturation s,,. Fig. 4
shows the influence of the saturation with s, € {0.2;1}. As ex-
pected, the amplitude of the complex resistivity increases with
the desaturation of the porous material because of the insulating
non-wetting phase (Fig. 4a). The phase also increases when the
saturation decreases (Fig. 4b). This is because the presence of a
non-wetting and insulating phase creates a new interface having an
effect on the Maxwell-Wagner polarization. However, because the
density of the counterions has also changed in the pore water, the
presence of air has also an effect on the polarization of the Stern
layer.

Fig. 5 shows the influence of F, n and s¢, upon the spectral induced
polarization response of a clay-rock. All these parameters influence
the response in the same way: when they increase, both the am-
plitude of the complex resistivity, |p*| and the phase, —¢, increase
(see Fig. 5). The sensitivity of our model to the two geochemical pa-
rameters (¢,, and I‘ﬁ,a) is shown in Fig. 6. The Donnan equilibrium
potential influences the signal in the same way as F, n and s;,. The
surface site density influences the model in a completely different
way. When 'Y, increases, the amplitude increases at high frequen-
cies (>1 Hz) but not at low frequency (<1 Hz) where the phase
decreases (Fig. 6). This implies that the effect of the surface site
densities is different on the Maxwell-Wagner polarization, which
dominates at high frequencies. This influence is made through the
effect of surface conductivity, which changes the apparent conduc-
tivity of the grains. At low frequencies (below 10 Hz in the present
case), the response is dominated by the polarization of the Stern
layer.

We investigate now the influence of the distribution of the re-
laxation times by analysing the sensitivity of the model to the two
parameters 7 and c (see Fig. 7). We note that the mean relaxation
time and the Cole—Cole exponent influence the high frequency part
of the amplitude (>10 Hz) (Figs 7a and d). ¢ also modifies the phase
mainly at high frequency (Fig. 8b), while t( completely shifts the
peak of the phase. A lower value of 7 (smaller mean grain size or
higher ionic mobility in the Stern Layer) corresponds to a shift of
the critical frequency f'. to the high frequency [f. = 1/(277¢)]. A
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Figure 6. Influence of the two geochemical key parameters of the model (namely the Donnan equilibrium potential, ¢,, (a and b), and the surface site density
in the Stern layer, Fga) on the spectral induced polarization response for the frequency range 1 mHz—10 kHz at saturation. (a and ¢) Amplitude of the resistivity

versus the frequency. (b and d) Phase versus the frequency.

lower value of ¢ corresponds to a broader distribution of grain size.
Consequently, this leads to a broader phase distribution, because the
phase is strongly linked to the Stern layer polarization [the Stern
layer contribution to the surface conductivity depends on the grain,
size, see eq. (9)].

4 EXPERIMENTAL MEASUREMENTS

4.1 Description of the rock samples

In the present contribution, we only study the spectral in-
duced polarization response of Callovo—Oxfordian clay-rock sam-

ples. Due to the formation depth and the diagenetic phenom-
ena, the Callovo—Oxfordian clay-stone is a very consolidated rok
(ANDRA 2005) and samples do not fall apart after extraction. The
samples used for the experiments have been extracted from the
Callovo—Oxfordian layer at Bure (Meuse/Haute-Marne, France) by
drilling with a NaCl saturated mud. The core samples have been
extracted from the C2b1 and C2b2 units. The clay-rock has been
sampled as a series of ~20 cm long cylinders at different depths.
The EST433 samples have been resampled to avoid the NaCl con-
tamination and then became parallelepiped-like. All the samples
have been conditioned in double hermetic aluminium bags and con-
fined in polystyrene during the transport to avoid the perturbations.
However a fraction of the samples have been broken during the
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transportation. While opening, the samples were already partially and C2b2) and with different sizes (Table 3). We resampled some
unsaturated (s!, € [0.75; 0.81]). In order to limit the perturbation of the broken samples to make them usable for our experiments.
in the clay-stone pore space, we have decided not to resaturate the Note that the resampling has been done with dry air to avoid sample
samples prior to our experiments. For the experiments, we used five pollution and/or osmotic perturbation (which could yield to the
samples from two boreholes at different depths (from units C2bl sample disintegration).

Table 3. Description of the core samples (the depth corresponds to the middle of the sample).

Sample Borehole Depth (m)* Lithofacies Length (m) Diameter (m)
EST27906 EST423 518.16 C2b2 0.194 0.100
EST28144 EST423 582.16 C2bl 0.059 0.098
EST29296 EST433 617.52 C2bl 0.108 0.063
EST29300 EST433 624.38 C2bl 0.167 0.055
EST30749 EST433 608.07 C2b2 0.078 0.063
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4.2 Experimental setup

The Spectral Induced Polarization method is based on the measure-
ments of the complex resistivity p* (in 2m) over several decades
of frequency (usually from 1 mHz to 10 kHz). The complex re-
sistivity is the inverse of the complex conductivity:p* = 1/c*.
What is actually measured is the complex impedance Z* (in 2)
between the end-faces of a cylindrical sample for instance (Pelton
et al. 1983):

U .
Z'(@)= 7 =127 (o) e, (18)

where U is the voltage between the end-face boundaries of the
sample, / the magnitude of the current which goes through the
sample, and |Z*(w)| and ¢(w) are the amplitude and the phase of
the complex impedance, respectively. The complex resistivity p* is
related to Z* by a geometrical factor K (inm) by: p*(w) = K Z*(w).
This geometrical factor takes into account not only the position of
the electrodes on the sample, but also the size and the shape of the
samples. The complex resistivity p* can be recasted into a modulus
|p*(w)| and a phase ¢(w). In the present contribution, amplitude will
always stand for the resistivity amplitude. The phase is the same for
the resistivity and the impedance.

Considering the geometry of samples #EST27906, #EST29296
and #EST29300, we choose the same electrode array than proposed
by Cosenza et al. (2007). It is a Wenner-« type array (see Figs 8aand
c for details). This setup is called the Lg-setup below. The lengths
of samples #EST28144 and #EST30749 were too short to use the
Lg-setup. Therefore, we tried a different approach by putting the
electrodes on the side of the core samples (name the Rd-setup be-
low). Instead of the length of the sample, we used a constant angle
a = 45° between each electrode (see Figs 8b and d for details).
Due to the orientation of the boreholes in the Callovo—Oxfordian
formation, the Lg-setup corresponds to electrical measurements
perpendicular to the stratification while the Rd-setup provides mea-
surements parallel to the stratification.

Both setups are composed by two current electrodes (C1 and
C2) and two potential electrodes (P1 and P2). All these electrodes
were developed in the medical world. We found that they allow the
best contact, and thus the lowest contact resistance, among various
tested electrodes. The current (or source) electrodes are used to in-
ject an alternative current at different frequencies. We choose the
round 50 mm diameter electrodes to fit the different sample sizes.
They have thin carbon films to improve the contact (Dura-Stick II).
The potential electrodes are electrocardiogram (ECG) electrodes:
their silver—silver chloride (Ag/AgCl) composition made them non-
polarizable (3M Red Dot). Each of these electrodes correspond to a
round 10 mm diameter metal disk, galvanized with silver and cov-
ered with a soft sponge imbibed of a AgCl gel. For the computation
of the geometrical constant K, it is important to note that the current
electrodes have a diameter of 50 mm while the potential electrodes
are nearly punctual.

The non-polarizability of the potential electrodes has been val-
idated using porous and electrically inert samples. For example,
a clean (clay-free) limestone sample saturated with a saline NaCl
brine (0.78 Sm~! at 25 °C) was used to perform a test as prescribed
by Vinegar & Waxman (1984). As predicted, we measured no sig-
nificant polarization in this case (see Fig. 9).

Spectral induced polarization measurements were performed
using the apparatus developed at the Central Laboratory for
Electronics, ZEL, at the Forschungszentrum Jiilich, in Germany
(Zimmermann et al. 2008). It is based on a four-electrode system
operating in the frequency range 1 mHz—45 kHz. To our knowledge,
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Figure 9. Test of the spectral induced polarization equipment and the elec-
trodes (3M Red Dot) used to measure the potential response. This experiment
is performed with a clean (clay-free) limestone sample saturated with a con-
ductive brine (at 0.78 S m~! at 25 °C). In this condition, we expect the phase
to be close to zero in the investigated frequency range in agreement with the
experimental data.

its accuracy is unmatched (0.1 mrad between 1 mHz and 1 kHz). We
have tested the linearity of the system to check the influence of the
input voltage on the measured currents (Fig. 10). This test shows
that the spectral induced polarization mechanisms involved in these
experiments are linear for applied voltage differences higher than
0.1 V. In all the experiment, we used U = 5 V for the applied
voltage.

For each electrode configuration set-up, we need to convert the
measured resistance into a resistivity by using a geometrical coef-
ficient, which depends on the position of the electrode, their exten-
sion, and the geometry of the sample. Considering the sample and
the measurement setup (Lg or Rd) discussed above, we determined
the values of K by solving the Laplace equation with source current
terms using the finite element code COMSOL Multiphysics 3.4 ac-
counting for the geometry of the core sample and the geometry of
the electrodes discussed above. The values of these coefficients are
reported in Table 4.

4.3 Drying procedure

We dried the core samples in two phases: (1) We call the first phase
the desaturation phase while (2) the second phase is termed the
heating phase (see Cosenza et al. 2007 and Ghorbani et al. 2009
for more details about this procedure). The studied samples were
already partially unsaturated at the beginning of the experiments.
We choose not to resaturate them to avoid possible perturbations like
the swelling associated with changes in pore water composition. The
saturations of the samples have been monitored through their weight
with a precise balance (£0.1 g). The sample water saturations have
been calculated from:
S
¢ pw

where w = (Mpeas — My)/myis the gravimetric water content with
Mmeas, the measured mass, and my, the dry mass of the sample. ¢

(19)
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Figure 10. Linearity test of the equipment used to perform the spectral induced polarization measurements in the frequency range 10 mHz—45 kHz. We used
a partially saturated Callovo—Oxfordian core sample EST29300. (a) Amplitude of the resistivity versus the frequency. (b) Phase versus the frequency. We used
the following input voltages: 10, 5, 1, 0.1 and 0.01 V. Note that the response is independent on the applied voltage (at least for voltages higher than 1 V). The

responses conform to the linear Ohm’s law.

Table 4. Properties of the samples and experimental setups.

Sample Setup Geometrical Porosity, Initial saturation,
factor, K (m) ¢ (=) sio(—)P
EST27906 Lg 0.1219 0.157 0.805
EST28144 Rd 0.1756 0.176 0.797
EST29296 Lg 0.0913 0.163 0.770
EST29300 Lg 0.0703 0.146 0.748
EST30749 Rd 0.3835 0.181 0.808

“Values from TCMR measurement in the borehole at the sample depth
(ANDRA).
bValues calculated from the weight measurements with the TCMR porosity.

is the ‘Total Combinable Magnetic Resonance’ (TCMR) porosity,
pw = 1000 kg m~3, and p; = (1 — ¢)pg are the water and the dry
density, respectively (with p, = 2690 kg m~3 the grain density, see
Gaucher et al. 2004 for details). We have decided to use the TCMR
porosity (from borehole measurements) as a reliable estimate of
the connected porosity because a study by ANDRA (2009) demon-
strated that this was indeed the best estimate of the real porosity.
The dry mass of the sample have been measured at the end of each
experiment with the core samples being 24 hr at 105 °C in an oven.
Table 4 presents the values of the porosity and the initial saturation,
si, for each core sample.

We describe now quickly the desaturation phase. In this phase,
the saturation decreases naturally by evaporation at 7 =22 £ 2 °C
and the relative humidity 4, = 22 £ 4 per cent. Spectral induced
polarization measurements have been done at different times after
we removed the protective bags of the core samples, thus at different
levels of the water saturations. The second drying phase is called the
‘heating phase’ because the samples have been put into an oven for
24 hr at three different temperatures (70, 90 and 105 °C). The higher
temperature allowed the measurement of the dry mass of the sample,
my, for the saturation determination (see above). After each heating
step, we have waited a couple of hours (typically 2—4 hr) before the
spectral induced polarization measurements were performed. This
is the time required for the sample to cool down at room temperature
(T =22 £2°C). Fig. 11 shows the monitored saturation of the five
samples during these two phases.
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Figure 11. Complete desaturation curves for the five investigated samples
as a function of the time and the three heating steps (70, 90 and 105 °C).
Note the two phases for the desaturation: the desaturation phase and the
heating phase.

5 INTERPRETATION

The spectral induced polarization signal can be decomposed into an
amplitude |p*| and a phase ¢. The behaviour of the amplitude can
be compared to the DC resistivity except for the Stern contribution
to surface conductivity (there is no contribution of the Stern layer
at zero frequency according to the model described by Leroy ef al.
2008 and Leroy & Revil 2009). We first analysed below the ampli-
tudes (at a given low frequency) and then later the amplitude and
the phase versus the frequency.

5.1 Interpretation of the amplitudes

We first focus on the amplitude of the complex resistivity at 10 Hz.
We use the conductivity model developed by Revil et al. (2007)
(eq. 15 above), which accounts for the saturation of the water
phase. The conductivity of the pore water is calculated from the
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THERMOAR geochemical model (see Table 2) and the Don-
nan equilibrium model discussed by Revil & Linde (2006). In
this approach, the contribution of the diffuse layer is accounted
for inside the conductivity of the pore water phase. Using a
‘non-DC’ input current, we have to consider the Stern contri-
bution to the surface electrical conductivity og. Therefore the
conductivity model has five parameters: F, n, sS, ¢, and os.,
which is itself determined from a grain size distribution. We
determined the values of these five parameters for each core
sample using the Simplex algorithm to solve a non-linear opti-
mization procedure. This algorithm is able to optimize parame-
ters value by minimizing a cost function G defined by the sum
of the square residual between the N measured and calculated
conductivities, o¥ _ and o* _, respectively

meas cale>

N
MinG = Z (oxfleas - Uckalc)z' (20)
k=1

This problem being well posed, we do not need any regularization
term. Miminization is performed for both the real and the imaginary
parts of the complex conductivity.

Fig. 12 shows that the Revil et al. (2007) model fit pretty well the
experimental data with the optimized parameters given in Table 5.
The optimized values of the different parameters agree with previ-
ous data obtained on core samples from the C2b1 and C2b2 units of
the Callovo—Oxfordian formation. For example, F' € [38;81] and

om € [ —49.5; —37.1lmV are consistent with the results obtained
by Jougnot et al. (2009) and based on the diffusion of ionic tracers
and in situ osmotic pressures in the Callovo—Oxfordian formation.
The range of saturation exponents n € [1.44;2.04] is consistent
with the values reported by Jougnot & Revil (2008) who developed
a thermal conductivity model for unsaturated Callovo—Oxfordian
clay-rocks. This model is an extension of the model developed by
Revil (2000) to represent, in a unified framework, the electrical and
thermal conductivities of granular media at saturation. The range
of values of the saturation threshold si, € [0.10;0.24] obtained
from the conductivity measurements provide the first estimate of
this parameter for the Callovo—Oxfordian clay-rock. The distribu-
tion of the surface conductivity associated with the Stern layer
os € [0.96;3.25] x 107> Sm™" is quite narrow. It is controlled by
the density of counterions (sodium in the present case) in the Stern
layer. As discussed further, this density is consistent with electrical
triple layer calculations (see Leroy et al. 2007 and Leroy & Revil
2009).

The two experimental setups (Lg and Rd) have allowed measure-
ments perpendicular and parallel to the bedding planes (Table 5).
From these considerations, we see that anisotropy has an influence
upon z and s;,. In fact, the value of #» normal to the bedding is higher
than the value of n parallel to the bedding plane. The opposite occurs
for s¢,. However these observations should be considered with cau-
tion. Indeed in the Rd-setup, the current electrodes are very close
to each other. This geometry implies that the current lines are not
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Figure 12. Comparison between the experimental data for the amplitude of the conductivity as a function of the saturation (measured at a frequency at 10 Hz).
The plain line corresponds to the best fit obtained with the model proposed by Revil e al. (2007) (see main text). The uncertainties are smaller than the size of

the symbols.

Table 5. Optimized values for the parameters entering the electrical conductivity model.

Sample F(-) n(—) 55, () Om (mV) o5 (Sm™) Stratification
EST27906 44.6 1.79 0.10 —44.1 1.01 x 1073 Normal
EST28144 80.7 1.44 0.21 —49.5 1.33 x 1073 Parallel
EST29296 80.0 1.99 0.14 —49.4 0.99 x 1073 Normal
EST29300 42.6 2.04 0.12 —37.1 0.96 x 1073 Normal
EST30749 38.0 1.50 0.24 —48.0 3.25 x107° Parallel
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homogeneously distributed through each core sample and then the
measurements may not be representative of the complete volume of
the core samples. The only way to check these observations would
be to make electrical measurements with the Lg-setup on core sam-
pled parallel to the bedding planes. This has been done by Cosenza
et al. (2007) using the Tournemire clay-rock but not in this work
using the Callovo—Oxfordian clay-rock.

5.2 Amplitude and phase versus frequency

We consider now the whole set of complex resistivity data and
compare it to our mechanistic model for unsaturated clay-rocks.
Fig. 13 presents the measured data for the spectral induced polar-
ization measurements on the sample #EST29300 at seven different
saturations. We can note the similarity in this trend with our model
prediction as shown in Fig. 4. Indeed, as expected, the amplitude and
the phase increase when the saturation of the water phase decreases.
We also observed that after the heating phases, the experimental data
are noisy and characterized by high uncertainties (especially after
the heating step at 105 °C), which makes them difficult to interpret
(Fig. 13). This could be explained by the increase of the contact re-
sistance between the electrodes and the surface of the core samples.
In order to avoid misinterpretation of our results, we focus below
only with the experiments performed with the Lg-setup exclud-
ing the data obtained in the heating phase (samples #EST27906,
#EST29296 and #EST29300). In addition, in the heating phase, the
formation of microcracks was observed and this creates a strong re-
sponse upon the spectral induced polarization data (Cosenza et al.
2007; Ghorbani et al. 2009) and the presence of these microcracks
has not yet been accounted for in our model.

In order to compare the experimental data and the proposed model
for spectral induced polarization in unsaturated clay-rocks, we need
to determine the unknown parameters of the model. In the previous
section, we have determine four of the seven key parameters for the
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Figure 13. Experimental spectral induced polarization data (sample
EST29300) at seven different saturations of the water phase and for the
frequency range 1 mHz—45 kHz. (a) Amplitude of the resistivity versus the
frequency. (b) Phase versus frequency. The black lines and open circles rep-
resent the data obtained during the desaturation phase (values of the water
saturations: sy, = 0.70, 0.37, 0.24 and 0.16). The grey lines and the grey
open squares correspond to the heating phase (s = 0.11, 0.04 and 0.01).
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five core samples: F, n, s¢, and ¢,, (the values of these parameters are
reported in Table 5). We used Leroy & Revil (2009) measurements
in saturated clay-rich porous media for the three other parameters
("% To and ¢). These sets of values are considered to be prior values
in the following. In order to find the best fit for each measurement,
thus for the different saturations, we used a simple trial and error
method from the prior parameters. Note that we optimize the whole
complex signal: amplitude and phase at the same time.

The measurements on the sample #EST27906 (at s,, = 0.82)
have been fitted by the proposed model with the following param-
eters: F = 54.5, n = 1.79, s¢ = 0.10, ¢,, = —44.1 mV, [}, =
0.891 nm~2, 7y = 3.46 x 1072 s and ¢ = 0.855. Fig. 14 shows that
our model is able to fit pretty well the measured complex resistiv-
ities (total rms = 4.18 per cent with equal weight given to the in
phase and quadrature conductivities). Dividing the frequency range
in two parts, we see that the model perfectly fits the amplitude and
the phase for frequencies higher than 1 Hz (Leroy et al. 2008; Leroy
& Revil 2009). At lower frequencies, the predicted amplitudes are
still pretty close to the experimental data, but the modelled phase
underpredicts the data.

Fig. 15 shows the comparison between the measurements, during
the desaturation procedure, and the prediction of the model. At low
saturations, the measured Maxwell-Wagner polarization is higher
than predicted by the model (from 1 to 15 kHz). The measured
polarization is very well fitted between 1 Hz and 1 kHz.

Three explanations could explain the observed mismatch at low
frequencies. (1) Another mechanism (like membrane polarization,
see discussion in Leroy & Revil 2009) may occur at low frequen-
cies and has not been accounted for in our model. (2) A second
possibility is that we have only considered sodium as the only coun-
terion responsible for the polarization of the Stern layer. Maybe
this assumption is too restrictive. Other cations are sorbed and may
participate to the polarization of the Stern layer broadening the dis-
tribution of the relaxation times of the polarization of this layer in
the frequency domain. (3) We have considered an unimodal distri-
bution of the relaxation time distribution. However, the distribution
of the relaxation times may be multimodal (e.g. Ghorbani et al.
2009 used a double Cole—Cole model to fit their data). The mean
relaxation time, 7, corresponds to a grain radius of 9.5 yum consis-
tent both with the size of the tactoids and the size of the silica and
carbonates grains.

The estimates of the model parameters determined by the best
fits between the model and the data for core samples #EST27906,
#EST29296 and #EST29300, are displayed in Fig. 16 as a function
of the saturation. Note that the values of n, s§, and ¢,, optimized
using the amplitude data at 10 Hz gave the best fit (Table 5). The
optimized values of F' and ¢ are independent on the saturation (see
Figs 16a and b, respectively). This is consistent with the fact that
the formation factor characterizes the topology of the pore space
(Revil & Cathles 1999) and the exponent ¢ characterizes the broad-
ness of the grain size distribution (Leroy et al. 2008). The mean
values of the formation factor are F = 46.1 + 1.8, 85.5 + 5.1
and 44.1 & 2.2 for the core samples #EST27906, #£EST29296 and
#EST29300, respectively. These values are consistent with those
reported in Table 5. The mean values of the Cole—Cole expo-
nents are ¢ = 0.852 = 0.005, 0.854 & 0.009 and 0.827 & 0.006,
for the core samples #EST27906, #EST29296 and #EST29300,
respectively.

We found that 7y and T'Y, vary slightly with the saturation.
Fig. 16(c) shows that 7, increases when the saturation decreases.
This observation is consistent with one the two 7 of the fit by a
double Cole—Cole model in the work of Ghorbani et al. (2009).
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Figure 15. Comparison between the spectral induced polarization measurements from 1 mHz to 45 kHz (sample EST27906) and the proposed model (at six
different saturations of the water phase). (a) Amplitude of the complex resistivity versus frequency. (b) Phase versus frequency. The plain lines correspond to

the model predictions.

Ghorbani et al. (2009) explain this variation by textural changes.
In fact, the clay mineral deformation (shrinkage) might break Stern
layer connection inside the tactoids, and then increase the Stern
layer diffusion path, thus the relaxation time. These results could
confirm that the polarization of the Stern layer occurs in the tactoids
and not around the coarse grains. This implies that the relaxation
time distribution in such complex medium does not correspond di-
rectly to the particle size distribution, but more to a Stern diffusion
path distribution inside the clay aggregates. In that case, v would
not be related to the grain radii but to the characteristic length
of the tactoids. This explanation seems to be more realistic con-
sidering the complex geometry of clay assembly in consolidated
clay-rocks (see Montes et al. 2004 for Scanning Electron Micro-
scope pictures of the Callovo—Oxfordian at 10 and 50 wm scale).
We observe also that the surface site density of sodium counterions
in the Stern layer diminishes when the water saturation decreases.

This could be due to the disconnection of the Stern layers inside the
tactoid.

6 CONCLUSIONS

We proposed a mechanistic model of spectral induced polarization
to unsaturated clay-rocks. Sensitivity tests were conducted to de-
termine the influence of saturation and seven key parameters on
the modulus and phase of the complex resistivity. The model was
successfully tested against experimental data on partially saturated
core samples from the Callovo—Oxfordian formation. The model
agreed with the amplitude of the conductivity (at 10 Hz) as a func-
tion of saturation. Then, we showed that the model was able to
reproduce the complex conductivity behaviour of the medium at
high frequencies (>1 Hz) for water saturations comprised between
0.2 and 0.8. The polarization of the Stern layer that seems to take

© 2009 The Authors, GJI, 180, 210-224
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Figure 16. Evolution of the optimized model parameters as a function of the saturation: (a) the formation factor, F, (b) the Cole-Cole exponent, ¢, (c) the mean
relaxation time, 7 and (d) the surface site density, F%a. Note that the optimized values of n, 5§, and ¢,, are constant for all the saturations. The dependence of
the relaxation time with the saturation is opposite to that observed by Binley et al. (2005).

place at the scale of clay aggregates (tactoids) is related to a char-
acteristic length that depends on the saturation of the water phase.
In a future work, we will take into consideration the polarization of
the Stern by several counterions with different valences and mobil-
ities. In our opinion that would allow us to improve the fit at low
frequencies (<1 Hz). We will also take into account the membrane
polarization mechanism to produce a more complete theory.
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4.4.3. Conclusion de Il'article

Le modele de PPS en conditions de saturation parjee nous proposons est a méme
d’expliquer les données mesurées expérimentalemeries échantillons d’argilites du COx
entre 1 Hz et 45 kHz. La comparaison entre le neodélles données est proposée en deux
étapes : la premiere est basée uniquement surlltadgdu signal a 10 Hz, et la seconde sur

le signal dans son ensemble.

La premiere comparaison a permis de valider le mheodi& conductivité en fonction de

la saturation proposé par Revil et al. (2007). @terd’ailleurs que les parameétres clés du
modele F, n, s, et ¢,,) correspondent parfaitement aux gammes de vatilareées par la

littérature et par nos précédents travaux (diffusanique, thermique). Dans une deuxieme
partie, nous avons utilisé le signal de polarisatmovoquée spectrale mesuré en entier
(amplitude + phase) pour valider le modéle PPSuger partie des mesures réalisées sur les
échantillons du COx a différents degrés de saturati’article a mis en évidence que notre
modele était parfaitement capable de reproduira foik I'amplitude et la phase du signal
entre 1 Hz et 45 kHz : d’aprés Leroy et Revil (20@@la correspondrait aux phénomeénes de
polarisation MW et EC. L'incapacité de notre modealaeproduire le signal a trés basse
frequence (< 1Hz) pourrait s’expliquer par troissgbilités: (1) les phénoménes de
polarisation de membrane qui ne sont pas pris enpt® par notre approche, (2) une
hypothése de départ trop restrictive sur les centre a I'origine de la polarisation EC et/ou
(3) l'utilisation d’'une distribution de temps delaxeation unimodale trop simpliste pour le

milieu COXx.
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4.5. Conclusion

A travers ce chapitre, nous avons tout d’abord gmis les avancées dans la
modélisation de la polarisation provoquée spectidds points de vue empirigues et
mécanistiques. Puis nous avons détaillé une métkhedenesure en laboratoire avec un
appareil de grande précision. Et enfin, nous aym@senté un article découlant du travalil
réalisé durant cette these pour modéliser le cotap@ant des argilites du COx partiellement

saturées.

Nous proposons un modéle mécanistique qui s’instaits la continuité du travalil
présenté au chapitre précédent. Ce modéle permétrgréter le comportement des argilites
partiellement saturées lors de mesure entre 1 Hi5d&Hz a partir d’'un petit nombre de
parameétres clés. Quatre de ces parameétres sontléguxtilisés dans le modeéle de diffusion

ionique appliqué au milieu partiellement satufé n, s, et ¢_. Ainsi, leur mesure par des

méthodes géo-électriques permet de déterminealesngtres de diffusion du milieu.

L’interopérabilité de ces paramétres se voit coméie par ces mesures électriques
pour les argilites du COx partiellement saturéeseftet, les parameétres déterminés par notre
modeéle sont du méme ordre que ceux déterminés lgagadre des problématiques de
diffusion ionique. Il serait néanmoins intéressat® réaliser des mesures électriques
directement sur des échantillons dont les paraséigediffusion ont été mesurés par tracage

afin de valider définitivement notre approche.

Le chapitre qui suit traitera des phénomenes éleicitiques en milieu poreux non
saturés. Nous verrons dans quelle mesure il estilpesd’utiliser une méthode passive
(mesure du potentiel spontané) pour quantifiertlassferts hydriques dans les argilites du
COx.
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Chapitre V : Les phénomeénes électrocinétiques dans les

milieux non saturés

5.1. Introduction

Les phénomenes électrocinétiques représentent ameng de phénomenes associés
au déplacement relatif entre un minéral chargéaetduche diffuse associée. Parmi ces
phénomeénes, on notera |'électrofiltration et I'#eosmose, le couplage sismoélectrique et
électrosismique. L'électrofiltration est 'une d@esnposantes de la polarisation spontanée, une
méthode dont les applications se développent des @o plus aux problématiques
environnementales depuis une décennie (Suski,e2@)6 ; Jardani et al., 2007 ; Crespy et
al., 2008). L'objectif de ce chapitre est de mantte que pourrait apporter la mesure
d'électrofiltration a I'étude des argilites du C@%,tout particulierement dans le cas de leur
perturbation hydrique lors de la désaturation @é&ahantillon. Dans un premier temps, nous
proposerons un court état de lart sur les appcletassiques des phénoménes
électrocinétiques. Puis nous présenterons uneirtisl d’'un des travaux réalisés durant cette
thése et qui propose une approche nouvelle desopteres électrocinétiques en milieux
partiellement saturés. Dans un troisieme tempss pooposerons une analyse récapitulative
de la théorie développée par Revil et al. (2007)lesI transports couplés non saturés pour
I'appliquer aux argilites du COx. Enfin, nous préseons un article sous presse dans la revue
Water Resources Research ou nous proposons une théorie des propriétésadsports couplés

applicable aux argilites partiellement saturées.
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5.2. Phénomeéne d'électrofiltration

5.2.1. Définition de I'électrofiltration

L’électrofiltration peut étre définie comme l'apieon d'un champ électrique
mesurable dans un milieu poreux sous l'effet decitaulation de l'eau dans la porosité
connectée de ce milieu. Ce phénomeéne est directdi@enla présence de la Double Couche
Electrique (DCE) dont nous avons déja parlé dasschapitres précédents (section 1.3.3,
3.2.2) et qui se développe a l'interface solidessoh. En effet, un écoulement du fluide dans
le milieu poreux, sous l'effet d’'un gradient de gsi®n Op, va entrainer I'excés de charge
présent dans la couche diffuse (mobile), créartdi @ain courant électrique, et donc un champ

électrique associé = -0y (Fig. 5-1).

==

il

scoulement T

e 1w ximd B TiE—
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o

Figure 5-1 : lllustration du phénoméne d’électrodifusion lié a la DCE (Revil et al., 2002)
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5.2.2. L’équation d’Helmholtz-Smoluchowski

L’'approche classique de l'électrofiltration esteli@ la représentation de la DCE
proposée par Helmholtz (1879). Elle définit uneatmud’ions chargés positivement et attirés
par la surface des solides chargés. Deux plansdgdinis par Helmholtz : (1) le premier plan
passe par les charges négatives situées a la esutéscminéraux, tandis que (2) le second
passe par le centre des contre-ions attirés ptg setface. Smoluchowski (1903) utilise ce
modele d’interface et le généralise pour les écnatds en milieux poreux. Il définit un
coefficient de couplage électrocinétiqu@ys (en V P&), comme le rapport entre gradient

potentiel (J¢ ) et gradient de pressionlp) sous la condition d’'une densité de courant totale

J' nulle. Cette formulation est appelée équation titheltz-Smoluchowski (HS) :

Chs =(d_¢l] = i , (5.1)
dp Jt=0 ,7fo

ou ¢ est le potentiel zéta (en VJ)j,, la viscosité dynamique du fluide (Pa g, la

conductivité électrique du fluide (en SYnet £, = £,&, est la permittivité diélectrique du

fluide (en F nT), déterminée & partir de la constante diélectriquefluide () et de la
permittivité diélectrique du vide g, = 8.854 x 1012 F th Dans cette vision de la DCE, le

potentiel zéta correspond au potentiel du planiskliement entre les charges de surface et
les contre-ions de la solution : c'est-a-dire Bnpbu la vitesse relative entre la surface chargée
et le fluide est nulle. Un des principaux problerdescette approche est que le potentiel zéta
n'est pas mesurable directement, il doit étre dédui coefficient de couplage ou de

I'électrophorese pour des particules en suspension.

Depuis Helmholtz, la vision de la DCE a évolué. dfist, entre autres, les travaux de
Gouy (1910) et de Chapman (1913) qui ont décritdache diffuse ou la répartition des
contre-ions se fait suivant une statistique deZBadinn ; puis, les travaux de Stern (1924) qui
ajoutent la notion de couche compacte au modeley@mapman. La théorie sur laquelle
nous nous appuyons est un modéle de triple couldbd)( en particulier celui proposé par
Leroy et Revil (2004) I'ou on retrouve la coucheStern (compacte mais elle-méme divisée
en deux plans) et la couche diffuse (dite de Gobgpinan) (cf. Fig. 5-1 et chapitres
précédents). Dans ce modéele, le plan de cisaillemersitue entre la couche diffuse et la
couche de Stern, il est appelé plan d. Le poteétasitrique qui y correspond est assimilable

au potentiel zétd proposé par la théorie Helmholtz-Smoluchowski.
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En suivant cette approche pour le couplage élantstique, il est possible de définir
la densité de courant totalg' dans le milieu poreux. C'est la somme d'un courdat
conduction électrique]®, décrit par la loi d’Ohm, et d’'un courant de cocti@n , J°, associé
au transport des charges de la couche diffuséquaulement du fluide, tels que :

J¢ =-dy (5.2)
J®=0C,Op, (5.3)
La densité de courant totale peut s’exprimer corauiie(Still, 1983) :

J'=3°+3°%=-g(0yw -C,.0p). (5.4)

Cette théorie des phénoménes de couplages élegtigcies a été utilisée par de
nombreux auteurs pour expliquer la génération dgsmex de Potentiel Spontané (PS ou SP
pour Sreaming Potential) dans les milieux poreux saturés.

5.2.3. Application de I'équation d’Helmholtz-Smoluc howski aux milieux

partiellement saturé

De nombreux auteurs ont voulu étendre le modélemHeltz-Smoluchowski aux
conditions de saturation partielle pour comprerndrgénération des signaux PS dans la zone
vadose (interface entre I'atmosphére et la nappéagique). De la méme maniere que pour
les chapitres précédents en conditions dites deadimin partielle, 'espace poral est saturé de
deux phases fluides : une phase mouillanjeet une autre non-mouillante)( s, ets, sont
les saturations de chacune de ces phases.

Darnet et Marquis (2004), modifiant Revil et al999), utilise la notion de saturation
effective Se définie par :
6-6'
-0

R , (5.5)
1-5,

e

ou g, et & sont la saturation et la teneur en eau résiduellasilieu poreux. Il est important
de bien dissocier la notion de saturation résiéus]l, qui est la partie de saturation non

mobilisable par I'’écoulement, et la notion de sation critique s;, évoquée dans les

chapitres précédents, qui correspond a un seugedeolation en dessous duquel la phase

162



mouillante (v) n’est plus continue. Ensuite, leur modele utilssseconde loi d’Archie basée

sur la saturation effective pour définir la condkité électrique :o,,(s,) = 0:'Se". Ainsi, le

coefficient de couplage de HS (EqQ. 5.1) en fonctlerla saturation devient :

4

el o

(5.6)

ol g est la conductivité électrique du milieu a satoragetn, le deuxiéme indice d’Archie

(voir les chapitres précédents). Selon cette agrde coefficient de couplage augmenterait
avec la désaturation du milieu.
Toujours a partir de I'équation Helmholtz-Smoluctséw Revil et Cerepi (2004)

proposent de redéfinir les équations constitutsass la forme matricielle qui suit :

J! Oy
U, |=-L|Op, |, (5.7)
U, Up,
oo™ L= 0
L=| L'L™ Kkk*/n, o |, (5.8)
0 0 Kk /1,

ou Uy, Un, pw et pn sont respectivement les vitesses de Darcy etressions des phases

mouillante (v, eau) et non mouillanten,(air/gaz),c" et o=, les conductivités électriques

relatives et a saturation du milieu, tandis gkie, k= etn correspondent respectivement aux

perméabilités relatives, perméabilités a saturatioa la viscosité dynamique des phasex
n. L" et L™ sont respectivement des termes de couplage dgwdtiue relatifs et pour la
saturation du milieu* est donné par :
L=t = Eul
nwF

(5.9)

etL" dépend de la saturatiom.r(D[O;l]), par analogie a la conductivité relativé, et a la

perméabilité relativél’ (on rappellera ici quE est le facteur de formation issu de la premiére

loi d’Archie). De la méme maniere, Revil et CerépD04) définissent un coefficient de
couplage relatif dépendant de la saturation effecC" 1[0;1], qu’on retrouve dans la

définition suivante :

C.o(S9) E(DD—‘é’] =L _cem (5.10)
J=0
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lIs utilisent le modéle de conductivité électriqiéveloppé par Revil et Leroy (2004) pour un
électrolyte binaire symétrique [1:1] (de type Na@#)salinitéC,, dans la solution :

« _ €C

oF =—*
F

[,BH)(R%W R$t2+1)+,8(_)(R$t+ R$t2+1ﬂ, (5.11)

avec R®, le paramétre qui prend en compte le modéle géetdouche de Leroy et Revil
(2004) et qui est défini par :

sat
Rt = (5.12)
2eC

Revil et Cerepi (2004) proposent de prendre en tetapsaturation partielle en se basant sur
un changement de variable lié a 'augmentationadddnsité de contre-ions dans le milieu
quand la saturation effectivig (donc le volume de la phasg diminue (voir la section 3.4) :
QX — QF/S, . Revil et Cerepi (2004) définissent ainsi un pa¥aeR(S;) pour déterminer

la conductivité électrique partiellement saturée :

Rsat Q\fat
RS) = =5 2o (5.13)

L’introduction de I'’équation 5.13 dans I'équationl® permet de calculer la conductivité
électriqgue du milieu non saturéo(S,) = o'c*. Il devient donc possible de déterminer le
coefficient de couplage relatif en fonction dedsusation :
'8(+)(Rsat + Rsatz +1)+'8(_)(R$t + Rsatz +1)
C'= f 3 \ (5.14)

B RS +RS) +1+ B [R(S,) +R(S)? +1)

Ces auteurs confrontent ensuite ce modele de déwion du coefficient de couplage

électrocinétiqgue a des mesures réalisées sur demiitles a plusieurs degrés de saturation
(Fig. 5-2). Ainsi, ils mettent en évidence l'influge du parametri@ dans le comportement du
coefficient de couplage en fonction de la saturated montrent que le coefficient de couplage

diminue avec la désaturation du milieu.
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Figure 5-2 : Coefficient de couplage relatiC" en fonction de la saturations, : comparaison entre les
données expérimentales (points) et le modéle propofignes). La figure incluse représente l'influene du
parameétre R sur C" en fonction de la saturation effectiveS, (Revil et Cerepi, 2004).

5.2.4. Vers une redéfinition du coefficient de coup  lage électrocinétique

Comme 'ont montré les sections précédentes, I'dgual’Helmholtz-Smoluchowski
permet de déterminer le coefficient de couplagerdirpdu potentiel zéta qui se situe sur le
plan de cisaillement de la double couche électriguede la triple couche selon le modéle
considére), dans un contexte d’équation constegutdlative aux gradients de potentiel et de
pression. Néanmoins, une autre approche est pessibl

Revil et Leroy (2004) proposent une approche adiera du coefficient de couplage
dans un milieu poreux saturé. Comme dans I'approgilisée classiqguemment, la densité de
courant totale se décompose en une densité dentoglative au gradient de potentiel
électrique (densité de courant de conduction) phes densité de courant d'électrofiltration,
JS

J'=-o0y +J°. (5.15)
La principale différence entre cette approche epricédente tient a la relation de cette
densité de courant vis-a-vis de I'écoulement didéu

J®=Q,U, (5.16)
avec(jv, I'excés de charge électrique de la couche diffueserapport au volume de pores

connectés (densité de contre-ions dans la coufuselien C rif) etU est la vitesse de Darcy

165



(en m &). On considére donc une vitesse moyenne qui @drtane quantité de charges
moyenne dans le milieu. Cette définition conduitn&@ nouvelle expression du coefficient de

couplage électrocinétique a saturati@¥' :

QK
c==| ¥ - Q;f’* : (5.17)
Dp J=0 o ,7f

Cette relation utilise d’autres parameétres que a#kbelmholtz-Smoluchowski : a savoir la
perméabilité du milieu (introduite par la loi de D@ et I'exces de charges électriques de
I'eau porale. Néanmoins, dans I'approche propoaéegs auteurs, la distribution spatiale des
charges de surface et des vitesses réelles d fluabt pas prise en compte : il s'agit donc
d’'une approche moyennant les propriétés du matériau

De plus, de récents travaux menés par Jardani @Qfl7) et poursuivit par Boleve et
al. (2009) sur des valeurs issues de la littératumemontré une relation empirique entre

I'excés de charge dans le milieu poreux et sa paitit® (Fig. 5-3) :
log(Q,) = - 923~ 082log(K). (5.18)

Cette relation semble fonctionner pour de nombrgges de milieux poreux de natures
diverses a la condition que leurs surfaces soieatgées (des billes de verre aux argilites, cf
Fig. 5-3). Cette relation peut se concevoir intgithent : I'exces de charge dans le milieu
poral dépend des charges de surface du minérad,anasi de la surface spécifique du milieu
(c'est-a-dire de la surface de linterface,)$ or la perméabilité est une surface?(m
permettant I'écoulement du fluide contenant cesgag®m Un des principaux intéréts de cette
relation est qu’elle permet de diminuer le nombeevdriables dans I'’équation permettant de
déterminer le coefficient de couplage a deux pata@se la perméabilité, et la conductivité

électriqueg.
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Figure 5-3 : Logarithme de I'excés de charge par uté de volume poral en fonction du logarithme de la
perméabilité : comparaison entre des données issuds la littérature et une relation empirique (Jardani et
al. 2007, modifié par Boléve et al., 2009)

On notera également que parmi des études expédhasrsur des sols réels, Thony et
al. (1997), puis Doussan et al. (2002), constdteristence d’'une relation linéaire entre le
potentiel spontané et le flux hydrique (comme exrgripar I'équation 5.16) lors d’'une étude
expérimentale sur des sols partiellement satur@selation phénomeénologique proposée par

Doussan et al. (2002) fait également intervengafaration :
U =(asg +b)+(cs, +d), (5.19)
ou U est le flux hydrique (vitesse de Darcy)y, le potentiel spontané mesuré

expérimentalement et b, c etd sont des paramétres d’ajustement.

Dans la section qui suit, nous proposons une exiemte 'approche du coefficient de
couplage de Revil et Leroy (2004) au milieu paeiment saturé. Ce nouveau modele est
développé et validé dans larticle Sreaming current generation in two-phase flow
conditions » publié en 2007 dar@eophysical Research Letter.
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5.3. Présentation de l'article : “Streaming current generation in two-

phase flow conditions”, Geophysical Research Letter , 2007

5.3.1. Introduction a l'article

Dans cet article nous proposons un nouveau modgiggeant la génération du
potentiel spontané dans les milieux partiellematirgs en se basant sur I'approche de Revil
et Leroy (2004) décrite dans le paragraphe prétce@mtravail se divise en deux grandes
parties : théorie et expérimentations.

La partie théorique présente le développement ddetaoélectrocinétique issu des

travaux de Revil et Leroy (2004). L’extension degiations 5.15 a 5.17 aux conditions de
saturation partielle, en prenant en compte le chmegt de variabl®> - Q' /s, et en

utilisant la seconde loi d’Archie, mene a une datin simple du coefficient de couplage en
fonction de la saturationC(s,).

La partie expérimentale a été réalisée sur unennelale PVC remplie d'un sable de
quartz également étudié par d’autres auteurs (SB6K5 ; Crespy, 2008). La colonne a été
saturée en eau du robinet de conductivité conruwis,guuipée de tensiometres (mesure de la
pression capillaire) et d’électrodes non polarisal{Fig. 5-4a). Le systeme d’acquisition des
variations de potentiel électrique que nous avdiis@iest un appareil initialement destiné a
I'électroencéphalographie. Ce systéeme, particutierg sensible (sensibilité de l'ordre de
0,1 nV), posséede des électrodes non polarisabtxsderamplificateurs intégrés (Fig. 5-4b) et
un systeme de conversion analogique-digital capableaiter (Fig. 5-4c) et d’afficher (Fig.
5-4d) en temps réel les mesures réalisées sumzixaA I'ouverture du bas de la colonne, le
flux sortant cumulé a été mesuré a l'aide d’'uneathed, tandis que nous avons suivi
I’évolution de la pression capillaire et du sigR& générés par cet écoulement 1D. Enfin, le

modéle proposé a été confronté aux données expéeltes.
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Figure 5-4 : Dispositif expérimental du suivi de dainage par mesure de la PS : (a) vue d’ensemble) (b
électrodes non-polarisables de petite taille (x 322 électrodes de référence), (c) transformateur
analogique-digital et (d) interface d'utilisateur : logiciel de visualisation en temps réel (32 canaux

5.3.2. Article
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Streaming current generation in two-phase flow conditions

N. Linde,"? D. J'ougnot,l’3 A. Revil,'* S. K. Matthéi,> T. Arora,"*® D. Renard,’

and C. Doussan’

Received 24 November 2006; revised 3 January 2007; accepted 10 January 2007; published 13 February 2007.

[1] Self-potential (SP) signals that are generated under
two-phase flow conditions could be used to study vadose
zone dynamics and to monitor petroleum production. These
streaming-potentials may also act as an error source in SP
monitoring of vulcanological activity and in magnetotelluric
studies. We propose a two-phase flow SP theory that
predicts streaming currents as a function of the pore water
velocity, the excess of charge in the pore water, and the
porosity. The source currents that create the SP signals are
given by the divergence of the streaming currents, and
contributions are likely to be located at infiltration fronts, at
the water table, or at geological boundaries. Our theory was
implemented in a hydrogeological modeling code to
calculate the SP distribution during primary drainage.
Forward and inverse modeling of a well-calibrated 1D
drainage experiment suggest that our theory can predict
streaming potentials in the vadose zone. Citation: Linde, N.,
D. Jougnot, A. Revil, S. K. Matthii, T. Arora, D. Renard, and
C. Doussan (2007), Streaming current generation in two-phase
flow conditions, Geophys. Res. Lett., 34, 103306, doi:10.1029/
2006GL028878.

1. Introduction

[2] Recent results suggest that self-potential (SP) data
could be efficiently used to study multi-phase flow processes
in the vadose zone [e.g., Thony et al., 1997; Doussan et al.,
2002] and in petroleum engineering [Saunders et al., 2006].
Thony et al. [1997] found a strong linear relationship between
the electrical field and the soil water flux at 40 cm depth at an
agricultural test site following a rainfall event, and they
suggested that SP data could be used to estimate water flux.
Doussan et al. [2002] monitored SP signals in two lysimeters
and found that there is no general relationship between SP
and water flux, and that the slope of estimated relationships
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changed over time. Perrier and Morat [2000] used data from
a one-year electrode inter-comparison experiment to show
that SP signals associated with evaporation might be of equal
magnitude as reported earthquake precursors. In contrast to
rainfall events that are monitored and known to produce SP
signals, SP signals resulting from evaporation could poten-
tially be interpreted as earthquake precursors. Understanding
of SP signals is also necessary to improve the survey design
and filtering of long-period magnetotelluric recordings
[Perrier and Morat, 2000].

[3] Earlier attempts to model SP signals in the vadose
zone have been based on the governing equations that apply
to the saturated zone [Sill, 1983], but with the voltage
coupling coefficient, C (V Pa™"), assumed to be dependent
on saturation [e.g., Guichet et al., 2003; Revil and Cerepi,
2004; Darnet and Marquis, 2004; Saunders et al., 2006].
Guichet et al. [2003] performed the first laboratory meas-
urements of C as a function of saturation for an unconsol-
idated sand. They reported a threefold decrease of C at a
saturation of 0.4 and a fivefold decrease in electrical
conductivity as compared with saturated conditions. They
proposed a model where C is linearly dependent on effec-
tive saturation. Revil and Cerepi [2004] measured C as a
function of effective saturation for two dolomite samples
and found a similar decrease of C. They developed a
petrophysical model where the shape of the decrease of C
includes the effect of surface conductivity. Saunders et al.
[2006] simulated the SP response of a water-flood through a
synthetic 3D reservoir model based on the functional
relationship proposed by Guichet et al. [2003]. Darnet
and Marquis [2004] performed synthetic 1D modeling of
SP signals in the vadose zone and compared the results
qualitatively with published field data. They assumed that C
increases with decreasing saturation and they did not solve
the Poisson equation that governs the SP distribution.

[4] Vadose zone dynamics are non-linear. Therefore, it is
restrictive to assume that C has a linear dependence on
effective saturation, or any other dependence that is
assumed to be independent of soil or rock type. It is to be
expected that this dependence is non-linear, that it varies
among soil or rock types, and that it displays hysteresis. An
alternative definition of C [Revil and Leroy, 2004] suggests
that C is dependent on how the electrical conductivity
[Waxman and Smits, 1968], the relative permeability [van
Genuchten, 1980], and the excess of charge in the pore
space vary as a function of saturation.

[5] Quantitative understanding of SP data collected in the
vadose zone can only be obtained by modeling water flow
in the vadose zone and by solving the Poisson equation that
governs the SP distribution. Here, we propose a new model
relating streaming currents in the vadose zone to the pore
water velocity, the porosity, and the excess of charge of the
pore fluid. Instead of introducing the coupling coefficient
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and its dependence on saturation, the streaming currents
dependency on saturation is modeled by well-known for-
mula of how electrical conductivity and permeability vary
with saturation. However, the coupling coefficient at
saturation is needed to calculate the excess in charge of
the pore fluid. Our model is tested against a column-scale
experiment of primary drainage of a saturated and well-
characterized sand during which we measured the resulting
cumulative outflow of water, spatially variable capillary
pressure at ten tensiometers, and the streaming potential
on 17 non-polarizing Ag/AgCl electrodes.

2. Theory

[6] At the quasi-static limit, the total electrical current
density, j (A m?), is

i=-oVe+ijs (1)

where o is the electrical conductivity (assumed to be
isotropic) (S m™ "), ¢ is the electrical potential (V), and jq
is the streaming current density (A m 2). The streaming
current has two contributions in the vadose zone. The
dominant contribution is related to ionic processes that
occur in the vicinity of the surface of minerals in contact
with water. The electrical double layer coating the surface of
minerals implies the existence of a net excess of electrical
charge in the pore water. The drag exerted on this—
typically positive—excess of charge by the flow of pore
water creates a polarisation of charge at the pore scale [e.g.,
Revil et al., 1999]. The other contribution is caused by the
negative charge at the air-water interface [Yang et al., 2001]
and it is negligible.

[7] The streaming current density is [Revil and Leroy,
2004]

is = Owvu, (2)

where u and Q, are the Darcy velocity (m s~ ') and the
excess of charge in the water phase (C m™°), balancing the
surface charge at the solid-water interface. The relationship
between O, and the excess of charge under saturated
conditions, Oy s, 1S given by

_ Qv,sat
- )

Oy 3.

3)

where S, is the water saturation. From the interstitial
velocity, u/¢, where ¢ is the porosity, we derive an effective
pore water velocity, v, under partially saturated conditions

u

v:Sng)'

4)

By inserting equations (3) and (4) into equation (2), j
becomes

jg - Qv4sat¢v~ (5)

Consequently, the streaming current is linearly related to the
effective pore water velocity and the excess of charge at
saturated conditions. Equation (5) is at saturated conditions
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equivalent to the classical formulation for streaming
currents in the saturated zone [e.g., Sill, 1983]

js = Usatcsatvpa (6)

where oy, is the electrical conductivity of the water
saturated porous material (S m '), Cy, is the voltage
coupling coefficient at saturation (V Pa ') and P is the
pressure (Pa). The relationship between Cg,, and O, is
given by [Revil and Leroy, 2004]

Qv,salk

b
oy O sat

Coar = — (7)
where £ is the permeability (m?) (assumed to be isotropic)
and p,, is the dynamic water viscosity (Pa s).

[8] A similar derivation of the streaming current contri-
bution associated with the air-water interface shows that this
contribution is unlikely to be larger than 1% of js at any S,,.
There are three reasons for this: (1) the specific surface area
of the solid-water interface for low §,, typically is three
times larger than that of the air-water interface which
decreases rapidly with S,, [e.g., Brusseau et al., 2006]; (2)
the surface charge density of the air-water interface is
lower—by roughly 50%—than the surface charge density
of mineral surfaces such as silica [Yang et al., 2001; Revil et
al., 1999]; and (3) the resulting streaming current contribu-
tion is linearly dependent on S,,.

[v] The charge conservation in the quasi-static limit is

V-j=0. (8)
Combining equations (1) and (8) yields a Poisson equation
V.-oVep=V-j 9)

governing the streaming potential distribution. Conse-
quently, the sources that create the streaming potentials
are located at boundaries where the divergence of equation
(5) is non-zero. Such boundaries might in natural systems
be the water table and capillary fringe, geological
boundaries, or the confines of infiltration plumes caused
by rainfall or irrigation.

[10] The electrical conductivity distribution needed to
solve equation (9) can either be estimated from geophysical
data, such as time-lapse electrical resistance tomography, or
from simulated S, using a hydrological model taking into
account petrophysical constraints such as

0 = Osat0r = T30Sy, (10)
where n is Archie’s second exponent. Other, more elaborate
models for the relative electrical conductivity, o,, include
the effects of surface conductivity.

[11] The best way to obtain v, and thereby ¢ through the
solution of equations (5) and (9) at all locations and times is
through well-calibrated hydrological models. A suitable
governing equation for the flow of slightly compressible
water through non-deformable porous media at constant gas
phase pressure is [Richards, 1931],

¢% +V ]MV(PL(SW)) - K(Sw)z = 4w,

11
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Figure 1. Experimental setup of the drainage experiment.

where ¢ is time (s), K is the hydraulic conductivity (m sh,
pw is the water density (kg m ), g is the gravitational
constant (m s~2), P, is the capillary pressure (Pa), z is a
vertically oriented unit vector (positive upward), and ¢, is a
source term (kg s~ '). The hydraulic conductivity is

k-(Sw) oy,
i ( )pwg’
:Ll/W

K= (12)

where the relative permeability of water £,(S,,) and P.(S,,)
are often modeled using [van Genuchten, 1980]

k= \/5[1 - (1 fse‘/’")m]z, (13)
P. :é(s;’/m - 1)17'"7 (14)
So=e (15)

where S, and S, are the effective and residual water
saturations, respectively, and m and a (Pa~') are soil-
specific parameters.

[12] Using equations (7), (10), and (13), we can derive
the following expression for the voltage coupling coefficient
as a function of saturation, C(S,,), as

Cxa kr
CSe) =5

(16)
Consequently, the voltage coupling coefficient, C, varies
non-linearly with saturation because both £, (equation (13))
and o, (equation (10)) has a non-linear dependence on
saturation. In addition, the voltage coupling coefficient is
hysteretic as both k. and o, are hysteretic. Perrier and
Morat [2000] proposed a similar expression but without S,,.
This means, that js can either be calculated by equation (5)
as we do in this work or by

js = 0520,C(S,,)VP. (17)
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The two formulations are equivalent, but we favor equation
(5) as only the effective pore velocity, v, is varying over
time.

3. Laboratory Experiments

[13] A drainage experiment was performed in a poly
vinyl chloride tube with an inner diameter of 35 mm and
a length of 1350 mm. The sand used for the experiment was
a fine grained quartz sand with a permeability of 7.9 X
107'2 m? and a porosity in the range of 0.33—0.35. Tap
water with an electrical conductivity of o,, = 0.051 S m™"
was used. The electrical formation factor, F, of the sand is
4.26 + 0.03 and surface conductivity is negligible. This
allows oy, = 0.012 S m™! to be estimated from o, =
0,,F . Using the protocol described by Suski et al. [2006],
C,,, was estimated as —2.9 x 1077 V Pa™ !, leading to an
estimate of Oy« (see equation (7)) of 0.48 C m™~ for a
fis of 1.14 x 1072 Pa's. Over a period of several hours, the
sand was gradually saturated starting at the bottom of the
tube to avoid trapping of air. Ten tensiometers and 17 non-
polarizing Ag/AgCl SP electrodes were installed at different
positions along the vertical tube (Figure 1). The tensiomet-
ric data were acquired with the WIND system of SDEC
(www.sdec-france.com). The SP data were acquired with
the ActiveTwo system of Biosemi (www.biosemi.com) at a
sampling frequency of 512 Hz. The signals were filtered by
calculating the median over periods of ten seconds.

[14] The first stage of the drainage experiment consisted
of draining the saturated sand column, where the lower
boundary condition consisted of a fixed head of 9.1 cm. The
second stage of the experiment began after six hours when we
removed the lower boundary (i.e., a bucket filled with water)
to ensure free drainage. The resulting cumulative outflow
(Figure 2), capillary pressures (Figure 3), and SP signals
(Figure 4) are shown. The SP signals were shifted to ensure a
zero-voltage at the end of each stage of the experiment where
we assumed that water flow was insignificant.

[15] The hydraulic experiment was modeled with
TOUGH2 [Pruess et al., 1999], which is based on an
integral finite difference method. We used a grid cell
spacing of 0.5 cm. The capillary pressure and outflow data
were fitted by inverting m of the relative permeability
function (see equation (13)) and m and « of the capillary
pressure function (see equation (14)) using iTOUGH2
[Finsterle, 1999], relying on its implementation of the
downhill simplex algorithm. We estimated m of equation
(13) to be 0.87, whereas a and m of equation (14) were
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Figure 2. Simulated and observed cumulative outflow
during the first stage of the drainage experiment.
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Figure 3. Simulated and observed capillary pressure data at selected locations. Distances (cm) are relative to the bottom of

the column.

found to be 1.54 x 107* Pa~' and 0.90, respectively.
Figures 2 and 3 present a comparison between the simulated
and observed cumulative outflow (RMS is 0.99 g) and
capillary pressure data (RMS is 0.67 cm), respectively.
The resulting calibrated hydrogeological model provides
v, which allows us to calculate js from equation (5) using the
measured values of ¢ and 0, described above. The
hydrogeological model also provides S,,, which allows an
estimation of o from equation (10), where we assumed that
n is 1.6. Figure 4 provides a comparison between the
predicted and measured SP data. The RMS data fit of the
SP model is 0.125 mV. An equivalent solution can be
obtained by calculating js from equations (16) and (17).

[16] The right-hand side of equation (9) is completely
dominated by the entries at the outflow location as V - jg is
insignificant within the column. The drainage experiment
resulted in very small SP signals. Infiltration generally causes
larger signals, (see Doussan et al. [2004], who monitored up
to 40 mV difference in the electrical potential between 30 and
40 cm in a lysimeter filled with a sandy loamy soil).

4. Discussion and Conclusions

[17] Streaming potentials are caused by current sources
that arise where there is a divergence of the pore water
velocity and/or gradients of the porosity and the excess of
charge in the pore space (see equations (5) and (9)). Self-

potential data collected at a specific location depend on
current sources located throughout the investigated volume
(see equation (9)) and large current sources at a distance
may therefore hide the response of local variations in
the vicinity of the measurement point. The magnitudes of
the resulting streaming potentials are also affected by the
electrical conductivity distribution of the medium (see
equation (9)). Consequently, there can be no general linear
relationship between unsaturated water flux and SP data as
suggested by Thony et al. [1997] or between the local
pressure gradient and SP gradient as suggested by Darnet
and Marquis [2004].

[18] We argue that the theory presented in this paper is
better suited to model SP signals in the vadose zone than
prior adaptations of the saturated zone model [Si//, 1983]
using a coupling coefficient that varies with saturation
[Guichet et al., 2003; Revil and Cerepi, 2004; Darnet and
Marquis, 2004; Saunders et al., 2006]. For completeness,
we also derived an expression for how the coupling coef-
ficient is expected to vary with saturation (see equation
(16)). We postulate that the functional relationships that
have been developed based on laboratory measurements
[Guichet et al., 2003; Revil and Cerepi, 2004] are not
general, implying that they are of limited use for other soil
and rock types, and flow conditions other than those
investigated in the laboratory.
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-OF p—— r T [ ——
% 0.5l
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1. ; A
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N
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Figure 4. Simulated and observed SP data at selected locations. Distances (cm) are relative to the bottom of the column.
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[19] The column experiment (Figure 1) was modeled and
calibrated with outflow (Figure 2) and tensiometric data
(Figure 3). The simulated pore water velocities and water
saturations were used to calculate the SP distribution at
different times. A comparison of the simulated and observed
SP data (Figure 4) suggests that our new theory is capable
of predicting SP signals in the vadose zone. The dominant
SP source was situated where the water drains into a
medium (water or air) where the excess of charge is zero.
The streaming potential theory developed in this contribu-
tion applies equally well to the saturated zone.
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5.3.3. Conclusion de I'article et perspectives

Le modele de détermination du coefficient de cogglan condition de saturation
partielle développé dans ce travail a partir dasaix de Revil et Leroy (2004) est une
approche nouvelle qui nous évite la déterminatiorpdtentiel zéta dans le milieu. On peut
ainsi déterminer un coefficient de couplage reld@if qui dépend de la saturation, de la

perméabilité relative et de la conductivité élepts relative.

Ce modéle a été validé par une confrontation aunées expérimentales du suivi en
PS du drainage d’'une colonne de sable (1D). Larithngmoposée par notre modele a été
introduite dans un code de modélisation hydrogéqlag (TOUGH2) pour calculer la
distribution du potentiel généré par I'écoulemdrds paramétres de la courbe de sorption
(qui représente la saturation en fonction de lagom capillaire) inversés par notre approche
correspondent parfaitement a ceux mesures préalahteet ont permis de reproduire le flux
de drainage et les pressions capillaires mesuréémetion du temps. Les inversions ont été
réalisées avec le code iTOUGH2.

Cette nouvelle formulation du coefficient de cogglaen conditions de saturation
partielle, qui permet de le relier directement aédsistivité électrique et a la perméabilité du
milieu, ouvre de nouvelles perspectives pour lemiéination de phénomeénes de transport par
une méthode simple et peu colteuse : la Polans&pmntanée. Dans la suite de ce chapitre,
nous allons développer son utilisation et les megiphysiques nécessaires pour caractériser

la désaturation des argilites du COXx.
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5.4. Vers une théorie des phénomenes EK dans les ar  gilites du COx

partiellement saturées

5.4.1. Modele de couplage EK en milieu non saturé

5.4.1.1 Formulation des équations constitutives :

A partir des avancées proposées par Linde et &@07(2 sur le couplage

électrocinétique et I'approche de prise de moyesmhemique de Revil et Linde (2006), Revil

et al. (2007) ont développé un modéle d’équatiamsiitutives basées sur les hypotheses déja

évoquées dans la section 3.4 (voir également DemAd) :

L’espace poral est saturé de deux fluides : urddumnouillant () et un non
mouillant (),

Les saturations respectives de ces deux fluidgs,et s,, sont telles que:
S, tS, =1,

La phase mouillante est continue dans le milieu e sa saturation est
supérieure a un seuil de percolatiaf), (défini d’aprés la théorie deontinuum de
percolation de Hunt et Erwin, 2003).

La densité d’excés de charge (en €)mans la solution porale augmente quand le

volume de cette solution diminue (car le nombre aerges de surface a

contrebalancer reste constan@, (s,) = Q™ /s, (section 3.4.3.1 et Fig. 3-5).

La prise de moyenne volumique permet d’obtenir éliggations macroscopiques a

partir des équations qui caractérisent la phys@u@&chelle microscopique. Ces équations

macroscopiques peuvent s’exprimer sous la forme gfoduit matriciel :

J! Oy
U, |=-L{Opy |, (5.20)
U, Op,
a @k )n,s,) O
L =| (@ uk.)/(7.8.) K/ o | (5.21)
0 0 Ka/174
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La conductivité électrique du milieu est définier j@ modéle basé sur I& Bi d’Archie
modifiée. Elle a déja été utilisée et validée plesrargilites du COx au chapitre IV (section
4.4, Jougnot et al., 2010) :

o= %[(sw -t )z, +(F —1)531. (5.22)

On rappellera que les barres sur les parameétresféeent a |'utilisation de I'équilibre de

Donnan pour prendre en compte les phénomenes rditiens solide-soluté (section 3.2.2.3).
De méme, on rappellera que le facteur de formafiomrend en compte la géométrie de
I'espace poral (section 3.2.1.2), tandis que ltedile saturatiom, quantifie la géométrie de

la phase mouillante dans I'espace poral (sectidn32). L’article Revil et al. (2007) est

présenté dans I'annexe Al afin de permettre d'amcédx détails qui ne sont qu'évoqués
dans cette section.

Les perméabilités du milielk, et k,, dépendent des types de roches considérées et

sont tres fortement non linéaire en fonction dsdturation. Il existe de nombreux modéles de
détermination de la perméabilité relative de laseghanouillante k) en fonction de la

saturatiors, du milieu (ou de la saturation effecti®), mais aucun d’eux ne fonctionne pour
tous les milieux et pour toute la gamme de satumafie modéle le plus couramment utilisé
est celui de Van Genuchten (1980), basé sur le lmctitistigue de Mualem (1976) qui a été

utilisé dans Il'article Linde et al. (2007) :

K, =\/§e[1—(1—se%»e )""GT, (5.23)

ou myg est un parametre adimensionnel lié a la courbgudeion. Trés fréquemment utilisé
aussi, le modele plus ancien de Brooks et Core§4)19
r 243
k, =S4, (5.24)
est un modéle tres utile. Dans ce modélest aussi un parametre lié a la courbe de succion.

Il existe de nombreux autres modéles moins utiligés ceux-ci, citons entre autres : Burdine
(1953), Gardner (1958), et Vachaud et Vauclin (3975

5.4.1.2 Application a un milieu poreux complexe :

En utilisant cette approche des couplages éleattigues en milieu poreux non
saturés, Revil et al. (2007) réinterprétent les uress de coefficients de couplage sur les

dolomites partiellement saturées de Revil et Cgi@&p4). Ainsi, les mesures de conductivité
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électrique et des parametres de la courbe de susaifisent a déterminer le coefficient de
couplage C) dans le milieu (Fig. 5-5).

a'
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Figure 5-5 : Validation du modele de Revil et al.2007) sur les données expérimentales de Revil etr&a
(2004) : (a.) Index de résistivité, (b.) pressiorapillaire et (c.) coefficient de couplage en fonain de la
saturation (Revil et al., 2007, Annexe Al).
L'indice de saturationn=2.7 +£0.2) a pu étre déterminé graces aux mesdee

conductivité électrique des échantillons de dolereit fonction de la saturation (posff = 0

et s;, = 0.36) (Fig. 5-5a). Ensuite, les parameétres d®Bs et Corey (donit= 0.87 + 0.32, cf.

Eq. 5.24) ont été obtenus par ajustement du mal&lenesures de pression capillgigeen
fonction de la saturation (Fig. 5-5b). Les parae®tinsi obtenus permettent de déterminer
parfaitement le comportement du coefficient de tagg relatif C' en fonction de la

saturation mesurée (Fig. 5-5¢) :
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c’ :C(Sw): Ki = 1 SeTs. (5.25)

r n+l

C* 50" s,

Ce résultat valide I'utilisation du modéle Reviladt (2007).

Les dolomites correspondent a un milieu poreux plusplexe que le sable utilisé
dans Linde et al. (2007), la validation du modale sn tel milieu permet de penser qu'il
fonctionnerait sur des argilites. La suite de capiine s’appliquera donc a I'adapter et a le

tester sur le COXx.

Nous avons vu au chapitre IV que le modele de ccthdié électrique proposé par
Revil et al. (2007) fonctionnait tres bien sur gilites du COx partiellement saturées. |l
nous faut donc proposer un modele de perméabitité saturée pour les argilites. Ainsi, il
devrait étre possible de déterminer le coefficdmtouplage en fonction de la saturation dans

les argilites du COx (de la méme maniere que dégedtion 5.25).

5.4.2. Détermination de la perméabilité dans les ar  gilites du COx

Lors de leur présentation dans le chapitre |, nowmns pu voir que les argilites du
COx présentaient des propriétés adéquates pouuiises comme formation géologique
hote de déchets radioactifs. L’'une d’elles est ke faible perméabilité (entre 10et 10
2L m?). Néanmoins, les temps de transferts hydriquéssepropriétés hydromécaniques de ce
matériau complexe en rendent la mesure délicates [Batte section, nous présenterons des
méthodes développées pour leur détermination, debsaturation, puis dans des conditions

de saturation partielle.

5.4.2.1 Détermination des propriétés hydromécaniqueles argilites
saturées :

De nombreux auteurs se sont penchés sur la détdranin des propriétés
HydroMécaniques (HM) des argilites du COx saturé@ssc-Barbier, 2002 ; ANDRA,
2005a), mais dans cette section, nous nous fomalisesur I'approche de couplage proposée

par Escoffier et al. (2000, 2005), Escoffier (20@2Homand et al. (2004), afin de pouvoir

nous en servir a la fin de ce chapitre.
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Leur approche du milieu poreux est basée sur qaberoscopique, de Coussy (1991)
qui a l'avantage de fournir une formulation desslale comportement basée sur des
parametres mesurables sur échantillons (Esco2@€?) :

- Parameétres poroélastiques,: coefficient de BiotM, module de BiotK et Ky,

modules de compressibilité drainé et non drainBstcoefficient de Skempton,

- Paramétres mécaniqueg&; Ey, module de Young drainé et non draimé,y,

coefficient de Poisson drainé et non drain€,anodule de cisaillement.
Tous ces parameétres ont fait I'objet de mesuresg#ms et précises sur échantillons dans le
cadre de la thése de Escoffier (2002) qui traite algilites du COx en conditions saturées
(essais cedométriques, essais triaxiaux, mesurpsrdeéabilité). Nous nous focaliserons ici

sur la détermination de la perméabilité en condgisaturées.

TE5erVoIT amont gupé-riem Réfjfﬂ'ﬂif HTHI iﬂfé'flf—'m
i .
- ~ - ~
Pll.ih Pdn.
MI AI\ éch.
po - po—"
gl f

Figure 5-6 : Principe dupulsetest sur échantillons (Escoffier, 2002)

La méthode de mesure de la perméabilité en régiemmgnent est impossible a
appliguer aux argilites du COx a cause des tempsadsfert a considérer. Il faut donc utiliser
une méthode en régime transitoire comme celle é@p@ar Brace et al. (1968) sur des
granites. Néanmoins, les argilites ne se compogastcomme les granites. En effet, il n'est
pas possible de négliger leur coefficient de stgekapécifique (aussi appelé coefficient
d’emmagasinements, (en P&) du fait que leur matrice est déformable. Hsiehlef1981)
proposent donc la méthode transitoire du test papulsion (pulse test, Fig. 5-6).
L’échantillon est placé entre deux réservoirs (anetraval) ou la pression est contrélée de
facon trés précise. A un tempg la pression dans le réservoir amont est brusgoeme
augmentée sous la forme d'une impulsion. Cettesmpesse propage dans I'échantillon
jusqu’au réservoir aval. L'étude de I'évolution daessions comparées dans les réservoirs
amont et aval, associées a un modele hydromécaridapté, permet de déterminer les

propriétés hydromécaniques de I'échantillon : petdoiléé, k, et coefficient de stockage

spécifique Sg,.
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Escoffier (2002) a développé un dispositif d’essdon le principe du pulse test pour
les argilites du COx saturées en eau (Fig. 5-7htérprétation des mesures, en vue d’obtenir
kw €t Sg,, peut se faire de deux fagons. La premiere métestiene interprétation graphique
proposée par Neuzil et al. (1981). La secondeasddosur un processus d’inversion : réaliser
des itérations du probléme direct afin de détermies paramétres qui permettent de
reproduire au mieux les résultats expérimentauxe ltlle méthode a été proposée par
Homand et al. (2004), puis Escoffier et al. (200ais le cas des argillites. Les permeéabilités
obtenues par ces méthodes dans les argilites satanéeau sont comprises entre 4 %14
12 x 10°° m?, et les coefficients de stockage spécificfig, sont compris entre 0,15 x @t
3 x 10° Pa’.

LVDT

acquisition

-
%_I_
desdonnées |[[L__1

g amp Ljur

i réservoir inférieur valve Unité de

Jaquette en viton
|_——embases drainantes

réservoir supérieur générateur de controle
capteur de pression
pression
miniature

Figure 5-7 : Dispositif expérimental pour la déternnation de la perméabilité dans les argilites du C®
saturées en eau (extrait de Escoffier, 2002).
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5.4.2.2 Détermination de la perméabilité dans les rgilites
partiellement saturées :

Homand et al. (2004) proposent, en plus du modgiliedmeécanique a saturation, un
modéle de détermination des parametres hydromaesidans les argilites partiellement
saturées. Giraud et al. (2007) reprennent et dgpeltt ce modéle en s’appuyant sur le
modele poromécanique de Coussy (2004), en apprskamt la partie inversion. Les
hypotheses utilisées dans leurs modeles sont ilanses :

- la matrice poreuse est considérée comme déformable,

- Il'espace poral est saturé de trois composantdiquide incompressible, I'eawy,

et deux gaz parfaits sous forme d’'une mixturer({laj : I'air sec @) et la vapeur
(v),

- l'eau (w) et l'air (n) sont en équilibre et les adgaments de phase entre ces deux

états sont possibles,

- les lois de Darcy et de Fick sont prises en comgspectivement pour la migration

des fluides (eau et I'air) et pour la diffusionldesapeur dans la mixture.

Le modéle repose sur I'équation de conservatiomuEesses en conditions isothermes
dans un volume& correspondant a I'espace poral, ou les massesiétintes par rapport a la

saturation en eau comme suit :

m, = 0,48, , (5.26)
m, = p,¢l-s,), (5.27)
m, = p,dl-s,), (5.28)

oU pw, pv €tpa SONt respectivement les masses volumiques de Keala vapeur et de I'air sec.
La masséVl; des constituantsdu volumeQ est obtenue en intégrant la masse des fluiges

sur le volumeQ.

Parmi les définitions qui leur permettent de défies bases de leur modéle, nous

retiendrons celles de la pression capillai, (en Pa), et de I'humidité relative dans le

milieu, h; (généralement exprimée sous la forme d’'un pouaggnt La pression capillaire se

définit classiqguement par la différence entre kespion de la mixture gg® (p, = p, + P.),
et la pression du liquide (ici I'eap), :
Pe = P~ Pu- (5.29)
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L’humidité relative est définie par le rapport enta pression de vapeur du milieu et celle
d'un état de référence (notégg) ou le gaz serait saturé en vapeur, la pressiovageur
saturante p’. Si pl =p,, alors la pression capillaire est nullp;=0, et les deux

composantes (n et w) sont a I'équilibre avec Isgio; atmosphériquey, = pn = Patm- AiNsi,
Coussy (2004) définty, par :

— p — I“Iv 0
h =—-= eX[{ - . 5.30
r p\(/) pWRT (pW pW):| ( )

ol M’ est la masse molaire de la vapeur (en kgn® = 8,314 J K, la constante des gaz

parfaits et;T, la température (en K).

A partir de ces définitions, Giraud et al. (200@yeloppent leur modéle de transport
multiphasique en utilisant la loi de Darcy généedi et celle de Fick. Le détail de ce modele
sera donné dans la section 5.5, dans la partisferarmydrique et gazeux de notre article sur
les transports couplés dans les argilites du COtielament saturées (Jougnot et al., sous
presse). On notera que ces auteurs proposent pnexapation linéaire de leur modéle pour
les problémes limités a une seule dimension (basgeéapproche Homand et al., 2004). lls
confrontent ensuite cette approximation a des deme&péerimentales acquises par le séchage
d’échantillons d’argilites du COXx.

Le dispositif expérimental utilisé pour ce séchagerelativement simple (Fig. 5-8). Il
s’agit de placer un échantillon d’argilite dans ueeceinte ou I'humidité relative est
controlée. D’aprés I'équation de Kelvin, la press@apillaire dans un échantillon dépend de

I’'humidité relative de I'atmosphére qui I'entouf(&posito, 1981) :

P = - Bu¥ in(h, ). (5.31)

c MY

Ainsi, lorsqu’on place un échantillon initialemeat’équilibre avec une atmosphére
d’humidité relative h' (pression capillairep)) dans une atmosphére d’humidité relative
imposéeh™, celui-ci se mettra a I'équilibre et sa pressiapiltaire deviendra égale p™.

La saturation en eau du miliey étant liée a sa pression capillai) (par la courbe de
sorption s, = f(p, Xfonction fortement non linéaire), la mise en étpd de la pression
capillaire entraine une mise a I'équilibre de ldusgtion. Ainsi, le suivi du poids de
I'échantillon au moment du changemémnt - h'™ va permettre de suivre la variation de son

degré de saturation et donc de déterminer les garasnde transfert dans I'échantillon. Selon

183



les dimensions de I'échantillon cylindrique (gragidmeétre, petite hauteur), il est possible
d’approximer le probléeme de diffusion hydrique coe@étant a une dimension. Ainsi, il est

possible d'inverser les paramétres de transferespondant & la saturation initiat : la
perméabilité k! ) et un équivalent du coefficient de stockage enditons de saturation

partielle (7, ).

temperature sensor .
transmitter case
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i —v—

1] I
; high precision balance

1
‘ |17 ventilator
]
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cover
airtight & watertight box
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O
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data acquisition

electric
bulb

container with
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Figure 5-8 : Dispositif de mesure de la perméabikt des argilites partiellement saturées (Giraud etla
2007).

Homand et al. (2004), puis Giraud et al. (2007 )ppsznt des résultats expérimentaux

dans des gammes d’humidité relative hautes (dolativement proches de la saturation),
h' 0[85.1;98] % et h™ O] 75.4;93.2] %,. lis proposent de déterminer la perméabilité du
milieu en fonction de la saturation par le modéleguyit :

1

1+[ag @-s, )"
rel

ou a® et b/ sont deux paramétres d’ajustement.

(5.32)

On notera que, pour les argilites du COx dans eesmes de saturation, ces auteurs

utilisent le modéle de courbe de sorption d’eayppsé par Vachaud et Vauclin (1975) :
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s.(P.) :%. (5.33)
)

ou a,, etb, sont deux autres parametres d’ajustement.

D’autres études ont été menées par Pham (200dgsuargilites du COx avec une
gamme d’humidités relatives plus large et plus &gh, D[36;94] %). Il propose d'utiliser le

modele de Van Genuchten (1980) (Eq. 5.21) pouridéler courbe de sorption d’eau, et une
loi puissance pour déterminer la perméabilité netagn fonction de la saturation :
ki(s,) =S, (5.34)

Pham (2006) propose d'utiliser= 3,5 dans le cas de la désaturation des argilites

Dans la section qui suit, nous proposons de noes/ethesures de permeéabilité
réalisées sur un échantillon d’argilites du COxaun appareil permettant d’accéder a une
trés large gamme d’humidité relativh, D[ 7;90] %). Ces mesures seront interprétées grace
a un modele de couplage basé a la fois sur I'apgrporomécanique de Giraud et al. (2007)
et sur celle, électrocinétique de Revil et al. (P0Q'objectif final de ces mesures est la
détermination des propriétés de transport hydronigaas, la conductivité électrique, et le

coefficient de couplage dans les argilites du Céxtigllement saturées.
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5.5. Présentation de I'article : “Transport propert ies of clay-rocks in
partially saturated conditions. Theory and applicat ion to the
Callovo-Oxfordian clay-rock”, sous presse dans Wate r Resources

Research

5.5.1. Introduction a l'article

Cet article a pour objectif de proposer une appequbur déterminer les propriétés de
transport électrocinétique applicable aux argildesCOx partiellement saturées en eau. Ces
travaux s’appuient principalement sur deux apprechde modéle de couplage
électrocinétique de Revil et al. (2007) et le med@romécanique pour la détermination de la
perméabilité de Giraud et al. (2007). La premieeetip de cet article consiste en un
développement d'équations de couplage et une é@gpilon de la méthode de détermination
du coefficient de couplage.

Cet article présente un ensemble d’expérimentatieant a valider le modéle
proposeé. La premiere expérimentation est basélestravaux de Homand et al. (2004) pour
déterminer la perméabilité d’'une roche trés peunpable par séchage. Nous utilisons un
appareil capable de suivre la désaturation paregeséccessives dans une atmosphére a

humidité relative contrélée pour une trées large ma&m d’humidités relatives
(h, O 7;90] %). La seconde série d’expériences a consisté emebure de la conductivité

électrigue d’échantillons du COx a plusieurs degdés saturation. La troisieme série
d’expériences a consisté en un suivi du signalaeerpiel spontané généreé par la désaturation

en 1D d'un échantillon d’argilites.

5.5.2. Article
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Abstract. A series of experiments were performed to characterize the permeability, the specific
storage, the capillary pressure, the streaming potential coupling coefficient, and the electrical
conductivity of a very low-permeability Callovo-Oxfordian clay-rock at different water
saturations. The Callovo-Oxfordian formation is presently investigated as a potential host to
store nuclear wastes because of its very low permeability (typically 10 nD at saturation) and
high specific surface area. We first present the constitutive transport equations including an
electrokinetic cross-coupling term in the generalized Darcy and Ohm constitutive equations.
Then we present new experimental results using measurements of transient weight losses of
samples submitted to a change in the relative humidity imposed by an automated humidity
system in a hermetic chamber. These experiments are interpreted with a 1D analytical model of
the coupled hydromechanical and transport equations. The hydromechanical transport properties
(relative permeability and specific storage) of this clay-rock are investigated in the relative
saturation range from 0.23 to 0.70. We demonstrate that below 30% in relative humidity, the
flux of the vapor phase with respect to the flux of the liquid water phase can not be neglected.
The relative apparent permeability can be described by a simple power law relationship with the
saturation. In addition, we measure the electrical conductivity and the streaming potential
coupling coefficient at various saturations. The electrical conductivity is described by a model
accounting for electrical double layer contributions to surface conductivity. The measurement of
the streaming potential coupling coefficient agrees with a power law model for the coupling
coefficient versus the relative water saturation. A relationship between the exponent used to
characterize the relative permeability and the second Archie's exponent used to describe the
dependence of the electrical conductivity of the material with respect to the saturation is

discussed.



10

11

12

13

14

15

16

17

18

19

20

21

22

23

1. Introduction

Argillaceous formations are considered to be potential hosts for nuclear wastes due to
their extremely low intrinsic permeability (e.g., Gautschi [2001], Croisé et al. [2004], Escoffier et
al. [2005]). In France, the Radioactive Waster Management Agency (ANDRA) is studying the
Callovo-Oxfordian (150 Ma) clay-rocks formation for an underground (500 m deep) research
laboratory in the eastern part of the Paris Basin. During the construction and the future
exploitation phase of the waste disposal, the rock mass will be submitted to various thermo-
hydromechanical stresses. The rock, initially saturated, will partially desaturate due to the
ventilation of the galleries. So it is very important to understand the transport properties in these
formations in both saturated and unsaturated conditions including damage related to both
desiccation and stress release and healing/sealing effects.

Another important domain for which the knowledge of the hydromechanical properties of
low permeability clay-rich formations acting as seals is important concerns the storage of CO, or
methane in sedimentary rocks. Indeed, shale and clay-rocks can be used as capillary seals to
prevent the upward migration, by buoyancy, of a CO, plume. However the modeling of the
migration of such a plume requires a description of the transport properties of the clay-rich
materials as a function of the saturation of the different fluid phases (Revil et al., 1998).

Very few works have attempted to determine the hydromechanical properties of very low
permeability clay-rocks under unsaturated conditions because such measurements are very
challenging. Recently, Vales et al. [2004], Giraud et al. [2006], and Giraud et al. [2008] used the
hydromechanical equations developed by Coussy [2004] to show that it is possible to determine
the relative permeability and the specific storage at near-saturation conditions using

measurements of transient weight losses of samples submitted to a change in the relative
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humidity imposed by an automated humidity system in a hermetic chamber. However, their
measurements were restricted to high saturations (for initial relative saturation greater than 0.77).
In addition, very few measurements were performed to fully characterize the hydromechanical
properties of the Callovo-Oxfordian clay-rock in a wide range of saturations (see Pham [2006],
Pham et al. [2007] for discussions). These measurements are challenging because the amount of
fluids that are exchanged by a core sample and the fluid reservoirs are extremely small and
therefore very difficult to measure accurately. Therefore, the development of specific methods is
required in this case.

In the present paper, we propose a new set of experiments to characterize the Callovo-
Oxfordian clay-rock material and especially its hydraulic diffusivity and the capillary pressure
curve at different water saturations including very low saturations. The rationale to include in our
modeling the behavior of the streaming potential coupling coefficient and electrical conductivity
in the generalized Darcy and Ohm equations is that these properties could be important in
remotely imaging the state of saturation and pore liquid water flow of these materials using
geophysical methods like induced polarisation and self-potential (e.g., Revil and Pezard [1998];

Linde et al. [2007], Crespy et al. [2008], and Jougnot et al. [2010]).

2. Background

2.1. Constitutive Transport Equations

We discuss below the fundamental constitutive equations of transport in a linear
poroelastic material with very low permeability under unsaturated conditions. The surface of the
clay minerals is charged, and this charge is counterbalanced by a charge of opposite sign in the

water phase. This characteristics is responsible for two features with respect to previously
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developed theories. The first feature is the existence of an osmotic pressure term in the fluid
pressure of the liquid water phase (recently investigated by Jougnot et al. [2009]). The second
feature is a cross-coupling term in the constitutive equations for the Darcy velocity of the liquid
water phase and the total current density, which represents the flux of electrical charges carried
by the flow of the liquid water per unit surface area of the porous material and per unit time. The
description of this model has been established with keeping in mind that its specific application to
the Callovo-Oxfordian clay-rock will be investigated in the following sections.

We use below the subscripts w for the wetting phase (liquid vapor) and n for the non-
wetting (dry air, subscript a, mixed with water vapor, subscript v) phase. This distinction is made
because the flow of water may occur in principle both as the flow of a liquid plus the transport of

vapor by diffusion and advection. We define s, and s, as the saturation of the wetting and non-
wetting phases, respectively (the saturation condition is expressed as s +s, =1). We further
define 6, =5 0 60, =5,060 =s, ¢ the fluid contents of the wetting phase and the two non-

wetting phases, respectively, and ¢ stands for the connected porosity of the porous medium. In
addition, we have s, =s =s, =(1—s ). This means that dry air and the water vapor mixes

together because they are fully miscible phases (ideal gases). They occupy therefore the same
volume fraction of the pore space.

We denote,
‘va:sw¢(ﬁw_ﬁx)’ (1)

w,=s,0(u,-1,), )
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the relative displacement vector of the wetting phase relative to the solid phase and the relative
displacement vector of the non-wetting phase relative to the solid phase, respectively. The
horizontal bar means that these parameters are averaged over the considered phase.

The following assumptions are made throughout the paper. (1) The wetting and non-
wetting phases are considered macroscopically inviscid. (2) Temperature gradients and
gravitational effects are neglected. (3) Porosity at the scale of a representative elementary volume
is considered to be a variation that changes with the stress and the pressures of the fluid phases
[de la Cruz et al., 1993]. (4) The pore fluids do not bear any shear stresses and the wetting and
non-wetting fluid phases are considered to be Newtonian fluids. (5§) The water is always in
thermodynamic equilibrium with its vapor phase. (6) The liquid water phase has an excess of
electrical charges to compensate the surface charge of the minerals that includes the isomorphic
substitutions in the crystalline framework, the surface charge at the edge of the clay minerals, and
the charge located in the Stern layer (see Leroy et al. [2007] for a detailed investigations of the
charges onto the various crystalline planes of clay minerals). (7) We consider that the two fluid
phases (wetting and non-wetting) are continuous at the scale of a representative elementary
volume of the porous body.

We denote,

P.=Dy~ P> 3)
the capillary pressure (expressed in Pa), which depends both on the saturation of the wetting

phase and on the history of saturation/desaturation of the porous material, p, is the phase average
of the pressure of the non-wetting phase, and p, is the phase average of the fluid pressure in the

wetting phase including an osmotic contribution as discussed in details by Jougnot et al. [2009].
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For the Callovo-Oxfordian clay-rock, we can use the capillary pressure / saturation model

proposed by Vachaud et al. [1979]

s ( pv):#w' (4)

In Eq. (4), a,, is a coefficient expressed in meters, b,, is a dimensionless coefficient close to
unity, p,, is the mass density of liquid water (in kg m™), and g = 9.81 m s is the acceleration of

the gravity. Some values of a, and b, found in the literature for the Callovo-Oxfordian clay-
rock are given in Table 1. We also have p, = p, + p, where p_ is the pressure of dry air and p,

is the pressure of the water vapor. Using this relationship, the dry air pressure can be expressed in

terms of the pressure of the non-wetting phase p,  and the pressure of the vapor p, phase by

I_7a :ﬁn_ﬁv’i'e"

L, M, —

pv - pv eXp|:pWRT (pw pw):| ’ (5)
p. =p " (T)=10"", (6)
fM=a+T -THb+cT-T)H]", (7

where the index “0” refers a saturated reference state (p, =0, p, =p. = p,.), T, =273.5°K, T

is the temperature in Kelvin, a = 2.7858 (dimensionless), b = 31.559 K, ¢ = 0.1354

(dimensionless), M is the molar mass of vapor (in kg Mol ™), R is the universal gas constant
(being 8.31 J K' Mol™"), p. is the vapor pressure (in Pa) in a water vapor saturated air

(p, =P, =p,,,) The relative humidity (dimensionless) is obtained by
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D, M, _ _
h, =__0:exp[pWRT (pw—pg)} (8)

Vv

In unsaturated soil mechanics, the suction ¥ = -p. (in Pa) (or ¥ =-p./ p, g, expressed in m) can

be related to the relative humidity 4, by the Kelvin equation [e.g., Sposito, 1981]

‘P:—%ln(h,). ©)

v

Table 1. Values of some petrophysical parameters of the Callovo-Oxfordian clay-rock

determined from previous literature data.

Parameter Value and uncertainty
ay 50+25 '

by 1.6+06 '

o 0.67,0.75>

Log k -200+1.5°

K 4.0x10° Pa *

G 2.4x10° Pa °

a, (10+6)x10° m °

b 1.05 £0.03 °

1. From Homand et al. [2004] (drying experiment).

2. Biot coefficient. Mean value from Homand et al. [2004] and Giraud et al. [2008].
3. Saturated apparent permeability (in m?). Value from Homand et al. [2004].

4. Drained bulk modulus. Value from Homand et al. [2004].

5. Shear modulus of the frame. Value from Homand et al. [2004].

6. Capillary pressure curve coefficients. Values from Giraud et al. [2008].

7. Biot coefficient. Value from Pham [2006].

We will neglect the viscous drag between the wetting and the non-wetting fluid phases.

This assumption is widely accepted in the literature [see Lo et al., 2002 for a discussion]. In
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addition, we assume that the material is isotropic and therefore the permeability tensor is
described by k I3 where k is the isotropic permeability and I3 is the 3x3 identity matrix. In the
following, we use the constitutive equations of transport discussed by Revil et al. [2007] and
Linde et al. [2007] adding a dispersion/diffusion terms to characterize the transport of the vapor
and dry air phases through the porous material. The constitutive equations for the flux of the
water and vapor phases can be found in Gawin et al. [1995]. Adding the cross-coupling term with
the current density [Revil, 2007], we obtain the following expressions for the volumetric fluxes of

the liquid water, water vapor phase, and electrical charges as,

W, =k ys —M(&Jw, (10)
77W ﬂw w
v‘vv:—kﬂkVﬁn—D-vmq (1)
77]1
j=—c~vw+(&}v*vw (12)
SW

where C, =D, / p, is the molar concentration of vapor in the non-wetting phase, Q, is the excess

of electrical charge of the diffuse layer per unit pore volume at saturation (see Revil et al. [2005]
and Jougnot et al. [2009]), j is the total current density (in A m'2) (flux of electrical charges per

unit surface area and per unit time), 6 (in S m™) is a second-order symmetric conductivity tensor
of the clay-rock (with elements depending on the water saturation), &, is the relative permeability
for the water phase (dimensionless), k, is the relative permeability of the non-wetting phase
(dimensionless), 77, and 77, are the dynamic viscosities of the non-wetting phase and liquid water

phase, respectively (in Pa s), and E=-V ¢ is the electrical field (in V m'l) (therefore VXE =0

is satisfied in the low frequency limit of the Maxwell equations). In the absence of external
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electrical field source, ¢ (in V) is the streaming (macroscopic) potential (in V). In the following,
we will assume that anisotropy of the clay-rock is not too several so the conductivity tensor can
be replaced by a scalar electrical conductivity.

The positive-definite second-order symmetric tensor D (m2 s'l) in Eq. (11) is the effective

hydrodynamic diffusion/dispersion tensor in the gas phase. Assuming a Fickian model, it is given

by

D=|D, +a, - |L+-2"% G ow,, (13)

(S”¢) (Sn¢) V_Vn

s D

p =52 14
n =" (14)

T 1.88
D‘,:2.17-105@(—j : (15)

pn 0

where D,, is the molecular diffusion coefficient of the vapor phase in dry air through the porous
material at atmospheric pressure (in m” s™), (a ®b)ij = a; b; denotes the outer product between

vectors a and b, and ¢, and ¢, are the longitudinal and transverse dispersivities (in m),

respectively, F is the electrical formation factor, which is related to porosity through Archie's

law,

F=¢", (16)
[Archie, 1942], m (dimensionless) is called the cementation exponent), p . is the atmospheric
pressure, T the temperature is expressed in K, and 7, = 273 K. This model was developed by De

Vries et Kruger [1966] and De Vries [1987] from the kinetic theory of gas and is valid for 273 K<
T <373 K. The inverse of the formation factor is the mobile or effective porosity of the porous

material (Revil et al., 2003). Eq. (10) describes a generalized constitutive Darcy's equation for the
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flux of the liquid water phase. The last term corresponds to the electroosmosis contribution
associated with the electrical field E . In absence of an external electrical field, this contribution
can be safely ignored.

Finally Eq. (13) corresponds to a generalized Ohm's law including the conduction term
—-oVy (classical Ohm's law) plus an advective transport term (Q, /s, )W, (the so-called

streaming current density, see for instance Revil and Linde [2007] and Crespy et al. [2008] and
references therein). The advective term corresponds to the advective transport of the excess of
electrical charges contained in the liquid water phase because of the existence of the electrical
double layer at the solid / liquid water interface and a net flux of water with respect to the solid
phase. In low-permeability materials, we will further assume that hydrodynamic dispersion can
be neglected with respect to diffusion because of the very low permeability of the materials
considered in the present work. Therefore, we consider that,

D=D I (17)

m-3°
In porous materials with clay minerals, electrical conductivity has two contributions. One
is associated with the pore water and the second with the electrical double layer coating the
surface of the pores [Revil et al., 2002]. For a clay-rock, the dependence of the electrical
conductivity with the saturation of the water phase can be written as [Revil et al., 2007]

o(s,) =%[se”6w+(F—l)cs], (18)

where s, =(s, —s;)/(1—s;) is the effective saturation, F is the electrical formation factor
defined above, n is the second Archie exponents (n is also called the saturation index), s is a

percolation threshold for the water film connectivity in the second Archie’s law, &, (in S m'l) is
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the pore fluid electrical conductivity (including the disturbances associated with the diffuse layer,

see Revil and Linde [2007]), and oy (in S ) represents the electrical conductivity due to

electromigration in the Stern layer. This contribution is frequency dependent (Leroy et al.
[2008]). Leroy et al. [2008] and recently Leroy and Revil [2009] showed that when a pure DC
current is applied, there is no contribution from the Stern layer to the overall electrical
conductivity. However, the measurements presented below are performed at 10 Hz, a frequency
for which there is contribution from the Stern layer to the overall electrical conductivity of the

material as discussed by Leroy and Revil [2009] (see also Revil et al. [2002]).

Table 2. Callovo-Oxfordian pore water composition

THERMOAR model Simplified solute composition '
[Gaucher et al., 2006] (only charged species)
Species C; (mol L'l) Species C; (mol L'l)
Na 32 x 107 Na* 31.5x 107
K 7% 107 K" 6.5x 107
Ca 15 x 107 Ca® 9.5 % 107
Mg 14 x 107 Mg** 8.1x 107
Cl 30 x 107 CI 30 x 107
S(+6) 34 x 107 SO, 21 x 107
pH 7.3 - -
pCO, -2.51 HCO™ 1.2x 107

1. From PHREEQC?2 see Leroy et al. [2007].

The pore fluid conductivity &, will be calculated below in Section 4.3 from the model

developed by Leroy et al. [2007]. The complexity arises because the composition of the pore

water of the clay-rock is distinct from the composition of an ionic reservoir in contact and in
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equilibrium with the clay materials. This difference is due to the influence of the Coulombic
potential of the electrical double layer in the pore space of the material upon the concentrations in
anions and cations. The model developed by Leroy et al. [2007] uses a generalized Donnan

equilibrium model with a mean (microscopic) electrical potential in the pore water, ¢  (in V).

The chemistry of the pore water is computed using the THERMOAR model proposed by
Gaucher et al. [2006] (see Table 2, and for more details see Jougnot et al. [2009]).

The streaming potential is the electrical potential associated with the flow of the pore
water. This electrical potential can be used as a powerful non-intrusive method to monitor the
flow of the ground water as shown recently by various studies at different scales, from the
laboratory to pumping test experiments in the field [Crespy et al., 2008; Revil et al., 2008;
Jardani et al., 2009; Malama et al., 2009]. In the present case, a simple first-order approximation

of the electrical field between two electrodes along a cylindrical core sample is employed

(V (/))‘i=0 =~(Q, / s,0)W, [Linde et al., 2007] indicating that the electrical potential is sensitive to

the flow of the liquid water phase only.

In addition to the previous equations, a complete theory should specify the mechanical
constitutive and continuity equations for a linear poroelastic body saturated by two fluid phases,
the wetting phase (liquid water) and the non-wetting phase formed by a mix between dry air and
water vapor. These equations can be found in Homand et al. [2004] for instance and just need to
be modified to account for the osmotic pressure in the phase average of the pressure of the

wetting (liquid water) phase.
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2.2. 1D approximation of the flow problem

In the following, we consider a cylindrical core sample submitted to different atmospheric
relative humidities (see Figures 1 to 3, see further description in Section 3). The bottom and sides
of the core samples are impermeable. Therefore the flow is uniaxial (1D, along the axis of the
cylinder as shown in Figure 3). A complete analysis of the 1D hydromechanical problem is
discussed in Appendix A. Such a simplified 1D approximation of the hydromechanical problem
has been developed by Olchitzky [2002] and Homand et al. [2004]. This approximation is based
on a linearization of the water-saturation / capillary pressure curve using a first-order Taylor

series expansion,

_ ; d .
5, (P.) =5, +(%J (p.—P.)» (19)
p(,’ l
ds J -a,/p.8
_w ~ n. w 1, (20)
(ap(. i lavv + (ﬁ(" /pwg )b"" J

where the superscript i stands for the initial condition during a small change in the saturation of
the water phase. Eq. (19) is only valid for small variations around the initial capillary pressure
value. Using this approximation, Olchitzky [2002] and Homand et al. [2004] obtained a linearized
solution to the hydromechanical problem in unsaturated conditions. The assumptions of this
model are the following: (1) During a small change of the water saturation, all the
hydromechanical moduli are constant and equal to their values in the initial saturation state
(denoted by the subscript 1). (2) The pressure of the non-wetting phase remains constant in the
porous material and is equal to the atmospheric pressure. Therefore the convective term in the
flux of the non-wetting phase is neglected. (3) We compare in Appendix A the vapor transport
and liquid water flow terms. Figure 4 shows that the diffusion of the water vapor can be neglected

above a relative humidity of 30% and is incorporated into an apparent permeability below this
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critical value (see a complete derivation in Appendix A). However, the critical value of 30%
relative humidity is unusually low for subsurface porous media. Indeed 30% relative humidity is
indicative of extremely dry conditions and fluxes of any kind (films or vapor phase) are
extremely low at such low potentials. (4) Electroosmosis is neglected (see Revil et al. [1999]). (5)
Lateral deformations are neglected (1D assumption) and the stress applied to the sample is equal

to the atmospheric pressure (see Appendix A).
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Figure 4. Comparison between the contribution D! and D! of the overall hydraulic diffusivity of

water through the clay-rock. The contribution D! is related to the hydraulic diffusion of the vapor

phase while the contribution D! is related to the hydraulic diffusion of the liquid water phase.

The diffusion of the vapor phase can be neglected above a critical relative humidity of 30%. We
used D, = 2.5x10° m? s,

According to the model developed by Olchitzky [2002] and Homand et al. [2004], the

relative variation of the mass of the sample from the initial (i) state is given by (see Appendix A)
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where 7; is the specific storage expressed in Pa” (Homand et al. [2004]), M; is the initial mass of
the sample at time #, and m is the vector of model parameters that will be determined by
optimization for the initial condition i. The other variables and functions are defined by [Homand

et al., 2004]

E, (1) kyk a)zt}, (22)

8
=————exp| -
Qniya p{ i

, _@ntDhz

) 23
), I (23)
Q=7R’L, (24)

o’ N2 s’ os
.= N (s | = — L s 25

where R is the radius of the sample, L is its length (€ is the volume of the sample), 7, is the
specific storage coefficient A is the Lamé modulus in the initial reference state, G is the shear

modulus (independent on the saturation), K,, is the bulk modulus of the wetting phase (liquid

water), «is the classical Biot coefficient, and N is a stiffness coefficient. They are defined by

K
y=d=2@=-9) 7
K

where K is the drained bulk modulus and K| is the bulk modulus of the solid phase (see Gasc-

Barbier [2002]). Using this linear approximation, the analysis of the transient streaming potential

response during a drying test is provided in Appendix B.



10

11

12

13

14

15
16

17

18

19

20

21

22

23

17

3. Description of the Experiments

Three sets of experiments were performed to study the transport properties of the Callovo-
Oxfordian lay-rock at different saturations of the water phase. The first experiment was
conducted to study the hydromechanical behavior of a single Callovo-Oxfordian clay-rock
sample under partially saturated conditions to determine its hydromechanical properties (relative
permeability and specific storage at different relative water saturations).

The second set of measurements was performed to measure the streaming potential in
order to determine the value of the streaming potential coupling coefficient and to see if this
approach could be used to monitor the flow of the liquid water during such drying experiments.
Finally, a third set of experiments were performed to see how electrical conductivity varies with
saturation and to determine Archie second exponent. This Archie second exponent will be related
to the exponent used to describe the relative permeability as a function of the saturation in

Section 5.

3.1. Description of the Core Samples

All the cores used for our experiments were sampled from the Callovo-Oxfordian
formation at the Bure test site (Meuse/Haute-Marne, France). The cores were drilled with a NaCl
saturated mud (borehole EST423 and EST433) and came as a series of ~20 cm long core
cylinders sampled at different depths. The samples from borehole EST433 were resampled to
avoid the NaCl contamination on the boundaries. Then all the samples were conditioned in
double hermetic bags and confined in polystyrene during their transport from the field to the

laboratory.
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The samples were already only partially saturated at the beginning of the experiments.
Their initial saturation was in the range 0.7 to 0.9. In order to limit hydrochemical disturbances
like those associated with a change in the osmotic pressure, we have decided not to resaturate the

samples prior to our experiments. The characteristics of our samples are detailed in Table 3.

Table 3: Characteristics and geometrical properties of the Callovo-Oxfordian samples used in the

present work

Sample Borehole  Depth (m)  Unit Length, L (m) Diameter, D (m) Experiment

EST28242 EST423 620,83 C2bl 0.010 0.051 HM '
EST29296 EST433 617.55 C2bl  0.064 0.065 SP *

1. Hydromechanical measurements

2. Streaming potential measurements

3.2. Drying Experiment

The hydromechanical behavior of Callovo-Oxfordian clay-rock was studied using the
automated humidity system developed by Likos and Lu [2001, 2003]. This system is based on the
control of the relative humidity of a confined chamber by a general system of air injection. The
sample is placed on high-precision analytical balance (Mettler Toledo SAG 204) in a small
environmental chamber (5 x 11 cm) which contains a relative humidity/temperature probe
(Vaisala HMI38) and a vertical displacement probe (Figures 1 and 2). An influent gas line injects
a “humid” gas form in a mixing chamber from a “wet” and a “dry” line. The relative humidity of
the gas is adjusted to the humidity measurement in the chamber by two mass flow controllers

(Figure 1). Humidity, temperature, mass, and displacements are recorded on a computer at a



10

11

12

19

chosen frequency. Due to the long duration of the experiments, measurements were taken every

300 s.
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Figure 1. The automated humidity system general layout (Modified from Likos and Lu [2003]).

The system is able to determine the total suction characteristics of microporous rocks in a

relatively high suction range from 7 x 10° Pa to 7 x 10’ Pa. During the drying experiment, we

monitored the mass variation of the core sample #EST28242 for different relative humidity steps

in both desaturation (&, = 90, 70, 50, 27, and 7 %) and resaturation (h, =7, 13, 23, 31, 40, 48, and

90 %).
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Figure 2. Detail of the automated humidity system of the environmental chamber (Modified from

Likos and Lu [2003]).

The core sample #EST28242 (see properties in Table 3) was extracted from the borehole
EST423 at depths comprised between 620.73 to 620.93 m. It was reshaped to a smaller cylinder
(length of 1cm and diameter of 5.1 cm) to fit in the apparatus chamber. After the
drying/rewetting experiment, the sample was put in an oven to determine the dry mass at 105°C
during 24 hours. The porosity we considered for our calculations was measured in situ (in the

borehole EST423) by TCMR (Total Combinable Magnetic Resonance). It is equal to 0.171.
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3.3. Streaming Potential Experiment

Due to technical constraints, the study of the electrokinetic behavior of a Callovo-
Oxfordian clay-rock during a drying experiment was done outside the automated humidity system
described above. The clay-rock samples were cut to have a cylindrical shape (see Table 3). The
bottom and sides of the core samples were impermeable as shown in Figure 3. These evaporation

experiments were realized with the following conditions 7=22 + 1 °C and h, =20 +2 %.

1D Hydraulic
diffusion

No insulation

P1
\ Non
polarisable
electrodes

/{AQ-AQCH

Reference

Electric and

hydraulic
<«—Diameter d—» insulation

Figure 3. Sketch of the 1D hydraulic diffusion experiment monitored by the streaming potential
method. The streaming potential measurements are performed with the non-polarizing electrode
P1 and the reference electrode. The sample is insulated on the side and below. The loss of the

water occurs through the upper face only.
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For each sample, we used two small non-polarizable Ag-AgCl electrodes design for
medical use (from In Vivo Metric). These electrodes have shown that they provide best lasting
without polarization and drifting (more than a couple of weeks in contact to rock and water).
They have very small dimensions (0.8 mm thick and 8 mm long), which is ideal for these
experiments so the electrical potential measurement can be considered as a point measurement.
Two small holes were drilled on the side of the core and filled with a conductive gel (developed
for electroencephalography) in order to improve the contact between the electrodes and the clay-
rock core sample. The holes were drilled at 1 cm from the cylindrical sample end-faces.

During the drying tests, the streaming potential resulting from the flow of the water phase
was measured by a very precise voltmeter (Fluke 289 Multimeter, sensitivity + 10 uV) and
recorded by a laptop computer. We have also checked the potential drift between the two
electrodes before and after the experiment but no drift was observed indicating very stable

electrodes. The noise level during the experiments was + 200 u'V.

3.4. Electrical Conductivity Experiments

The electrical conductivity of three core samples was determined from the magnitude of
spectral induced polarization measurements in partially saturated conditions following the
procedure described in Cosenza et al. [2007]. Each sample was dried first at the atmospheric
conditions of the laboratory (7'=22 £+ 1 °C and h, =20 £ 2 %), then heated 24 hours in an oven at
three distinct temperatures: 70, 90, and 105°C. The electrical conductivity measurements were
made at different saturations using the equipment developed at the Central Laboratory for

Electronics (ZEL) at the Forschungszentrum Jiilich, Germany (see Zimmermann et al. [2008]). It
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is based on a four electrodes device measuring the conductance of the rock samples in the

frequency range 1 mHz - 45 kHz.

4. Interpretation

4.1. Drying Experiment

The #EST28242 sample was dried in the automatic system during 34 days (2.92x10° s)
and then resaturated during 62 days (5.35x10° s). Figure 5a presents the raw data of relative
humidity and the sample mass as a function of time. Significant temperature changes in the
laboratory (+2°C) did not allow us to acquire reliable data for the resaturation. Therefore, we will
focus only on the drying experiment below. During the drying procedure, the temperature was
relatively stable around 24°C and the displacement probe data did not show any measurable
variations in the sample thickness so they are not discussed further in the present paper.

For each equilibrium at an 4, value, it is possible to determine first the capillary pressure
and then the relative saturation and therefore to determine the sorption curve. The capillary
pressure is determined from Kelvin equation and the recorded values of the relative humidity.
The saturations of the samples were monitored through their weight with a precision balance

(£ 0.0001 g). The sample water saturations are calculated from:

W Py
s, =——, (28)
9P,

where w=(m,, —m,)/m, is the gravimetric water content with n1,,,,, the measured mass, and

my, the dry mass of the sample. ¢ is the "Total Combinable Magnetic Resonance" (TCMR)
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porosity, p,, = 1000 kg m™>, and P, = (1-9)p , are the water and the dry density, respectively

(with py = 2690 kg m” the grain density, see Gaucher et al. [2004]).

The Simplex algorithm [Caceci and Cacheris, 1984] was applied to the 1D approximation

of the model presented above in Section 2, Egs. (21) to (25), to invert the permeability k! and the
specific storage coefficient 77, of Sample #EST28242 from the drying experiment. No

regularization term was added to the data misfit function to perform the optimization because the
optimization is well-posed. The inversion was performed at each step in the drying procedure.

[13%4]
1

The subscript “1” stands for the initial state when the determined parameter corresponds, at each
step, to the equilibrium condition (capillary pressure, water saturation) before the relative
humidity drop was made in the chamber. The Simplex algorithm was also applied to the data of

Pham [2006] (see Figure 5b). These experimental data provides additional data points to

determine the relative permeability versus the saturation of the liquid water phase.
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Figure 5. Results from the hydraulic diffusion experiments in an environmental chamber with an
automated humidity system. a. Experimental results from the present study. b. Results of the

experiments conducted by Pham [2006] and Pham et al. [2007] for comparison.
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Figure 6. Step by step simulation of the mass variation during drying experiment by the 1D
approximation of the proposed model. The black dots correspond to the mass of the sample
measured by the high precision balance. The large solid grey line is the model with the model
parameters optimized with the Simplex algorithm. The dotted line corresponds to the relative
humidity values. There are four initial states considered for this experiment. Its duration is

approximately 35 days.

Considering the core #EST28242 sample, Figure 6 shows that the analytical solution for
the 1D hydraulic diffusion fits well the experimental data at every drop in the relative humidity

during the drying procedure. As expected from the literature data, the permeability k,(s,,) fitted at
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different steps decrease with the saturation (Table 4): from k,,(0.70) =3.32 x 10 m?® to

kn(0.23) = 4.01 x 10 m?.
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Table 4: Fitted hydraulic parameter for the EST28242 sample at different saturations from the

drying procedure experiment.

Saturation, Permeability, Specific storage coefficient, Root Mean Square,

sw [-] k' [m?] ni[Pa] RMS [%]
0.69 3.32x 107 4.85x 100 0.0284

0.54 1.78 x 1072 228 x 107° 0.0452

0.43 3.61 x 107 1.33x 10" 0.0388

0.33 1.39 x 1075 5.00x 10! 0.0357

0.23 4.01 x 102 1.58 x 107! 0.0326
1.00! 1.75 x 1072 1.66 x 10° NA

1. Extrapolated using the power law behavior between the relative permeability and saturation.

The relative permeability follows a power law function: k” =s,* with 4 =4.3+0.1 (Figure

7) and the permeability at saturation is given by k(1) = 1.749 x 10" m”. This saturated value of

permeability corresponds to the range of values reported in the literature for the Callovo-

Oxfordian clay-rock ke [10’22 : 10’20} m’ (see Homand et al. [2004); Escoffier et al. [2005]).

The value of the exponent A can be compared with the value found by Pham [2006]: A = 3.5 for

desaturation and 3.0 for resaturation. We believe that the low value obtained by Pham [2006]

may be due to the presence of microcracks in their samples. This will be discussed later in

Section 5.
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Figure 7. Fitted relative permeability and relative storage coefficient term versus saturation in
two Callovo-Oxfordian clay-rock samples: Sample #EST28242 (black dots, this study) and
Sample #EST5659 (grey diamonds, data from Pham [2006]). Samples #EST28242 and
#ESTS5659 have a porosity of 0.171 and 0.14, respectively. The solid lines correspond to the two
best fit obtained by a power law function for the presented data set. The uncertainties are

comprised inside the size of the symbols.

The specific storage coefficient also decreases with the desaturation (Table 4) from

7(0.69)=485x10""Pa’ to 7(0.23)=158x 10" Pa’. The relative specific storage

coefficient with respect to the value at saturation follows a power law relationship 7" = sw3'17

(Figure 8). The specific storage at saturation is given by 7°=1.66 x 10° Pa™. This saturated

value is comprised between the value found by Homand et al. [2004] (17(0.97) = 1.5 x 10”7 Pa'l)
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1  and the value determined by Giraud et al. [2006] (77(0.98) = 2.06 x 10° Pa'l) in the vicinity of
2 saturation. The specific storage coefficient can also be used to estimate the compressibility of the

3 pores at saturation given by: S, =71"—¢B, where B = 1/K, is the compressibility of the pore
4 water (4.8x10"° Pa™) and ¢ is the connected porosity (close to 0.17 in our case). This yields 8, =

5 1.58x10” Pa’, so the pores are highly compressible.
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8  Figure 8. Sortion curve fitted by the Vachaud-Vauclin model (both with b,, = 0.621): the solid
9 line represent the best fit for a,, = 228 m and the dashed line the sorption curve for a,, = 489 m.
10 Sample #EST28242. The uncertainties are comprised inside the size of the symbols.
11
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The relative permeability k!’ and relative specific storage coefficient 7, fitted by the

Simplex algorithm from #EST28242 data are compared to the values determined by our approach
using the raw experimental data of Pham [2006] in Figure 7 (Sample #EST5659, porosity of
0.14). The saturated values for #£EST5659 were determined along the same procedure than for

Sample #EST28242 (a fitted power law). From these results, it seems that a power law function is
able to fit the data, at least on a middle saturation range (from 0.2 to 0.8): k| = sw’l, with 1= 4.2

like in the Brooks and Corey [1964] model.

We can also determine the specific storage from the poroelastic properties of the Callovo-
Oxfordian clay-rock (Table 1) and the capillary pressure curve. The sorption curve parameters of
Eq. (4) were fitted to Sample #EST27242 data using the Simplex algorithm. The results are
shown in Figure 9. The best fit for Sample #EST28242 is obtained with a,, =228 m and
b,, =0.621 in Eq. (4). Using these two parameters with the poroelastic properties of the Callovo-
Oxfordian clay-rock, we calculated the specific storage as a function of saturation (Figure 8).
There is a non-negligible difference between the calculated (solid line) and determined (black
dots) specific storages. However, the overall trend is pretty good. Using a,, = 489 m (and keeping
b,, =0.621), the model (dashed line) fits the data. This difference in the value of a,, can be
explained by the uncertainty related to the value of the porosity and therefore on the exact level of

saturation.
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Figure 9. Specific storage coefficient 7; as a function of saturation, determined by the 1D
analytical solution of the proposed model with the sorption curve values (a,, =228 m and
b,, = 0.621, the solid line) and with the best fit values (a,, =489 m and b,, = 0.621, the dashed

line). The uncertainties are comprised inside the size of the symbols.

4.2. Streaming Potential Experiment

The streaming potential experiments were conducted on one sample following the
procedure describe in Section 3.3. The hydraulic diffusion generates therefore a measurable
transient and positive streaming potential signal with the amplitude reaching 25 mV in Figure 10.
This observation is consistent with the basic theory described by Eq. (13). The polarity of the
streaming potential signal is expected to be positive because the excess of charge contained in the

pore water is positive and because the recording electrode is downstream and the reference
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electrode is upstream at the bottom of the core sample. According to Eq. (13) the peak
corresponds to the maximum of the pore water velocity. From the equations presented in
Appendix B, it is possible to compute the coupling coefficient at initial condition (s,, = 0.73) for
Sample #EST29296 using again the Simplex algorithm. We obtain C;=-0.68 mV m™. To see if
this value is meaningful, we need to compare with a model for the streaming potential coupling

coefficient.

0.03

EST29296

0021

Electrical potential [V]
=
=

0.008 |
0.996 |
0.094 |

0.992 ¢

Relative mass change [V]

0.99

0 dﬁ i 15 é 25

Time, t [s] x10°
Figure 10. Results of the streaming potential monitoring experiment. Sample #EST29296. a.
Self-potential versus time (the uncertainty on the measurement is 0.02 mV). b. Change in the
mass of the sample over time. The streaming potential response is sensitive to the flow of the
liquid water only while at very low relative humidity (20% here), the loss of water is driven both

by the diffusion of vapor and the flow of the liquid water (see Figure 4).
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The electrokinetic properties of partially saturated porous media were modeled by Linde
et al. [2007] and Revil et al. [2007] using a volume-averaging approach. They derived the

following formula to compute the streaming potential coupling coefficient at a given saturation:

C(Sw = —[aT(p] = _Mth , (29)
ap(' j=0.T,p, 1’IW(S(SW) Sw
C(s,) =" (L] Cuur» (30)
o s,

where C_, is the value of the coupling coefficient at full saturation of the liquid water phase and

1

o, is the relative electrical conductivity (the ratio of the conductivity at a given saturation

r

divided by the conductivity at full saturation). Revil et al. [2007] showed that Egs. (29) and (30)

reproduce very well the experimental data of Revil and Cerepi [2004] for carbonate rocks. We
found above that the relative permeability of the water phase is given by k/ =s *. The relative
DC-electrical conductivity can be determined using Eq. (18) without the Stern layer contribution.
This yields o, = s,". Then Eq (30) becomes: C(s,)=s,*""'C_, . Figure 11 shows the simulation

of the relative coupling coefficient as a function of saturation and the influence of the two
exponents 4 and n. Considering Revil et al. [2005] experimental data, the coupling coefficient of
the Callovo-Oxfordian clay-rock at saturation (Sample #EST29296) at the pore water

conductivity G, =0.708 S m™' (see below in Section 4.3) is equal to C_ =-1.0mV m™. Figure

11 shows that our model agrees with these experimental data points with 4 = 4.22 and n = 2.0.
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Figure 11. Streaming potential coupling coefficient versus saturation showing the influence of
the saturation index, n (with 4 =4.22). The black dot represents the coupling coefficient from
sample EST29296 while the black square is the value reported by Revil et al. [2005] (at a pore

water conductivity 6,=0.708 S m” determined from the composition of the pore water at

saturation of the water phase, see Table 2).

4.3. Electrical Conductivity Experiments

We consider below the electrical conductivity obtained at 10 Hz for the following
samples: #EST28144, #EST29296, and #EST30749 (Figure 12). The conductivity of the pore

water is computed as (Revil and Linde [2006])

5, =) IBexp{ ‘P} (31)

py k,T
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where B, is the mobility of ion i (in m® s? V"), ¢ is the charge of species i (in C), k, is the
Boltzmann constant (1.3807);10'23 J KN, T is the absolute temperature (in K), and ¢, is the

mean (microscopic) electrostatic potential (in V) in the pore space of the clay-rock because of the
diffuse layer. The pore water chemistry in the pore space of the Callovo-Oxfordian clay-rock is
taken from the THERMOAR model (see Table 2 and Gaucher et al. [2006] and Leroy et al.

[2007]).

Table S: Fitted parameters of the Revil et al. [2007] model from the measurements at 10 Hz.

Sample ¢ [-] F[-] 50 -] nl-] g, mV]' o, [Sm’]
EST28144  0.176 80.7 0.21 1.44 445 1.33%10°7
EST29296  0.163 80.0 0.14 1.99 450 099 x 107
EST30749  0.181 38.0 0.24 1.50 42.0 3.25%107

1. Value at saturation

The conductivity data reported in Figure 12a were fitted with Egs. (18) and (31) using the
Simplex algorithm. The fits are shown in Figure 12b to 12d. The optimized parameters for the
electrical conductivity measurements are reported in Table 5. We conclude that the electrical
conductivity data are well-described by Eq. (18). Indeed, the second Archie exponent, n = 2.0 +
0.5, is in agreement with an estimate obtained independently from thermal conductivity data in
unsaturated conditions (Jougnot and Revil [2010]). The values of the electrical potential in the
pore space @, and the formation factors are in agreement with independent estimates determined
from the diffusion of ionic tracers for the same material (see Jougnot et al. [2009], their Figure

12). Therefore we can conclude that our previous model of electrical conductivity, initially

developed to determine the electrical conductivity at full saturation, can be used to determine the
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effect of the saturation upon the magnitude of the electrical conductivity for the Callovo-

Oxfordian clay-rock as well.

® EST28144
¢  EST29296
0.8 O  EST30749
— I
‘—I'g Desaturation | Heat]ng;
wo 0.6 .
= | 70'C
g ': | 20" C
]
5 0.4 DDE-I:I oo I 105'C
m
: @ oo |
I
0 ’ &g
0 0.5 1 1.5 2 2.5 3 5
Time, t[s] x10°
0.06 T T
&  EST29296
0.05 Best Fit

Heating| Desaturation
0.04

0.03
0.02

0.01

Electrical conductivity, o [S m"]

04
Saturation, S [=]

0.6

0.8 1

Electrical conductivity, & S m '1]

Electrical conductivity, o [S m"]

0.06
® EST28144
0.05 Best Fit
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0.04 1 P
[
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002 | swe?c
105" l
0.01 l
b.
oe—e b/ - -
0 0.2 0.4 0.6 0.8 1
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0.1 0O EST30749
Best Fit
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0.06 I
|
'C
0.04 | 90°C o5
ms'(! I
0.02 l ¢ I
|
N - . . d.
0 0.2 0.4 0.6 0.8 1
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Figure 12. Change in the electrical conductivity during drying for three samples. a. Saturation of

the water phase (calculated from measured mass and given porosities) versus time. b. ¢. and d.

Electrical conductivity versus saturation. The plain lines correspond to the best fit of the model

discussed in the main text.
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5. Permeability from Electrical Conductivity

In this section, we test the idea proposed recently by Doussan and Ruy [2009] to connect
the electrical conductivity at a given saturation with the permeability at the same saturation. This
may offer a non-intrusive way to determine the permeability in unsaturated conditions using time
lapse electrical resistivity tomography. The semi-empirical relationship developed by Doussan
and Ruy [2009] was successfully tested against laboratory and literature data only on relatively
permeable soils. They showed that parameters of this relationship can be completely determined
with accessible measurements of saturated permeability, electrical conductivity of the pore water,
and clay content. In this section, we check if their relationship applies to the very low
permeability clay-rocks investigated in the present work.

The relationship between the diameter d (in m) of the largest filled pore in contact with air

at the matric potential ¥ and the matric potential (in m) is d =29-107°/ |‘I’| at 20°C. Using our

conductivity model and adapting the general idea of Doussan and Ruy [2009], the permeability is

approximately given by,

k(sw) = AS@ 2 as ASC’ 2 < sat ? (32)
F[¥G¢,)]  F[¥G,)]
k(s,) =k, as Lz >k, (33)
F [lP(Sw)]

where F' /s, represents the saturation dependence of electrical conductivity, F is the formation

factor, and the parameter A (in m*) depends mainly on the permeability at saturation as discussed
below.

In our model, the capillary pressure / saturation relationship can be obtained from Eq. (4):



9} ESNNUS I o)

10

11

12

13

14

15

16

17

18

19

38

1/b,,
F(s,) = {M} . (34)

s

w

Combining Eqgs. (32) and (34), the permeability can be written as,

n+2/b,, n+2/b,,
A v AS 7 vy

SW' w
k(sw) = F avvz/hw (sw _ 1)2/}}”. as F avvz/bn, (Sw _ 1)2/]7».\, < kﬂ” (35)
A n+2/b,,
k(sw) = ksat » as Fa 2/bww(s _ 1)2/b”, > ksat (36)

The term (s, —1)** is responsible for a divergence of this expression near saturation. At low

saturations, s, <<1, we can write,

k:; ~ Swn+2/b‘,v , (37)
o= A (38)

and therefore Eq. (38) provides a relationship between A and k. Using the result found in

Section 4, k| = swl with 1=4.2+0.1 and using the electrical conductivity data, we found
A=n+2/b, . Using n = 1.6+0.2 (see Table 5) and b, = 0.6+0.2 (see Section 4.1), we obtain

A=48 + 0.8 in fair agreement with the value given above (1~4.2). In the presence of
microcracks, the value of n is lower than for an intact rock sample. For the Callovo-Oxfordian
formation, Jougnot et al. [2010] found that n = 1.44 for a clay-rock sample with microcracks. In

this case, using A=n+2/b,, with the b, = 1.05 (see Table 1), we obtain A = 3.34. This

compares very well with the values found by Pham [2006]: A = 3.5, which may imply that their

sample had microcracks.
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Taking F = 60 (see Table 5), a,, = 228 (see Figure 8), and k_, = 1.75x107' m?, Eq. (38)

yields A = 2.4x10™"* m*. In the model developed by Doussan and Ruy [2009], the following

expression of A is obtained by fitting data for various soil samples,

0.645
A~6.86-10" (MJ . (39)
n,

Taking k = 1.75x10?' m* (permeability at saturation) yields A = 0.9x10"* m* in fair agreement
with the estimate given above. A comparison between our data and the model of Doussan and
Ruy (2009) is shown in Figure 13. There is a fair comparison between the data and this model. In
other words, our data are consistent with the model of Doussan and Ruy [2009], and this extends
therefore its domain of validity to very low permeability materials. This is an important finding as
it means that time-lapse resistivity measurements may be used to assess the change in the relative

permeability of such very materials characterized by extremely low values of their permeability.
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Figure 13. Comparison between our experimental data and the Doussan and Ruy [2009] model.

We consider F' = 60° (mean of the value of the formation factor for the three samples), n = 1.6,
s¢ =0.1, ky = 1.75x 10" m* (permeability at saturation), and A = 0.91 x10™"* (see Eq. (39)). The

model corresponds to the prediction of Eq. (32).

6. Concluding Statements

Determining the saturated properties of very low permeability materials is already a
challenging task but, determining their unsaturated properties has been barely performed in the
literature with the exception of few recent works at high saturations. In the present paper, we
have obtained the relative permeability and specific storage for a wide range of water saturations

of very low permeability (sub nanoDarcy) clay-rocks. In addition, we have tested the possibility
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to use the streaming potential method to monitor the flow of the liquid water phase during drying.
The interesting property about the streaming potentials, in this context of unsaturated flow with
potential transport of water as a vapor phase, is the fact that these electrical measurements are
only sensitive to liquid water phase movement.

We also performed electrical conductivity experiments to see the impact of the saturation
upon the electrical conductivity of the Callovo-Oxfordian clay-rock and how electrical
conductivity can be use to determine relative permeability. We have shown that the dependence
of the material properties with saturation can de determined from two exponents only: the first
and second Archie exponents. Therefore the present model of the material properties needs only
very few input information that can be obtained non-intrusively from two geophysical methods:

the self-potential method and electrical resistivity tomography.
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Appendix A. 1D approximation of the Hydromechanical Problem

In this Appendix, we solve the 1D hydromechanical flow problem corresponding to the
drying experiment described in the main text. Because the pressure of the non-wetting phase is
constant during the experiment, we will neglect the advective transport of the non-wetting phase
in the flux of the vapor phase (see below the boundary conditions). We also neglect the dispersion

term in Eq. (13). This yields,

pv‘;‘]\’ :_pV DmVI_)v’ (Al)

where D, is the effective diffusion coefficient of the vapor phase through the porous material.

Water exists as a liquid and as a vapor phase. The mass conservation of the pore water is

therefore expressed as,
- - 0
V'(PWWW+PVWV)=—E(’”W+WV)+QS’ (A2)

where m_, and m, represent the mass of liquid water and vapor per unit volume of the porous
material and Qg corresponds to a source or sink term (mass per unit volume per unit time). The

source or sink terms will be transfered as a boundary condition at the upper boundary of the
sample (see below and Homand et al. [2004]). Neglecting the electroosmotic coupling term for

the flux of the liquid water phase, we have,

o =LKy (A3)

N 77%'
Considering the the pressure of the non-wetting phase is constant, we have (Coussy, 2004),

dm, _ o,de+N

ap,, (A4)
Py

ww
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N, =P 5% g2, (AS5)
K, ~dp,

where « is the classical Biot coefficient and N is a stiffness coefficient. Using a linearization of

the capillary pressure curve, we have (Homand et al. [2004]),

My st de+ Mi N }+ Nsif:l 5P, . (A6)
0 K, dp,|

w

The subscript i means that the property is evaluated at the initial condition of the increment in the
change of fluid pressure. In addition, for the 1D consolidation problem, the change in the bulk

deformation & (Homand et al. [2004]),

as'
o€ = v _ 5D A7
A+2G Py (A7)

where 4 and G are the Lamé coefficients, G is the shear modulus of the material, and A, is

evaluated at the initial condition of the increment in the change of fluid pressure. Consequently, a
small change in the liquid water mass is related to a small change of the effective liquid water
pressure by,

om

1 w
w

o’ N2 s’ os
= N|(s)) +g| 2| Sxl |, A9
e[ “’{K (aﬁﬂ )

w

where 7, is the specific storage coefficient. Inserting Eq. (A8) into (A3), we obtain,

P = f}wi‘} Vim,, (A10)
1 ¢
P =—ﬁ—ﬂ(%} D Vm,, (A11)

where we have used the following relationship,
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vp, =2 vp | (A12)

w

determined from the law for perfect gases. Inserting (A10) and (A11) into (A2) and neglecting

om, /ot with respect to dm, /dt, we obtain the following linearized diffusion equation for the

mass of the pore water for each humidity step,

1 om
Vim ———w =0, Al3
" D! ot (A1)
2
12=15ﬁ+é{£ﬂ1%, (Ald)
77 nw pv pW

where D! is the linearized diffusion coefficient (in m’ s'l). This diffusion coefficient can be

written in terms of two contributions:

D'=D +D, (A15)
D; :lM’ (A16)
77 77W'
11 ’
D Z_T(&J D, . (A17)
np,\p,

The contribution D! is related to the hydraulic diffusion for the vapor phase and the contribution

D! is related to the hydraulic diffusion of the liquid water. We can evaluate for which conditions

the diffusion of the vapor phase can be neglected. We define the ratio of the two diffusion

coefficient as,

. 2
gz P p (A18)
D, pk.k

Using p, = p,M,/RT with M, = 1.8x10” kg Mol", 5, =0.02p,, =2x10’Pa, 5, = 10> Pas,

D, = 2.5x10” m%™, P, = 10° kg m™, and the permeability power law model developed in the
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main text, we find that the critical relative humidity at which the y =1 is 30% (see Figure 4). For

relative humidity that are smaller than this value, the measured permeability is an apparent

permeability defined by,

2
k =k'k+ @(&J D, . (A19)

Note that the value of the critical relative humidity appears to be sensitive to the assumed form of
relative permeability (see the power law function mentioned in the main text).
By integrating the volumetric liquid mass content over the volume of the sample, we

obtain the total liquid mass variation,
L .
AM , (1) = 2R’ [ (m, (z,0) = m] ) dz . (A20)
0

We note 9Q, , dQ, and dQ, the upper, side, and bottom boundaries of a cylindrical core sample

vertically oriented (with axial coordinate z). We note R and L the radius and the length of the

sample. The boundary conditions for our problem are:

fi-w, =0,o0n dQ and 0Q,, (A21)

_ p.RT . .
Z,t=t)=—""—1Inh', A22
p.( ) M (A22)
ﬁn (Z’t = tl) = patm ’ (A23)
p.(t=1)=p"h;, (A24)
p.(z=Lt=t")= —p;/[—RiTlnhj’”” , (A25)

Vv

ﬁn (Z = L’t = ti+) = patm 4 (A26)
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p(t=1)=p"h", (A27)

6, (t)=-p,,,on &, 0Q , and 0Q,, (A28)

where n is the outward unit vector to the surface of the sample, z = 0 corresponds to the bottom
of the sample, z = L to the top boundary, i is the imposed humidity, ¢, corresponds to the time
at which the saline solution is changed and therefore a new relative humidity A" is imposed at

the top boundary of the sample. The solution for the uniaxial problem described in the main text
is given by using the solution of the diffusion equation found in Crank [1975] (see Homand et al.
[2004]). This yields,

AM, (1) p.Q( = D,(2n+1)’1
M. M, (227 =) [ Z (2 FTEh ( r tﬂ (A29)

i i =O

where Q is the volume of the sample and L is the length of the sample and where we have used

the following relationship derived from Eq. (A8) assuming dp, =dp, —dp, =—dp,,:

Am, ~-p (P - pL). (A30)
Appendix B. Resolution of the Streaming Potential Problem
For one-dimensional flow in a homogeneous core sample, the electrical streaming

potential is given by,

Sp(z,0)=—C[ ()= P! ], (B1)

where C is the streaming potential coupling coefficient expressing the sensitivity of the electrical
field to the gradient of the pore fluid pressure. Using the expression for the capillary pressure as a

function of time, we obtain,
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op(z,t)=—C(p"™ —p.) {1 - ZYH(ZJ)}, (B2)
n=0
where the function Y, (z,t) is defined by,

4(_1)n+1 5
- _ -n. B3
Y, (z,1) (2n+1)7[cos(a)nz)exp( no, t), (B3)

L, 2nthT

, i (B4)

Eq. (B2) provides a simple analytical equation to determine the coupling coefficient from the

amplitude of the self-potential anomaly.
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5.5.3. Conclusion de I'article et perspectives

Le coefficient de couplage calculé d'aprés ce nmodgli le définit comme une
fonction de la perméabilité, de la conductivitécéigue et de la densité de contre-ions, est en
bon accord avec les mesures que nous avons memd&sendamment sur échantillons
d’argilites du COx. Le modele semble donc avoir \éidé expérimentalement, méme s'il
faudrait effectuer plus de mesures de coefficidatsouplage et ce dans des conditions mieux
contrblées. Cette premiere approche de [l'utilisatie la polarisation spontanée pour

caractériser les phénomenes de désaturation dditaest néanmoins tres encourageante.

La détermination de la perméabilité du milieu enction de la saturation a montré,
pour la partie désaturation, une tendance en famgiuissance, comme proposé par Pham
(2006). Comme prévu par la théorie de Giraud ef28l07), les parametres de la courbe de
sorption d’eau permettent de déterminer relativenmen I'équivalent du coefficient de

stockage spécifique en milieu partiellement saturé.
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5.6. Conclusion

Dans ce chapitre, nous avons vu le principe dectelfiltration et nous avons proposeé
une approche alternative & l'approche classiqueeldiHoltz-Smoluchowski en milieu
partiellement saturé. Le modeéle qui en résultetavalidé sur deux matériaux différents : un
sable non consolidé et des échantillons de dolsmiette approche se base sur la
détermination du coefficient de couplage électréitjue comme une fonction de la
perméabilité, de la conductivité électrique, amse de la densité d’excés de charges dans le
milieu.

En nous basant sur une approche poromécaniqueatisterts hydriques qui a fait ses
preuves sur les argilites du COx, nous avons endeweloppé un modele de transport couplé
électro-hydromécanique. Nous avons ensuite corfrooé modéle a des données
expérimentales que nous avons acquises, et nouss guo déterminer que le suivi de la
désaturation d’'un échantillon du COx par mesuresedtofiltration était une voie
encourageante et prometteuse. Néanmoins, plus @iexgntations et de validations sont

nécessaires afin de I'appliquer aux galeries darkabire souterrain de Bure.

La derniére remarque concerne l'interopérabilité parametres que nous utilisons, et
qui semblent étre encore une fois confirmée parmuopriété distincte de celles utilisées dans
les chapitres précédents. En effet, les paramitvessés a partir du modéle de conductivité
électrique nous conduisent & une valeur de l'indiesaturation similaire a celle des chapitres
etV (n=2).

Le chapitre suivant traitera des transferts themesgen milieu poreux partiellement
saturés a travers le parametre de conductiviténihee. Nous proposerons de déterminer
cette conductivité a l'aide d'un nouveau modeéldisant une approche pétrophysique et

reprenant I'idée de I'interopérabilité des paraeeutilisés jusque la.
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Chapitre VI : La conductivité thermique des argilit es du

COx partiellement saturées

6.1. Introduction

La conductivité thermique est un parametre imporéadéfinir dans les argilites du
COx dans le cadre du stockage des HAVL. En effahroe nous I'avons déja expliqué dans
le premier chapitre de ce mémoire de thése, lehet€cradioactifs vont générer une
augmentation de la température, qui se limitera aaximum de 90°C dans les alvéoles de
stockage des déchets de type C et de 60°C dares ks déchets de type B (ANDRA,
2005c). La connaissance de la conductivité therendpila formation permet de quantifier les
transferts thermiques, essentiellement par conmluctet d’optimiser lI'agencement des
déchets dans les alvéoles. Néanmoins, la désatuiadrtielle de la roche autour des alvéoles
HA va perturber les transferts thermiques. L'ANDRA'ailleurs d’ores et déja procedeé a des
études expérimentales visant a déterminer la cdivétécthermique sur des échantillons non

saturés.

Ce chapitre propose tout d’abord un bref état de e la conductivité thermique en
milieux non saturés, les approches classiquessdidses d’'une approche pétrophysique que
nous utiliserons dans la seconde partie. Dans settende partie, nous présenterons l'article
Jougnot et Revil (2010) qui compare le résultat cd¢te approche a des mesures de

conductivité thermique sur des échantillons d’a&egla différentes saturations.
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6.2. Etat de l'art de la conductivité thermique en milieu poreux

partiellement saturé

6.2.1. Définitions des équations constitutives

Les transferts thermiques peuvent se faire de deamiéres, par convection et par
conduction. Dans les milieux poreux, et a fortisii les mouvements de fluides sont
négligeables a cause d’'une perméabilité faiblestda conduction qui est le phénomeéne de
transfert prépondérant. La loi définissant la canidun thermique a été découverte par Fourier
en 1822, elle est tres semblable a la loi de Fak pa diffusion. La loi de Fourier qui permet
de déterminer le flux thermiqué, (en W n¥), se définit comme suit :

Q=-A0T, (6.1)

avec A, la conductivité thermique (en WhK™) etT, la température (en K).

Etant donné que nous nous intéressons a un miieaup trés peu perméable, nous
avons mis de c6té les termes convectifs des éqatie transferts thermiques. Ce chapitre

étudie I'effet de la saturation partielle sur ladactivité thermique dans les milieux poreux.

6.2.2. Modeles de détermination classiques

Comme pour beaucoup de propriétés physiques, steepilusieurs approches pour la
détermination de la conductivité thermique dansiégeux poreux partiellement saturés. On
parlera d’abord des modeéeles phénoménologiques lzagédes mesures, puis des modeéles
issus des lois de mélange, et enfin, nous évogadesnméthodes numériques trouvées dans

la littérature.

6.2.2.1 Modéles empiriques :

Il existe plusieurs modeles phénoménologiques visadéterminer la conductivité

thermique en fonction de la saturaticA = f(s,), a partir des valeurs des conductivités

thermiques du milieu poreux en conditions extrémszguré en ailA**, et saturé en ez A .

Ainsi, Johansen (1975) propose le modele suivant :

A=+ (1= - pe)Ke, 6.2)
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ou Ke=1+log(s, ) pour s, > 0,1, est le nombre de Kersten. Farouki (198@fitere cette
approche comme la plus adaptée aux sols fins pusaturations, > 0,20. Somerton (1992)
reprend ce modele en utilisant Ke/s, . Coté et Konrad (2005) proposent une autre

définition du nombre de Kersten :

oS
Ke=——S" (6.3)
1+ (aCK _1)Sw

ou a. est un paramétre d'ajustement. Puis, Lu et al0{pQoroposent une nouvelle
définition de Ke telle que :

Ke = exp(aL [1— 5, D (6.4)
avec a,, un paramétre d’'ajustement. Lu et al. (2007) coematrois de ces modéles pour

différents types de sols (argileux et limono-amgde (Fig. 6-1). On notera la forme
caractéristique du modele phénoménologique propaséu et al. (2007) qui semble le plus

a méme de reproduire les données expérimentales.

1.8 + T 1.8 1
= (a) £ I
4 5 | (b)
< 151 - 1.5
£ K £
~ == < 127 J.—/'ﬂ-’}{
= = | o O S
£ E ol ==
= 9 F= g 4 e} et
g S 7%
E o (] /-5"
S 6 8 61
® - O
£ Y !:le}al p}J:se -?3;85 E : o] Heat pulse data
g 3 % —————— Jol It’:u'!ben { } e 31 4 @ =m—————— Johansen (1975}
£ ! —'G__,; S — Cr}teé?Koand (2005) = g?_:___if — = Bt & Konrad (2005)

| ————— Lu et al, {2007) [ —— Lu etal. {(2007)
0.0 + v T T T T 0.0 : ;
0.0 1 2 3 4 5 B 0.0 1 2 3 4 5 &
Volumetric water content, 0 [m® m-] Volumetric water content, 0 [m® m~]

Figure 6-1 : Comparaison des modeéles phénoménologies de Johansen (1975), Coté et Konrad (2005) et
Lu et al. (2007) avec des données expérimentalesadmductivité thermique en fonction de la teneur en
eau : (a) pour un sol argileux et (b) pour un solifono-argileux (Lu et al., 2007).

A partir de mesures réalisées sur des échantid@rgilites du COx, ANDRA (2001)

propose le modéle phénomeénologique suivant :
A=21"1-a(1-s,)], (6.5)
aveca, un parametre d’ajustement qui dépend de l'ortetale plan de stratification. Ainsi,

aL =0.263 ey, = 0.224 sont les valeurs les plus adaptées psukdeantillons d’argilites du
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COx investigués par cette étude, testés respeativeperpendiculairement et parallélement
au plan de stratification.

Néanmoins, ces modeéles présentent lI'inconvéniepgunae nécessiter des mesures
expérimentales avant de pouvoir prédire la valearcdnductivité thermique a différentes

saturations.

6.2.2.2 Moyennes et lois de mélanges :

Une autre approche pour la détermination de lawotihdté thermique, est l'utilisation
de moyennes pour déterminer la conductivité themmi@quivalente d’'un mélange dé
composants de fraction volumiqueg, ayant chacun leur conductivité thermique propre,
Dans le cas de la conductivité thermique d'un milgoreux partiellement saturé, les
composantes a considérer sont le grainl@ir (n) et I'eau ). Clauser et Huenges (1995)
présentent des lois de mélanges simples, sous fanealogies avec le calcul de la résistance
électrique équivalente dans un circuit électriqueodele en parallele ou en série). Un
troisieme modeéle, aussi proposé par Woodside etride$1961), utilise une loi de moyenne

géomeétrique pour les milieux poreux saturés pax deides :
N
A= |‘J A% (6.6)

En utilisant une analogie avec la sommation demipvités diélectriques dans un
milieu, Cosenza et al. (2003) proposent un modéle< garallele quadratique » (QP pour
Quadratic Parallel en anglais) :

2

(6.7)

i

De Vries (1963) proposent d’'utiliser une moyennad@ale prenant en compte la
forme et I'orientation des trois composants :
— va/‘w + ann/‘ + FSXSAS

n , (6.8)
XW + Fan + FSXS

ou F, et Fs correspondent respectivement aux facteurs de foerla phase air et des grains.
Farouki (1986) propose des formules pour le caleutes deux facteurs de forme.

6.2.2.3 Modéles basés sur des résolutions numérigue

Il existe plusieurs approches numeériques permetiantiéterminer la conductivité

thermique d’'un milieu poreux partiellement saturéemu. Cosenza et al. (2003) proposent
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d’utiliser la méthode des moments (MoM pddethod of Moment en anglais). Cette méthode
a été développée par Harrington (1968) pour résouds probléemes électriques ou
électromagnétiques. Cosenza et al. (2003) utilise® analogie mathématique entre les
champs électriques et des champs thermiques éeniga —[IT) pour appliquer cette

méthode au probléme thermique. En posant les donslitsuivantes :¢[1[0,4;0,6],
60[0,1;0,4], et A, 0[2,0;5,00 Wm* K™, les résultats numériques (NS poNumerical
Smulation) qu’ils obtiennent peuvent étre approximeés pdotenule polynomiale suivante :

A =(0,8908-1,09589)1 +(1,2236-0,34850)6, (6.9)

Sandy clay loam (Ghuman & Lal, 1985)

Hopmans & Dale (1986)

Ren et al. (1999)

Clay (Singh & Devid, 2000)

- Silty clay (Singh & Devid, 2000) .
——— NS model

--- QP model

¢ IECe

3.5 |

3.0

Thermal conductivity / W m™' K™

. @
0_5 ______,_!_‘:..,—:—.—_ R AR aand e e S e e bR A Y saisatais |
i .
0 0.1 0.2 0.3 0.4 0.5

Volumetric water content

Figure 6-2 : Confrontation du modele parallele quadatique (QP) et du résultat des simulations
numériques (NS) par la méthode des moments a desrmh@es expérimentales (Cosenza et al., 2003).

Cosenza et al. (2003) ont comparé ce résultat melaiion numérique (NS) et le

modele parallele quadratique (QP) (Eq. 6.7) a dmsnéles expérimentales issues de la
littérature (Fig. 6-2).
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Un autre type d’approche est I'utilisation de mélg®de changement d’échelle. L'une
d’entre elles est la technique d’homogénéisatidiséé par Gruescu et al. (2007) et Giraud et
al. (2007) sur les argilites du COx. Ces méthodésndogénéisation sont basées sur la
résolution numérique d'un systeme d’équations mjues pour un Volume Elémentaire
Représentatif (VER a I'échelle microscopique) afin déterminer une propriété effective a
I'échelle macroscopique. La méthode d’homogénéiagiroposée par ces auteurs sur le COx
est constituée de deux étapes (matrice argileuseitR) et permet de prendre en compte

I'anisotropie du milieu par l'utilisation d’ellipddes orientés. Ces auteurs confrontent avec

succes leur modéle a des mesures réalisées sargidites du COx a plusieurs degrés de

saturation (Fig. 6-3).

I (S~
L2

s = 1d

|.9

AMWamK1 )

A
-1 B

0 20 40 Bl b O 0 20 40 o) 80 100

5,0 [%] 5 [%]

Figure 6-3 : Confrontation du modeéle issu d’homogédisation et des données expérimentales sur le COx
en fonction de la saturation : (a) mesures parallélet (b) perpendiculaires a la stratification (Gruscu et
al., 2007).

Ce type d’approche permet de déterminer la condtéetthermique du milieu a
différentes saturations sans réaliser de mesurgsréalable. Néanmoins, elle nécessite la

résolution d’'un systéme d’équations relativememgiexe.

6.2.3. Approche pétrophysique

Dans la section suivante, nous présenterons un lenat® détermination de la
conductivité thermique applicable aux argilites tiglement saturées. Ce modeéle est
I'extension du modele proposé par Revil (2000) sudétermination de la conductivité

thermique dans les milieux saturés.
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Le modéle proposé par Revil (2000) est basé sppiahe des milieux effectifs
différentiels (déja évoquée au chapitre 1V). Il pidacette méthode, initialement utilisée pour
déterminer la conductivité électrique d’une mixt(@pproche de Bruggeman-Hanai-Sen, Eq.
4.28), au probleme thermique. L'une des différeneese ces deux problemes est que le

rapport® entre la conductivité du solidd, et celle du fluide, , est inversée. En effet :

A
0="2>1. (6.10)
f
Ce n’est donc pas la phase fluiflequi est prépondérante dans le transfert thermigags la
phase solide§). Ainsi, contrairement a I'équation 4.27, il n'gsius possible d'utiliser le
facteur de formation pour caractériser le milieeviR (2000) propose donc un facteur de

formation thermiqué défini par :

f =g, (6.11)
ou m est I'indice de cimentation électrique de la pramiloi d’Archie pour le facteur de
formation électrique. Ainsi, I'Eq. 4.28 appliquée probléme thermique devient :

A=A, g L= /As Y (6.12)
S 1-AA ) '

Et, pour ® >>1, Revil (2000) en donne l'approximation suivante (guivant la méme

approche que pour I'équation 4.31) :

Af 2
AzT[f®+%(1—@)(1—e+ (L-0) +4f®ﬂ. (6.13)

Le principal intérét de cette méthode est de céarsetr la conductivité thermique d’'un milieu

a partir de parametres pétrophysiques mesuraldesiguement (en l'occurrenod.

En premiére approximation, Revil (2000) a pris empte la saturation partielle du
milieu en utilisant le modéle phénoménologique den&rton (1992) et des valeurs calculées

avec I'équation 6.13 dans les conditions extrénsaguré en aitA°*°, et saturé en eeA™ et
en utilisantm = 1,6 (Fig. 6-4).
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Figure 6-4 : Comparaison entre le modeéle Revil (20) et les données expérimentales de Somerton (1992)
sur un sable (Revil, 2000).
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6.3. Présentation de I'article : "Thermal conductiv ity of unsaturated

clay-rocks”, Hydrology and Earth System Sciences, 2 010

6.3.1. Introduction a l'article

Dans cet article nous proposons une extension ddélmode détermination de la
conductivité thermique proposé par Revil (2000) aexditions de saturations partielles
(section 6.2.3). Nous conservons l'utilisation daxiéthode des milieux effectifs différentiels
dissociant la conductivité thermique du grain dtecde la phase fluide (espace poral), mais
nous partageons les contributions de l'air et @ad’ dans I'espace poral en utilisant la
seconde loi d’Archie généralisée. Ainsi, la conduigt thermique est exprimée en fonction de
la porosité,¢, de la conductivité thermique des trois phaseg&le®lfy, 1a et is) et des
parametres de la loi d’Archien(etn).

Dans un premier temps, le modéle est testé avecnuEsires réalisées sur un
assemblage de billes de verre a différentes sainsatNous appliqguons ensuite ce modele a
des données expérimentales sur des échantillongild&s partiellement saturés issues de la
littérature. Les mesures ayant été réalisées aesc amgles différents par rapport a la

stratification, nous nous intéressons aussi awetetf'anisotropie dans le milieu.

6.3.2. Article
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Abstract. The parameters used to describe the electricaformation of the eastern part of the Paris Basin. This labora-
conductivity of a porous material can be used to describetory is located at a depth of approximately 500 m. This COx
also its thermal conductivity. A new relationship is devel- formation seems to provide good characteristics for the High-
oped to connect the thermal conductivity of an unsaturated_evel and Long-Lived (HLLL) nuclear waste disposal (insu-
porous material to the thermal conductivity of the different lation of the radionuclides and toxic chemicals, see ANDRA,
phases of the composite, and two electrical parameters calle@005a). After the disposal closure, these wastes are expected
the first and second Archie’s exponents. A good agreemento produce heat and gases during several decades. The for-
is obtained between the new model and thermal conductivimation temperature increase is expected to be less thad 90
ity measurements performed using packs of glass beads anfANDRA, 2005b). The thermal conductivity is therefore a
core samples of the Callovo-Oxfordian clay-rocks at differ- key parameter to assess the performance of the storage fa-
ent saturations of the water phase. We showed that the thredlity. The presence of gases (produce by the wastes) or air
model parameters optimised to fit the new model against ex{due to the gallery ventilation) in the COx formation is also
perimental data (namely the thermal conductivity of the solidexpected to influence the thermal conductivity. Therefore,
phase and the two Archie’s exponents) are consistent with inthe understanding of the thermal conductivity behaviour in
dependent estimates. We also observed that the anisotropy tfiese two-fluid phase conditions is a very important goal to
the effective thermal conductivity of the Callovo-Oxfordian model the behaviour of such a facility.

clay-rock was mainly due to the anisotropy of the thermal Since thermal conductivity is difficult to measure, the
conductivity of the solid phase. present work investigates a relationship between the thermal
conductivity to the more easily measured electrical conduc-
tivity. The stated aim will be to develop a non-intrusive mea-
surement technique of the electrical conductivity from which
the thermal conductivity can then be derived.

1 Introduction

The modelling of the thermal conductivity of unsaturated
clay-rich materials has applications to the characterizatiorb
of the thermal anomalies associated with ground water flow
in hydrothermal systems (Jardani and Revil, 2009), climaterpe thermal conductivity is defined by the classical Fourier's
change (Kooi, 2008), and to study the transport propertiegy,,,

of deep argillaceous formations under investigation to poten-

tially host nuclear wastes (Giraud et al., 2007) just to citeQ=—AVT, 1)
few applications. In the context of the storage of nuclear

waste in deep clay-rock formations, the French Agency forwhere Q (in WnT2) represents the heat flux,is the ther-
Nuclear Waste Management (ANDRA) has built an under-mal conductivity (in W' K1), and 7, the temperature

ground laboratory in the Callovo-Oxfordian (COx) clay-rock (in K). Using an analogy between electrical conductivity and
thermal conductivity, Revil (2000) proposed a differential ef-

_ fective medium approach to evaluate the effective thermal
Correspondence toA. Revil conductivity of a “fluid plus solid” mixture. He applied the
m (arevil@mines.edu) Bruggeman-Hanai-Sen approach (Sen et al., 1981) to the

Published by Copernicus Publications on behalf of the European Geosciences Union.
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thermal conduction problem. This approach yields for thethe evolution of the water phase tortuosity, (>«) with

following formula for the thermal conductivity the saturationy,,. Equation 6) appears as a “generalized”

Archie’s law using the thermal conductivities of the two

h=Ar = 1_)‘f/)‘5 , ) fluid phases and their relative volumetric fractions. Typ-
1-1/%s ically, 1,=0.0255 WK m~1 and 1,=0.5984 WK1 m~1

(Clauser and Huenges, 1995). In the case of the electrical
conductivity, the conductivity of air is zero. The first Archie
exponentr and the electrical formation factdt = ¢~ are
fundamental textural properties of the medium. Therefore,
they should not be dependent upon the saturation of the wa-
ter phase (e.g., Yaramanci et al., 2002; Kruschwitz and Yara-
manci, 2004; Linde et al., 2006). Combining Eg8) &nd

(3) into Eq. 6) provides a new model describing the thermal
conductivity as a function of the thermal conductivity of the
different phases, and two electrical parameters.

whereg is the porosityrs anda ¢ are the thermal conduc-
tivities of the solid and fluid phases, respectively. Note that
this formula needs to be solved iteratively far The expo-
nentm is the Archie’s first exponent (also called the cemen-
tation exponent in the description of electrical conductivity
of porous rocks). It ranges typically between 1.3 (for uncon-
solidated sands) to 2.0 (for consolidated rocks) (see Archie
1942; Lesmes and Fiedman, 2005). The exponerg de-
fined by the first Archie lawF = ¢~ whereF is the electri-

cal formation factor (e.g., Archie, 1942; Lesmes and Fried-
man, 2005). The electrical formation factor is also defined
as the ratio between the tortuosity of the pore spade o
the connected porosityF = a/¢ (Revil and Linde, 2006). 3 Application to glass beads

The parameteF or the exponeni: are fundamental textural ) ) )
properties of the porous medium. In the previous section we developed a model to determine

The main difference between the thermal and the electrithe effective thermal conductivity of partially saturated me-
cal problem is ratio between solid and fluid conductivities. dia from electrical properties (Egs. 3 to 6). In order to test the
Indeed, contrary to the electrical conductivities, the thermaIYa“d'ty of this model, we compared its predictions to exper-
conductivity of the solid phasks is higher than the thermal imental data from the literature. In our approach, the model

conductivity of the fluid phask . This yields to: _paramete_rs were optimised according to r_neasurer_nt_anf[s us-
’ ing the Simplex algorithm. The cost function to minimize
0= As -1 3) was the sum of square residua$s ) between theV exper-
Af imentally observed datg; and theN corresponding calcu-

Considering Eq.3), Revil (2000) defined a thermal forma- 'ated oney;:

tion factor given by: .

f=¢Tn, @ SSe=)>_(v—¥)> )

i=1

in analogy to the electrical formation factér. The two for-

mation factors are related to each otherfoy F1/("—D (Re- We used a normalised sum of square residRals- SSg/N

vil, 2000). Revil (2000) developed the following closed-form to compare experiments with different numbers of measure-
relationship as solution of Eq2) ments.

Ay 1 . The data from Kohout et al. (2004) were obtained us-
?»Z—[f®+§(1—®) (1—®+\/ (1-0) +4f®)](5) ing a pack of glass beads. The mean diameter of the
! beads isd=200 um and the porosity i$=0.39. The ther-
Note that if the medium is anisotropi¢,andis are second  mal conductivities of the glass beads, the water phase, and

order (symmetric) tensors. the air phase ares=0.80 WK 1m1,1,=0.61WK 1m1,

In unsaturated conditions, two fluids (brine, subscriptand,=0.02WK-1m~1, respectively (from Kohout el al.,
w, and air, subscript) are present in the pore space of 2004). Therefore, only two parameters had to be optimized
the medium. Following Linde et al. (2006) and Revil et for the model-data comparisom andn, the two Archie’s
al. (2007) for the conductivity and dielectric constants mod-exponents. Figure 1 shows that our model is able to de-
elling of unsaturated sandstones, we can relate the thermakribe fairly well the behaviour of the thermal conductivity
conductivity of the fluid phase to the saturations of the brinewith respect to the saturation of the water phase. The best fit
sy and to the saturation of aif. —s,,) by using a generalized was obtained witl=1.7+0.1 andn=1.5+0.1, which yields
second Archie law: Ry=4.4x1072 (Fig. 1). The value ofz agrees with the val-

o n ues ofm=1.7 determined numerically by Schwartz and Kim-
hp=sydut (L=55) Aa. ©) minau (1987) and usually the valuesofs relatively close to
where A, and A, are the thermal conductivities of the the value ofn. These results seem to validate our model to
brine and air, respectively; is the second Archie expo- determine unsaturated thermal conductivity from electrical
nent @~2.0+0.5, Archie, 1942). This exponent describes measurements in unconsolidated porous medium.
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Table 1. Vertical limits and average porosities of geological units in the COx clay-rocks (ANDRA, 2009).

Geological unit Top (nf Bottom (mf Porosity
Mean () Standard deviation~)

cad 417 437 0.137 0.047

C2c 437 456 0.163 0.048
C2b2 456 472 0.178 0.019
C2bl 472 508 0.166 0.022

C2a 508 554 0.157 0.043
COxt 417 554 0.168 0.03¢

@ Vertical limits in the EST205 borehole (Gaucher et al., 2004)
b Calculated from the gravimetric water content with=1000 kg 73 andpg=2690kg nt3
¢ Mean values of the Callovo-Oxfordian formation

o
[e4)

The COx clay-rocks can be conceptualized by a clay ma-
P trix (illite and interstratified illite/smectite) with grain inclu-

1 sions (meanly quartz and carbonates). The different geolog-
ical units to describing the COx formation are the C2d, C2c,
C2b, and C2a units (Gaucher et al., 2004). The following
limits are from Gaucher et al. (2004) for the EST205 bore-
hole but the mineralogical variations are progressive. The
.s upper part of the formation (unit C2d, roughly from 417 to

1 437 m deep at the position of the underground laboratory)
is composed of interbedded black bioturbated clay-rock and

@ experimental data P
model

o
N
o

o
(e}
T

o
[&)]
T

1
~

Effective thermal conductivity, A [WK"m_1]

03f m=1.70 ] slightly bioturbated calcareous clay-rock. This unit presents
n=1.52 important lateral variation in the mineralogical composition.

0z2r RN= 4.4x1073 | The carbonate fraction varies between 80 and 40% while
the clay fraction does from 15 to 45%. Below 437 m the

o1 02 04 06 08 i COx becomes more homogeneous with a clay fraction of 40—

Relative water saturation, s, 50%, 20—35% of carbonates, and 25—-35% of silica (units C2c

and C2b). The C2c unit is composed of interbedded black
Fig. 1. Fitting proposed model to experimental thermal conductiv- silty-calcareous clay-rock and black marl. The C2b unit
ity measurements of randomly compacted glass beads (data frons usually decomposed in two subunits: C2b2, black silty-
Kohout et al., 2004). calcareous clay-rock (456—472 m), and C2b1, black bioclas-
tic and pyritic silty-calcareous clay-rock (472-508 m). The
C2b1 unit contains the Maximum Clay Zone (MCZ) between
486 and 489 m (the clay fraction peak reaches approxima-

Wi del o the cl ks effective th tively 60%). The main galleries of the underground labora-
€ compare now our model to the clay-rocks etiective er'tory were built at a depth of approximately 490 m, just be-

mal conductivities measured at various relative water saturay

. ) low the MCZ. The C2a unit is located below approximatel
tions in the range O (dry) to 1 (saturated) by Homand (1998). 08m and is composed by a silty clay-rock. N%F;e that fror)1l1

The core samples used for these measurements were cqly . )
) e MCZ to the bottom of the COx, the clay fraction contains
lected at Bure (Meuse/Haute-Marne, France) in the Callovo, y

Oxfordian (COx) formation at a depth interval ranging from kaolinite. Table 1 presents the vertical limit of these units
450 to 525m. This formation is presently investigated byln the EST205 borehole (above the laboratory and few tens

ANDRA to be a potential host for high-level long-lived nu- meters from EST104) and the mean measured porosities and

clear waste because of their low permeabilityl(~20m?) standard deviations for each units,

and high specific surface area (ANDRA, 2005a). The COx ANDRA (2005a) studied the total porosity distribution in
formation has been the target of numerous scientific investithe C2b unit and propose conceptual model for the pore di-
gations for the last two decades and an underground resear@meter distribution relatively to the volume (Fig. 2). Three
laboratory has recently been built by ANDRA to have a directscales of porosity are proposed: (i) a microporosity with a
access to the formation and to conduct in situ experimentapore diametex2 nm, (ii) a mesoporosity with a pore diame-
tion. ter comprised between 2 and 50 nm, and (iii) a macroporosity

4 Application to a clay-rock
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with a pore diametes=50nm. From these studies, AN- s0nm 20m

DRA (2005a) notice that a part of the porosity is filled with Macroporosity Mesopiorosity . Microporosity
bound water: fraction of the mesoporosity and all the mi- Total porosity = 018 20nm |

croporosity (corresponding to a pore scal@0nm). AN- (mean for C2b unit) :

DRA (2005a) considers a total porosity refererge=0.18
in the C2b unit and a bound water porosjty=0.07 (there-
fore pg = 0.3%7) (see Fig. 2).

These vertical variations in the mineralogical composition
and porosities impact the transport properties of the clay-
rocks. Therefore the different units were tested by ANDRA
to assess their transport properties. Homand (1998) used
seven clay-rocks core samples extracted from the EST104
borehole at different depths between 450 and 525 m (in units
C2c, C2b2, C2b1, and C2a). The collected core samples™ 150um 10m Tum  100nm 0mm 1nm 1A
were re-sampled in three orientations relatively to the stratifi- Pore Size (logarithmic scale)
cation: parallel, perpendicular and with e*Zfhgle (21 sam-
ples: 3 samples per cell). The final samples used for the me&rig. 2. Conceptual model for pore size distribution in the C2b unit
surements were small cylinders with a 36.8 mm diameter, af Callovo-Oxfordian clay-rock (ANDRA, 2005a).
10.5mm length and a 28l g mean mass. For each sam-
ple, mineralogy, density and porosity were determined us- Elash
ing the left-other from re-sampling. Different methods were I alimentation
used to probe the porosity of these core samples and providé'ash me;’l:[
complementary information to each other. Homand (1998) Removable screen—» NN
used two methods: Mercury intrusion experiments (Wash- [
burn, 1921) and porosity determination by the triple weight [Sampie]

Relative porous volume (%)

measurements. From ANDRA (2005a), we know that mer- Sample holder Tempzr;:zfr
cury intrusion is unable to investigate pore size below 4 nm

and therefore provides only a lower bound for the total poros- ¢,iermal bloc > _
ity. In contrast, calculations based on volumetric weights - Insulation

with a pycnometer provide an upper bound on the total poros-
ity. We have decided to use below this calculated porosity :
because it is likely to be close to the real porosity. - Potentiometric
The thermal conductivities of the samples were measured Amplifier f------
by Homand (1998) using a commercial flash diffusivimeter
built by CEDIP (under an INSA Lyon license). A heat flash Fig. 3. CEDIP device to measure the thermal diffusivity of clay-
(600 to 1000J during 1 to 10 ms) is created on one side ofock samples (Homand, 1998).
the sample and the temperature variation is measured on the
other side (Fig. 3). The evolution of the temperature differ-
ence between the sensor and the isothermal bloc gave thbe dessicator during three weeks for each saturation step to
thermal diffusivity. Then, Homand (1998) measured the spe+each an equilibrium between the fixed relative humidity of
cific heat of the sample using a calorimeter. The thermalthe atmosphere and the sample.
conductivity was obtained from the value of the thermal dif- In order to test our model against the measurements per-
fusivity and the specific heat of each core sample. This proformed by Homand (1998), we optimized three model pa-
cedure was applied to each core sample at different waterameters per samples, n, andig. The solid phase being
saturations. composed by several minerals with different thermal con-
The measurements were performed during a resaturatioductivities, the equivalent grain thermal conductivity is un-
process. First, each sample was dried in a’fDBven dur-  known. It can be computed from classical mixing law or ho-
ing 48 h to measure the dry mass. Then, they were placed imogenization (see Gruescu et al., 2007; Giraud et al., 2007).
a dessicator (confined atmosphere) with a controlled relativdn the present work, we choose to optimize directly to
humidity in order to manage the re-saturation. This relativelimit the uncertainties due to additional computations. The
humidity was controlled using saline solutions in equilibrium thermal formation factorf, is computed from Eqg4j using
with the dessicator confined atmosphere. Six solutions werg@orosities calculated by Homand (1998) from triple weight
used to fix relative humidity (from 66 to 98%) and then to measurements. The values of the water conductivities of
re-saturate the samples following six steps in saturation. Af-air and water were taken from Clauser and Huenges (1995)
ter trial and error tests, Homand (1998) left the samples in(see above in Sect. 2). The optimization was performed

recorder
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Fig. 4. Optimized model and experimental data comparison for seven samples of COx clay-rocks. Optimized parameter values are located

Table 2. Optimized parameters for seven COx clay-rock samples (porosity corresponding to the calculated porosity from Homand, 1998).

Sample Geological ¢ m N Ag Ry
unit -) -) -) WK=1tm-1 -)
EST 2171 C2c 0.13 1.450.01 209052  2.380.01  3.810°3
EST 2186 C2c 0.16 1.370.06 2.04051  2.3%0.06  4.3<10°3
EST 2316 C2b2 0.15 1.30.01 2.050.46  2.16:0.06 1.%10°3
EST 2326 C2b1 0.17 1.4D.01 202049 224001 4.%10°3
EST 2423 C2b1 017 1.3%.01 1.99%0.35 2.080.02 2.1x10°3
EST 2538 C2b1 0.08 1.54€.09 2.1#052  24#0.01 2.0x10°3
EST 2566 C2a 011 1.4D.39 2.16:053  3.040.25 2.810°3

by combining the Simplex algorithm with a Monte Carlo  The prior value ofn was provided by Revil et al. (2005)
method used to generate 100 prior values of each model paand is equal te:=1.95+0.04 for undisturbed water-saturated
rameter. From the final values returned by the Simplex al-COx clay-rock. Leroy and Revil (2009) found=2.2 for
gorithm for each model parameter, we estimated the mediathe Mancos shale (an early cretaceous carbonaceous clay
value and the standard deviation. rock from eastern Utah). Using tracer diffusion experiments,
The test conducted by Homand (1998) showed, as exdougnot et al. (2009) founa=2.0 for the COx clay-rocks
pected, a decrease of the thermal conductivities with dein saturated conditions. If the clay material contains microc-
saturation. Note that there is no intermediate saturationsacks because of desiccation at high temperatures, the value
investigated in the range @ s,, <0.4 and that this range of m is expected to be much lower than 2.0, typically in the
corresponds to the bound water porosjty. This bound range 1.3-1.5.
water porosity is the fraction of the total connected poros- The values of the optimized model parameters were re-
ity occupied by the hydration water of the mineral surface. yorted in Table 2. The overall fit to the experimental data
Homand (1998) demonstrated the anisotropic character ofore excellent. Indeed the mean B for the 7 sam-
the thermal conductivity of the COx clay-rock by perform- ples is 3.%10°3 (see Fig. 4). The range of the opti-
ing measurements along the axes relative to the stratificatiop,;;eq parameters is very narrow (Table &)z(1.37; 1.54),
(parallel, perpendicular, and at95 We.ﬁrst _discuss below €(1.99 ; 2.16), and s € (2.08; 3.04) WK Im~1. We note
the measurements parallel to the stratification. that the values ofn are quite low in regards to the value
reported by the works on saturated undisturbed clay-rocks
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(see above). However, these values are similar to the ones 3.2

obtained by Kruschwitz and Yaramancy (2004) using spec-
tral induced polarization measurements on a similar clay-
rock with microcracks. They performed these electrical mea-
surements on Opalinus clay (from Mont Terry, Switzerland)
at different saturations degree after a prior drying 9@0
until the weight stabilization) and complete rewetting (Kr-
uschwitz, 2009). They obtained k3n <1.5 and 1.5 n
<2.0, by fitting an Archie’s law (Schopper, 1982).

Effective thermal conductivity, A [WK m‘1]
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We want to notice here that the heating treatment of £ 1s} ’ ]
Homand (1998) required to get away the water phase{C05 168 // @ EST2566 ||
during 48 h) might have damaged the structure of the core § 7 Testi
samples by creating microcracks. Such structural modifi- & 4| .- o Eitg
cations were observed in similar conditions by Montes et = 0o 0z 06 08 y

al. (2004) at 50C using an environmental scanning elec-
tron microscope. This study also showed that a part of

Relative water saturation, s,

these modifications are irreversible, thus the COx clay-rocqu.

. . . . ig. 5. Three tests on the optimization procedure. Test 1 cor-
never entirely recover their undisturbed properties even afteFeSpondS o the regular three parameters optimizatiom( .s).

a complete rewetting. Ghorbani et al. (2009) observed siMiest 5 and 3 correspond to the two parameters optimization: with

lar change in the microstructure for the COX clay-rock using,;—1.95 and:=2 fixed, respectively.

spectral induced polarization measurements after exposing

the core samples to different temperatures ranging from 707~ 3

to 105°C. E
Our assumption is that the presence of microcracks due «

to the heating phase and the dessication is responsible for a%

5

3,
EST2538

decrease of the value of with respect to its nominal value 3 >°[ /
for an undisturbed material. Indeed, as we explained inthe 2 |
previous sectiony is related to the tortuosity of the porous 2
material andn increase with the tortuosityz=1.3 for a sand g 151
andm >2 for a consolidated rock. As microcracks provide E
shortcut to the fluid path, the tortuosity of the pore space de- =
creases. Thus, the presence of microcracks formation ex-8 . ° gara”e'd. ol
plained the range of values of. § ngt)eFri]t o
[=] L L L L I I
In order to test further our model on these data parallel to & ¢ 052 o024 o026 o028 03  om2

0.34
the stratification, we performed two additional tests (Fig. 5).

First, we fixedm by taking the value of Revil et al. (2005)

(m=1.95) and we optimized only and s with the Sim- ¢ 6 Quartz fraction %02) versus optimized solid phase thermal
plex combined with a Monte-Carlo method (Test 2 in Fig. 5). conductivity. Dark circles and grey squares correspond to parallel
We observed thary increased by 2 orders of magnitude. and perpendicular to stratificatiorg, respectively. Note that the
The range of the values afbecame wider{ €(1.57; 2.26))  EST2538 sample does not follow the other values trend.

andig increasedXs €(2.78; 3.96) WK1 m~1). The choice

of m=1.95 is therefore not a good choice for the damaged

clay-rock samples. Then, we performed a second test by We also compared the optimized values of the thermal
taking n=2 and we optimized: and s (Test 3 in Fig. 5).  conductivity of the solid phase from estimate using the min-
We observed no important changes between these results aggial composition of the core samples (from Homand, 1998).
those obtained above by optimizing the three parameters We observed a quite good correlation between the quartz
n, andis (the mean oRRy is 3.2x10°3, m €(1.37; 1.54) and  fraction x oz and the thermal conductivity of the solid phase:
s €(2.08; 3.07) WKIm™1). Therefore, the value of=2  As=110xqz—0.99 (R?>=0.68, excluding EST2538, Fig 6).
is a good default value. This value agrees with an indepenWVe tried several classical averaging methods to deteriine
dent work performed by Jougnot et al. (2010) using electricalfrom the mineralogy but none was better than the previous fit.
resistivity measurements at various saturations (in the rang¥Ve also fitted the optimizexls for measurements perpendic-
0.15-0.80) of undisturbed core samples from the COx for-ular to the stratification. We obtained; = 14.9xq,—2.63
mation. They found: in the range 1.8 to 2.0. (R?=0.81, excluding EST2538).

Quartz fraction, Xaz -]
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3.2 rocksm=2 (~1.95) could be used and that<2 would cor-

7 respond to a fingerprint of the presence of microcracks due
7 to desiccation. Using this approach, it seems possible to im-
age non-intrusively the thermal conductivity of the formation
using electrical methods. This will be the purpose of a future
work to perform such an in situ test.
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6.3.3. Conclusion de I'article et perspectives

Le modéle que nous proposons dans cet article pergw bien de reproduire les
données expérimentales obtenues sur les argilie€@x. On notera que la forme de la
courbe de notre modele correspond a celle du mgidroménologique de Lu et al. (2007).
Les parametres ayant permis d’ajuster le modeledanrées correspondent relativement bien
a ceux que nous avons trouvés par les mesuresidglest présentées dans les chapitres
précédents (sections 3.3, 4.4 et 5.5), tout pdigieument en ce qui concerne le second
exposant d'Archie n=2. L'indice de cimentationm, est néanmoins plus faible que ceux
gue nous avons proposés au cours de ce travaihade.t Cette constatation fait écho a
d’autres travaux montrant que la premiere loi diec ne semble pas fonctionner
parfaitement dans le milieu complexe que sontigsites du COx (par exemple Descostes et
al., 2008). Nous proposons, dans cet article, urtee aexplication basée sur la méthode
utilisée pour obtenir les mesures expérimentaleseftet, les échantillons ont d’abord été
chauffés a 105°C pour les désaturer completemeid,|l@s mesures ont été réalisées pendant
qgue le milieu se resaturait. Or, les travaux mepeis Ghorbani et al. (2009) ont montré
I'influence du chauffage sur la texture des argditNous pensons que la micro-fissuration
observée électriquement par ces auteurs pouridliran une diminution de la tortuosité de
I'espace poral. Cette diminution se traduit quatitement par une diminution ae (I'indice
de cimentation) si on se réfere a la loi d’Archeiet qu’interprétée par notre approche. Cette
proposition devra faire I'objet de vérificationspgximentales lors d’un travail ultérieur afin
d’étre validée. Concernant l'anisotropie de la aarvité thermique, notre modéle tend a
montrer qu’elle est le fait de la conductivité théjue du solide, plus que des parametres
d’Archie.
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6.4. Conclusion

Ce chapitre présente tout d’abord un bref étatate des méthodes de détermination
de la conductivité thermique dans les milieux pgrean saturés, en mettant I'accent sur les
points forts et les points faibles des différerspproches. L'approche pétrophysique proposée
par Revil (2000) que nous avons étendue dansdiar&iThermal conductivity of unsaturated
clay-rocks », publié dansHydrology and Earth System Sciences, permet de déterminer la
conductivité thermique dans les argilites du CORipllement saturées a partir d’'un petit
nombre de parametres : la porosftéla conductivité thermique des phases du milielidss,
liquide et gazeuse) et les paramétres de la loiatiie (n etn). Ces deux derniers parametres,
que 'on retrouve dans tous les modeles proposé&oars de ce travail de these présente un
intérét par leur interopérabilité. Celle-ci a éadidée pour les problémes de diffusion ionique,
de polarisation provoquée spectrale et de couplélpesrocinétiques au cours des chapitres
précédents. Le parameétre n utilisé dans ce chapitnentré qu'’il fonctionnait aussi pour les
problemes de conductivité thermique. Pour ce quidesl'indice de cimentation m, notre
conclusion est plus nuancée a cause de la compléxitmilieu poreux des argilites du COx.

Néanmoins, des expériences complémentaires pootrexieassurer la validité.
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Conclusion et perspectives

Le travail réalisé durant ces trois années de th&spermis d’avancer dans
I'élaboration de méthodes non intrusives d’austioitagéo-€électrique applicables aux parois
du laboratoire souterrain du site de Bure. Noussrsmmmes appliqués a proposer une vision
cohérente du milieu poreux partiellement saturénetiant de lier différents types de transfert
dans les argilites du COx (hydriques, chimiquesctélques et thermiques). Nous avons ainsi
développé des modeéles de diffusion ionique, derigalion provoquée spectrale, de couplage
électrocinétique et de conductivité thermique encfion de la saturation. Ces modéles
présentent I'avantage de n’utiliser qu’'un petit thoende parameétres clés pour décrire le
comportement du milieu. L'intérét principal de agaviail est d’avoir mis en évidence ces
parametres dans les lois de transferts classique&eoir démontré leur interopérabilité.
Ainsi, dans le cadre de I'étude de faisabilité thekage de déchets radioactifs, les parameétres
mesureés électriquement permettent de détermingrégsiétés importantes de transferts dans

le milieu : coefficients de diffusion effectifs @nductivité thermique.

Il est possible de caractériser les phénoménegadspiorts a différentes échelles : de
I'échelle microscopique, celle de lion (par exemptlans le cas de la modélisation
moléculaire), a I'échelle macroscopique, celle @ddrmation géologique (par exemple en
réalisant des tracages). Entre ces deux extrémgsstles échelles d’études sont possibles et
présentent leurs avantages et leurs inconvénients.

L’approche que nous proposons se situe a une échérmédiaire : nous avons
considéré I'échelle d'un Volume Elémentaire Repnéstef (VER) pour des mesures géo-
électriques (du centimétre a plusieurs metres).ih&sactions solide-solution et les lois de
transferts qui sont définies a I'échelle microsgois sont prises en compte a I'échelle du
VER sous forme de couplages grace a la méthoda geide de moyenne volumique. De
méme, les parametres qui décrivent la géométritesgpace porale et celle de la solution qui
le sature partiellement, sont déterminés a I'éehdik ce VER. Cette vision moyenne du
milieu poreux permet de passer des résultats daresegéo-€électriques a certaines propriétés
de transport en utilisant les modéles que noussaséueloppés.

Cette approche du milieu peut apparaitre comme smigoureuse que des approches
de changement d’échelle telles que des méthodesndpénéisation qui reposent sur des

descriptions trés précises des géométries et désogénéités de I'échelle microscopique, ou
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nécessitent parfois des hypothéses restrictivdssteue la périodicité du milieu. Mais le
principal intérét de notre approche est justemens’dffranchir d’'une description précise du
milieu. En effet, les argilites du COx sont un eulitres complexe, donc difficile a décrire
précisément et demandent souvent trop d’approximsitsusceptibles de fausser les résultats.
Ainsi, un petit nombre de paramétres mesurés auahelle intermédiaire (du centimetre au
meétre) permettra d’obtenir des propriétés de trarismoyennes du milieu correspondant a
cette échelle. Plus la mesure est réalisée suetinvolume, plus il sera possible de préciser
les paramétres de transport locaux et de déternhsehétérogénéités du milieu. Un des
inconvénients de notre approche est donc la nééeds bien discrétiser le milieu a

caractériser.

Durant ce travail de thése, nous nous sommes §s#sea deux méthodes géo-
électriques : la Polarisation Provoquée SpectRRS| et la Polarisation Spontanée (PS). La
polarisation provoquée spectrale a déja été wilgggur caractériser 'EDZ du site du Mont
Terri (Kruschwitz et Yaramanci, 2004). C’est a eatiéthode que nous nous sommes le plus
intéressés car elle est trés compléte et ses s2démeloppements la rendent prometteuse. La
polarisation spontanée, quant a elle, n'a jamaitsI'fabjet d’'applicationin situ dans des
argilites partiellement saturées. Nous avons déalisé un travail préliminaire pour juger de

I'intérét de son application.

La polarisation provoquée spectrale consiste act@jeun courant électrique a
plusieurs fréquences dans un milieu, puis a mederempotentiels qui en résultent pour
déterminer les phénoménes de polarisation. Il s’dgine extension de la méthode de la
résistivité électrique au domaine fréquentiel.

Grace au modele de polarisation provoquée speatnaleanistique que nous avons
développé pour des roches argileuses partiellersaturées en eau (chapitre 1V), il est
possible de relier les phénoménes de polarisatiesunds a des propriétés intrinséques du
milieu décrites par sept paramétres. Deux parasétst issus des lois d’Archie modifiées :
le facteur de formatior décrit la géométrie de I'espace poral, tandis Humglice de

saturationn quantifie celle de la phase liquide mouillante gy trouve. Un troisieme
parametre provient de la théorie de la percolatioest la saturation critiqus;, en dessous

de laquelle la phase liquide n'est plus continuesddespace poral. Les quatrieme et

cinquieme parametres sont liés aux interactionslggoques a l'interface solide-solution du
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milieu : le potentiel électrique moyen du miliel, qui repose sur I'équilibre de Donnan

généralisé et la densité de site dans la couchstera ° telle qu’elle est définie dans le
modele de triple couche de Leroy et Revil (2004s deux derniers parameétres décrivent la
distribution de taille des grains du milieu. Le retedainsi développé a été validé dans un
article publié dan&eophysical Journal International en 2008.

Au chapitre Ill, nous avons développé un modelésatit quatre de ces paramétres

pour déterminer le coefficient de diffusion ioniqueffectif dans un milieu poreux
partiellement saturéfF, n, s;, et ¢,,. Le modéle est présenté dans un article paru dtamsal

of Colloid and Interface Sciences en 2008, mais il n’a pas pu étre confronté a desumes sur
des échantillons d’argilites du COx non saturésau car il n’en existait pas encore. Par
contre, ce modeéle a pu étre confronté a des résualéadiffusion de traceurs ioniques dans des
échantillons saturés en eau. Le détail de cettécagipn a fait I'objet d’'un article paru dans
Geochimica et Cosmochimica Acta en 2009. Une tres bonne cohérence a été trouveeles
parameétres mesurés électriguement et ceux issudaeges de diffusion de tracelr €t

@..). Il serait néanmoins nécessaire de confrontenddéle de diffusion ionique en milieux

poreux partiellement saturés a des données exp#atas sur le COXx.

Le chapitre VI de ce mémoire de these est consadeéproposition d’'un nouveau
modele permettant de déterminer la conductiviténicgpue des argilites du COx en fonction
de la saturation a partir de certains de ces pdramelés : I'indice de cimentation (lié au
facteur de formation par la premiére loi d’Archie,= ¢ ™), et 'indice de saturation. Ce
modele a été testé sur des échantillons d’argiéiteifféerents degrés de saturation et nous a
permis de retrouver les mémes valeurs pour l'indieesaturation rf= 2 qu’a partir des
mesures électriques. Par contre, les valeurs déidé de cimentation different quelque peu,
ce qui pose question sur la validité de la premierel’Archie dans les argilites du COx et
ouvre le champ a de nouvelles expérimentations.

Il est intéressant de noter que les parametresnque considérons comme les plus
importants pour caractériser les propriétés despar du milieu , n, s, et ¢.,) peuvent
aussi étre déterminés en utilisant la méthode désiativité électrique (méthode déja utilisée
sur 'EDZ de Mont Terri par Gibert et al., 2006).

La polarisation spontanée est une méthode de megassive des potentiels

électriques existant dans un milieu poreux et qut générés, dans le cas qui nous intéresse,
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par des phénomeénes de couplages électrocinétigeeflux hydriques dans un milieu poreux
chargé induisent un déplacement de charges (iana)nsi, le polarisent. Dans le chapitre V
de ce travail de these, nous avons tenté de vb#talt intéressant d’appliquer cette méthode
aux phénomenes de désaturation des argilites.

Nous nous sommes tout d’abord attachés a redédininécanisme de couplage qui
génére ce signal en conditions de saturation fartiee modéle résultant de ce travail a été
confronté a des données expérimentales et validdapmesure du signal de polarisation
spontanée lors du drainage d’'une colonne de s@blgui a fait I'objet d’'une publication dans
Geophysical Research Letter en 2007. Ensuite, nous avons adapté le modéleasue la
désaturation des argilites du COx en y intégrantmuodele poromécanique issu de la
littérature (Homand et al., 2004). Des mesures dangabilités relatives a différentes
saturations et le suivi du signal de polarisatiporganée d’'un échantillon du COx sont
présentées dans un article sous presse\Wates Resources Research et tendent a valider le
modeéle que nous proposons. Néanmoins, il est eticpedt pour appliquer la méthode de
suivi de la polarisation spontangesitu pour quantifier la désaturation sur les paroissitel
de Bure. Il faudrait réaliser d’avantage d’expéces sur échantillons, puis développer les
outils numériques nécessaires a l'interprétatiamé’cartographie des potentiels spontanés a

la surface des parois du site.

Si ce travail de thése a permis de faire progrelssdeveloppement de méthodes
situ non destructives pour I'étude de I'EDZ du site Rlgre, il reste encore des travaux a
réaliser avant de I'appliquer.

Dans un premier temps, il faudra valider le modigediffusion ionique en milieu
poreux partiellement saturé en le confrontant adbemées expérimentales, comme celles qui
seront issues du projet de collaboration CEA-AND@Aur des saturations comprises entre
0,85 et 0,98). L'idéal serait de réaliser des mesw@dlectriques (résistivité ou polarisation
provoguée spectrale) sur les mémes échantillonsrumes saturations.

Ensuite, il sera nécessaire de définir un protoc®emesures sur les parois ou le
réseau d’électrodes présentera un maillage suffisarh fin pour obtenir la meilleure
précision possible au vu de notre modéle, touttent suffisamment large pour optimiser les
temps de mesures et de traitement. Notre appragh@ayenne les parametres de transport a
I'échelle de I'écartement des électrodes présentmé limite physique de résolution. De plus

un travail de prise en compte de la fracturatiovraétre mis en ceuvre.
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Enfin, il faudra poursuivre les expérimentations sievi du signal de polarisation
spontanée en laboratoire avant de pouvoir intexpid facon quantitative une cartographie

des parois du site de Bure.
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Annexe A

Cette annexe, divisée en deux parties présenteatéiabes publiés dans le cadre de la
thése financée par TANDRA mais dont ma contriboti@ été moindre. Ces deux articles
proposent néanmoins des compléments utiles paupridiondissement de certains points sur
lesquels reposent ce mémoire, ou encore d'autregspsimplement évoqué pour ne pas

alourdir le corps du texte.
A.l. Présentation de l'article Revil et al. (2007)

La premiere partie de cette annexe est constited@udicle Revil et al. (2007) publié
dans Journal of Colloid and Interface Sciences sur le développement d’'une théorie des
couplages électrocinétiques dans les milieux poreuxsaturés.

Ce travall présente une sorte d’extension du maga@posé par Revil et Linde (2006)
a la saturation partielle. Suivant la méme méthmekece précédent article, Revil et al. (2007)
présentent les équations a I'échelle locale, ptilisent la prise de moyenne volumique pour
obtenir les équations a I'échelle macroscopiquautilisation du modeéle d’équilibre de
Donnan généralisé a un électrolyte multi-ioniquenpt de prendre en compte les effets
d’interface solide-solution, tandis que les effd¢sl’interface air-solution sont négligés de la
méme maniére que dans Linde et al. (2007) (ChapjreLes parametres permettant de
quantifier la géométrie de I'espace poral et dghase fluide sont ceux de I'approche de
I'’Archie (1942) : le facteur de formatiof, et I'indice de saturatiom. Les phénoménes de
percolation dans le milieu sont pris en compte paparametre de saturation critiqus,.
Cette approche permet de définir un modele de adivité électrique pour les milieux
partiellement saturés qui est utilisé dans lesitteegplV et V. La suite de l'article propose des
simulations numériques et des applications a desuras de coefficients de couplage

électrocinétique sur des échantillons de dolomites.
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Abstract

We consider a charged porous material that is saturated by two fluid phases that are immiscible and continuous on the scale of a representative
elementary volume. The wetting phase for the grains is water and the nonwetting phase is assumed to be an electrically insulating viscous fluid.
We use a volume-averaging approach to derive the linear constitutive equations for the electrical current density as well as the seepage velocities
of the wetting and nonwetting phases on the scale of a representative elementary volume. These macroscopic constitutive equations are obtained
by volume-averaging Ampere’s law together with the Nernst—Planck equation and the Stokes equations. The material properties entering the
macroscopic constitutive equations are explicitly described as functions of the saturation of the water phase, the electrical formation factor, and
parameters that describe the capillary pressure function, the relative permeability functions, and the variation of electrical conductivity with
saturation. New equations are derived for the streaming potential and electro-osmosis coupling coefficients. A primary drainage and imbibition
experiment is simulated numerically to demonstrate that the relative streaming potential coupling coefficient depends not only on the water
saturation, but also on the material properties of the sample, as well as the saturation history. We also compare the predicted streaming potential
coupling coefficients with experimental data from four dolomite core samples. Measurements on these samples include electrical conductivity,
capillary pressure, the streaming potential coupling coefficient at various levels of saturation, and the permeability at saturation of the rock samples.
We found very good agreement between these experimental data and the model predictions.
© 2007 Elsevier Inc. All rights reserved.

Keywords: Electro-osmosis; Streaming potential; Stokes equation; Nernst—Planck equation; Porous media; Clay; Saturation; Capillary pressure

1. Introduction streaming potential signals in the Callovo-Oxfordian clay rock
of the Paris basin [2,3].

The model of Revil and Linde [1] was restricted to fully
water-saturated materials. In this paper, we extend the electroki-
netic part of their model to unsaturated porous materials under
two-phase flow conditions. We neglect the filtering effect as-
sociated with the transport of the ionic species; i.e., we model
only the electrical current density and the seepage velocities of
the wetting and nonwetting phases. We assume that the wetting
phase for the solid is water and that the nonwetting phase is in-
sulating (e.g., air or oil) and immiscible with the former. Both
phases are assumed to be continuous at the scale of a represen-
" Corresponding author. Also at CNRS-ANDRA/GDR FORPRO 07ss,  'ative elementary volume of the porous material. o
France, and Colorado School of Mines, CO, USA. There are many applications where models of electrokinetic

E-mail address: revil@cerege.fr (A. Revil). processes that occur in unsaturated porous media are needed.

In a recent paper, Revil and Linde [1] derived linear consti-
tutive equations of transport for a multicomponent electrolyte
saturating a porous material that undergoes reversible deforma-
tion. They used the excess of electrical charge in the pore space
to model electrokinetic processes, rather than the zeta potential,
as traditionally done by most authors. Modeling based on the
excess of charge has also been used to study the diffusion of
ionic species in bentonite and clay rocks and to understand the

0021-9797/$ — see front matter © 2007 Elsevier Inc. All rights reserved.
doi:10.1016/j.jcis.2007.03.037
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In geosciences, examples include water transport in unsatu-
rated parts of the porous soils [4—6], monitoring of the oil/water
interface in reservoir engineering [7,8], remediation (by electro-
osmotic pumping) of soils contaminated with non-aqueous-
phase liquids (NAPLSs) [9,10], monitoring of CO, sequestration
in the ground, healing of cracks of unsaturated clay rocks by
electro-osmotic pumping in civil engineering, and the study of
diffusion of ionic species in unsaturated clay rocks used as host
formations for long-term storage of toxic wastes. To the best of
our knowledge, our model is the first rigorous attempt to de-
rive the governing equations that describe the effect of water
saturation upon streaming potential and electro-osmosis. A less
rigorous derivation of the governing equation for streaming po-
tentials in unsaturated media was recently presented by Linde
et al. [11], who also compared laboratory experiments from a
primary drainage experiment in a saturated sand column to the
new theory developed in the present paper.

This paper is organized as follows. In Section 2, we present
the reference state of an unsaturated porous material at rest in
thermodynamic equilibrium. In Section 3, we describe the lo-
cal equations (the Nernst—Planck equation, Ampere’s law, and
the Stokes equations) that govern transport of each fluid phase
and electrical charges through the connected porous medium. In
Section 4, we volume-average these local equations on the scale
of a representative elementary volume. The final constitutive
and continuity equations are summarized in Section 5. Hystere-
sis of the streaming potential coupling coefficient is illustrated
in Section 6 by simulating a synthetic primary drainage and
imbibition experiment. In Section 7, the predicted variation of
the streaming potential coupling coefficients for different wa-
ter saturations is compared with a set of experimental data from
dolomite rock samples.

2. The reference state

We consider a charged stress-free porous material, where the
surface of the grains has a fixed electrical charge. This fixed
charge is counterbalanced by a countercharge located in the
water-saturated portion of the pore space (Fig. 1). The charged
porous medium is assumed to be under thermodynamic equi-
librium conditions. The porous material is saturated with two
immiscible phases, a wetting phase (assumed to be water) and
a nonwetting phase (assumed to be an electrically insulating
phase, such as air or oil). The water phase is assumed to be in
thermodynamic equilibrium with an infinite reservoir of ions.
This reservoir of ions includes N different species (possibly in-
cluding nonionic species). The saturation of the water phase is
defined by 50 = VI/V, where V (in m®) denotes the volume
of the water phase in the representative elementary volume V
(in m?). In the reference state, the volumetric fractions of wet-
ting (w) and nonwetting phases (n) with respect to the pore
volume are written s0 and s,? , respectively. As only two fluids

w
are present, we have the saturation condition

sO4+s0=1. (1)

The water content in the reference state is 6y = sevq), where ¢ is
the porosity.
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Fig. 1. Sketch of the distribution of the ionic species in the pore space of a
charged porous medium. The Stern layer of sorbed counterions is considered
to be part of the solid. We denote by Oy = Qv_ysa[ /sw the volumetric charge
density of the pore space, and by ng and ny, the unit vectors normal to the
solid/water interface and to the water/air interface, respectively. We denote the
metal counterions as M1 and the co-ions as A~ .The surface sites of both the
solid/water and water/air interfaces are negatively charged and X~ corresponds
to the negative sites. (a) At high water saturations, the excess charge density of
the pore water is relatively low. (b) At low water saturations, the counterions are
packed in a smaller volume and therefore the effective excess charge density of
the pore water is higher.

The charge density QV,sat (inC m_3) is defined as the excess
of charge per unit pore volume at full water saturation [11-13].
We neglect the charge density that is associated with the inter-
face between the wetting and the nonwetting phases, since it is
small in comparison with the charge density associated with the
pore water—solid interface [11]. The charge density QV,sat is re-
lated to the concentration of species i per unit volume of water
(:’? by the relationship

N

> aiC = Qv /sy, ©)
i=1

where Qv,sat /s‘(,)V represents the excess of electrical charge per
unit volume of water and ¢; is the charge (in C) of the ionic
species i. This means that the smaller the water saturation, the
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higher the volumetric charge density in the water-saturated pore
space of the medium (see Fig. 1). The charge balance condition
in the porous medium, prior to any disturbance, is

QV,sat 1 0
T—FV_\SSSWQS =0, 3)

where Qs is the total surface charge density (in C m~2) at the
solid—water interface. This charge density consists of the fixed
charge density of the solid surface of the solid and the charge
density of the Stern layer (see Fig. 1). In Eq. (3), Ssw (in m?2)
denotes the surface area of the solid-water interface and V?
(in m?) denotes the volume of the water phase in the represen-
tative elementary volume. The solid and the nonwetting phases
are assumed to be electrical insulators. However, because we
include the Stern layer as part of the solid phase (Fig. 1), the
surface of the solid is conductive and is responsible for the so-
called “surface conductivity” (e.g., [14,15]).

The ionic concentrations in the pore water of the medium
obey the Boltzmann distributions (e.g., [2]),

C_’? = C? exp(—Zﬂpo), @

where C ZQ is the average concentration of species i in the infi-
nite reservoir of ions in local equilibrium with the pore water
contained in the charged porous medium, ¢g (in V) is the mean
electrical potential in the water phase, kg is the Boltzmann con-
stant (1.381 x 10723 JK-! ), and T is the absolute temperature
of the medium (in K). The osmotic pressure in the water phase
is defined by

70 = py — PY, (5)

where 133 is the pressure of the wetting phase (in Pa) and pg is
the pressure of the infinite reservoir of ions (in Pa). The osmotic
pressure is given by (e.g., [1,2])

N
o~ kT Z(GP—C?) (6)
i=1

The osmotic pressure is given by [1]

N _
J'[o:—kBTZC?[l—exp<—i:;?>j|, %)

i=1

where Eq. (7) results from Egs. (5) and (6). From Egs. (2)
and (4), the bulk charge density is given by

N _
= i 90
OV sat =s$§qi6?exp<—z;—T). (8)

Solving Eq. (8) for the mean electrical potential in the pore
space given the charge density QV,sat and the concentration of
the ions in the ionic reservoir implies that the strength of the
electrical potential ¢g increases when the water saturation de-
creases. In turn, an increase of the mean potential in Eq. (7)
implies an increase of the osmotic pressure in the wetting phase.

The local electrical field in the pore water, E% = —V¢o,
is mainly tangential to the surface of the grain surface (ng x

Eg, = 0), where ng is the unit vector normal to Sy and is di-
rected from the water to the solid phase. In the thermostatic
state, there is no gradient of the electrochemical potentials of
the ions in the pore space; i.e.,

ksTVC) + q;CYEY, =0. 9)

The equilibrium capillary pressure is defined by p? = p? —
( pev — 1) and it is a function of the water saturation.

3. Local equations

We now consider the nonequilibrium situation in which the
water and the nonwetting phases are moving through the porous
medium. We first present the local constitutive equations in
each phase, & € {s, w, n}, where s, w, and n represent the solid,
wetting, and nonwetting phases, respectively.

3.1. Ampére’s law

In the quasi-static limit of the Maxwell equations, the local
Ampere’s law is

V x Hg = je, (10)

where H is the magnetic field (in Am™?), B = pgHe is the
magnetic induction vector, expressed in Tesla, (g is the mag-
netic permeability in Hm™!, and Je is the current density in
each phase (in Am~2). The current density in the water phase
jw (in Am~2) is determined from the Nernst—Planck equation,

. Y = = duy

JW_;q,[ ksTbiVCi +bigi CiBw + — } (11)
The mobilities b; (in Nsm™1) entering Eq. (11) are related to
the mobilities ; (in m?s~! V~!) used by Revil and Leroy [10]
by b; = Bi/|qi| and to the ionic self-diffusion coefficients D;
used by Samson et al. [13] by D; =kgTb;.

The current density js of the solid phase is due to electrical
conduction in the Stern layer coating the insulating grains. For
clay materials, Revil and Leroy [14] and Leroy and Revil [15]
presented a double-layer model to determine the electrical con-
ductivity associated with electromigration of the ions in the
Stern layer.

The boundary conditions at the interface S, are

ng X (Es - Ew) =0, (12)
ng x (Hs — Hy) = Q0v,, (13)
ng - (js — jw) =0, (14)

where vy = dug/dt is the instantaneous velocity of the solid
phase and uy is the displacement of the solid phase.

The boundary conditions at the interface S, separating the
nonwetting phase and water are

n, x (E, —Ey) =0, (15)
n, x (H, — Hy) = Q%v,, (16)
n, - (o — jw) =0, (17)
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where n, is the normal to S, directed from the water to the
nonwetting phase, v, = du,/dt is the instantaneous velocity of
the nonwetting phase, and u,, is the displacement of the non-
wetting phase. We assume that the surface charge density at the
interface between water and the nonwetting phase is negligible
(see [11]), and therefore Qg =0and j, =0.

The concentration of the ionic species in the water phase, the
local electrical field in the water phase, and the magnetic field
in phase £ are written as the sums of two terms,

Ci=C+a, (18)
E, =E) + ey, 19
H; = Hg + he, (20)

where the first term represents the state variable in the reference
state (see Section 2), while the second term represents a small
deviation from this state caused by a pressure or electrical cur-
rent disturbance.

As we neglect salt filtering associated with flow of the wa-
ter phase (see [2] for the modeling of salt filtering effects at
full water saturation), the average concentration perturbation is
¢; ~ 0. In addition, we assume that there is no magnetic field in
the thermostatic case and therefore Hg =0, and Ampere’s law
(Eq. (10)) becomes V x hg = je.

By keeping only the first-order leading terms in Egs. (18)—
(20) and using Eq. (9), the constitutive equation for the electri-
cal current density in the pore fluid (see Eq. (11)) becomes

N
dw=_qi[-ksTb;VC) + biqiCY (ES, + e) + CPvy ], (21)

i=1
N
w=Y_ai(biqiCley + Cvy,). (22)
i=1
The boundary conditions for the electric and magnetic fields at
the solid—water interface Sy, are
ng X (e; —ey) =0, (23)
ng x (hy — hy) = OJvs. 24)
The boundary conditions for the electric and magnetic fields at
the interface of the two viscous phases Sy are
n, x (e, —ey) =0, (25)
n, x (hy —hy) =0. (26)

3.2. Mechanical equations

The Stokes equations for the two fluid phases are

Nw V2V — V& 4 pwg + (QV sat/sw)ew =0, 27)
1 V2Vn — Vpn + pag =0, (28)

where g is the gravitational acceleration vector, p¢, is the pres-
sure of the wetting phase including the osmotic pressure 7, py
is the pressure of the nonwetting phase, and ¢ is the dynamic
viscosity of phase &. The terms pyg and (QV,sat /Sw)ey repre-
sent the gravitational and electrostatic body forces acting on the

water phase. There is no electrostatic body force acting on the
nonwetting phase, since this phase is assumed to be insulating.
The boundary condition for the displacement is ug — uy, =0
on Sy, where ug is the displacement of phase &. On the inter-
face Syw, the boundary condition u, — uy, = 0 holds. We have
Pc = Pn — (pw + ), where p. is the capillary pressure.

4. Averaging the local equations
4.1. Volume-averaging approach

The local equations are now averaged on the scale of a rep-
resentative elementary volume (REV) of the porous material.
We define the REV as the volume of the porous material be-
tween two large and parallel circular disks of area A (in m?)
separated by a distance H (in m). This corresponds to the case
of a jacketed cylindrical sample in the laboratory. We assume
that there are macroscopic potential differences between the
two end-faces of the REV. The potential difference across the
sample may be either a pressure difference Ap of the two fluid
phases or an electrical potential difference Ay. The unit vector
normal to the end faces is denoted by z. By dividing this po-
tential difference by H, one obtains the equivalent macroscopic
field perpendicular to the end-faces of the REV. We denote as z
the unit vector normal to the end faces. The electrical field on
the pore or grain scale obeys V X ey, so the electrical fields e
can be derived from the scalar electrical potentials eg = — V¢
(we use the symbol ¢ to represent electrical potentials within
the diffuse layer and the symbol ¥ for the electrical potentials
associated with the macroscopic electrical fields). The macro-
scopic electrical field is written as

_ A

z.E=——", (29)
H

AYr =g (H) — £ (0). (30)

In water, the fundamental Laplace problem is defined by
(e.g., [16]),

V2l =0, inVy, (€2))

ng-VIiy =0, on S, (32)

n,-Viy, =0, on Syw, (33)
_JH, onz=H,

Iw= { 0, onz=0. (34)

The electrical potential in the water phase can be written as

Y= I Avy/H and the electrical field by ey, = -V I, Ay /H.
A similar boundary-value problem for the normalized effec-

tive potential I, can be defined in the nonwetting phase by

V2, =0, inV,, (35)

n, -VIi,=0, on Sy, 36)
_JH, onz=H,

= { 0, onz=0. 37)

The volume average of a quantity a (a is a scalar, a vector,
or possibly a tensor) is

(ag) = é / acdV, (38)
§
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where V is the volume of the &-phase within the REV. Slattery’s
theorem [16] states that

(Vay) = Viay) + % / ngay dS + % / maydS, 39)
Sew Snw
(Vag) = V{ag) — % / ngagds, 40)
Ssw
(Vag) = V(ay) — % / nands, 4D
Snw

where dS is an infinitesimal surface volume element. The vol-
umetric phase average and the volumetric total average are de-
fined by (e.g., [16])

ag = (ag)/fz, (42)
A= (ag) =) fea, 43)
: :

where f: is the volumetric fraction of phase § (fy=1—¢ is
the volume fraction of the solid phase, fi, = sw¢ is the volume
fraction of water, and f; = (1 — sy )¢ is the volume fraction of
the nonwetting phase). This gives

A=(1—$)ag + swpay + (1 — sw)Pan. (44)
4.2. Volume-averaging Ampére’s law

The macroscopic laws of transport are obtained by using the
following procedure (see [1,16]): (1) volume-average the local
equations, (2) use Slattery’s theorem, (3) add the contributions
from the solid and fluid phases, (4) apply boundary conditions,
(5) introduce flow velocities relative to the water phase,

Vs = Vi — Vs, (45)
Vwn = Vw — Vp, (46)
and (6) apply the charge balance condition,

Q V,sat

Sw

1
+ —SswQs =0. (47)
Vw

The microscopic Ampere’s law V x hg = jg derived in Sec-
tion 3.1 is now volume-averaged in each phase of the porous
continuum. This yields

V x (hg) — %/‘ns x hgdS = (js), (48)
Ssw

V x (hw)—i-é/nsthdS+é/nnxhwdS:(jw),(49)
Ssw Snw

Vx(hn)—é/nnxhndS:O. (50)
Snw

Summing these three contributions yields

vXﬁ+%/nsx(hw—hs)dS=<.iw>+£is>’ Gb
Ssw

VxH=J, (52)
where J is the total current density. It is given by

J = Gu) + o) — 90V ¥s. (53)
Equation (53) follows from Eq. (51) by applying the bound-
ary condition Eq. (24) and using the electroneutrality condition

Eq. (47). The total current density J can be separated into two
contributions,

jzjc +357 (54)

where J. is the conductive current density associated with the
electromigration of ions in pore water, while Js is the stream-
ing current density associated with the drag of the excess charge
contained in the pore water by the flow (see [1,16] for the satu-
rated case).

4.3. Volume-averaging the conductive current density

We denote as oy and oy, the electrical conductivity of the
pore water and the electrical conductivity of a ionic reservoir
in local equilibrium with the pore space of the medium, respec-
tively. These two conductivities are defined by

N
ow=Y _q;biC}. (55)
i=1
N -
Gw=Y_qibiC}. (56)
i=1

The difference between these electrical conductivities is given
by Eq. (4).
The average conductive current density is

_ 1_ 1_

Jc: VUS/eSdV+ Vaw/ede, (57)
Vs Vi

Jo = (1 — ¢)58s + SwhpTwey. (58)

By generalizing the analysis of Pride [16] and Revil and
Linde [1], the tortuosity of the water phase is defined by

1 -
ey = —E, 59)
Oy
1 1 1
—El+—/Z-nSFWdS+—/Z'IlandS, (60)
Oy Vw Vi

SW nw

where ey, is the phase average of the local electrical field in the
water phase and E = —zAv/H is the macroscopic electrical
field. This macroscopic electrical field is also given by

E = (e;) + (ew) + (n), (61)
E= (1 —¢)es + pswey + d(1 — sy )en. (62)

The phase average of the electrical field e, can also be related
to the macroscopic electrical field via the tortuosity of the non-
wetting phase,

_ 1 -

en=—E, (63)

On
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izl—i/z'nn[‘nd& (64)
On Vn
Snw

We now connect the tortuosity of the pore space « (related to
the definition of the electrical formation factor F at saturation
by F = «/¢) with the tortuosities of the wetting and nonwet-
ting phases. We define e as the local electrical field of the fluid
phase, which is given by the weighted phase average of the elec-
trical field in the wetting phase ey, and the phase average of the
electrical field in the nonwetting phase €, by

er = swey + (1 — sy)eén. (65)
The electric field & is related to the macroscopic field E by
1-
er=—E. (66)
o

Combining Egs. (59), (63), (65), and (66), we obtain

1 1-
w27 (67)

o Oy oy

It is seen that the tortuosity of the pore space is equal to the
harmonic average of the tortuosities of each phase weighted by
their relative saturation.

If we multiply Eq. (67) by the porosity, we can now relate
the electrical formation factor to the tortuosities of the two fluid
phases by

1_ s, $00—sw)

F Oy Oy (68)
The electrical formation factor is often related to the porosity
by a power-law function F' = ¢~ (referred to as Archie’s first
law [17]), where 1 < m < 3 is called the cementation expo-
nent [17]. This cementation exponent can be considered as a
fundamental textural property of the porous medium. The con-
ductive current is written as

Je =64[E — ¢syw — (1 — 50)&n | + SwpSwew, (69)

Jo = GE + ¢isw (6w — 55) 8w — (1 — 5w)$3sen, (70)

Jo= [a + P (6 5y - Mc‘rg]ﬁ. (1)
Oy O

The effective electrical conductivity of the porous material o
(Sm™) is defined by Ohm’s law,

J. =0E, (72)
_ Sw o _ _ 1—ys _
o =6+ 206, — gy - L5 3)
Oy op
Under conditions where surface conductivity can be neglected
in Eq. (73), Eq. (73) is equivalent to Archie’s second law,
. OSw 1
1 = —0w = —su 74
&Slinog Oy ow = piwow 74
where n > 1 is called the second Archie’s exponent or the sat-
uration exponent (e.g., [18,19] and references therein). We in-
troduce now the second Archie’s exponent in the expression of
the electrical conductivity by using the change of variables

= —n (75)

We expect that a critical water saturation exists at which the
water phase is no longer continuous. In this case, the tortuosity
of the water phase goes to infinity and the transport of the ionic
species through the pore water is no longer possible. To account
for this phenomenon, we introduce a percolation threshold into
the expression for the tortuosity of the water phase, which can
be written as a function of the saturation of water and the tortu-
osity of the pore space according to 1 /oy = (sw — s\ﬁ,)”_l /o as
sw = sy, and ¢ /oy, = 0 as sy < sg,. Note that this critical water
saturation is not related to the residual water saturation, sy, to
be introduced later, which has a hydrodynamic meaning.

By using Eqgs. (68), (73), and (75), we obtain the following
expression for the electrical conductivity of the porous medium:

1

o= F[(sw —5$)" 6w + (F — Das]. (76)

This equation predicts that as long as the solid phase is con-
tinuous, the influence of the surface conductivity on the scale
of the REV is not sensitive to the saturation of water. Equa-
tion (76) (with s5, = 0) was recently used by Linde et al. [20]
to interpret jointly inverted cross-borehole radar and electrical
resistivity geophysical data to determine transport properties of
the sediments between boreholes.

The Dukhin number is the ratio of the surface conductivity
to the pore water conductivity [21]. We use Eq. (76) to define an
effective Dukhin number for unsaturated conditions, Du*, as the
ratio of the surface conductivity to the electrical conductivity of
the pore space, which yields

(F = Doy

Duf= ———— .
(sw — SSV)”UW

(77)
Here the Dukhin number, Du*, is a power-law function of the
water saturation, sy. It increases strongly when the water sat-
uration decreases, which describes the growing influence of
surface conductivity at low water saturation. If we denote Du
as the Dukhin number at full water saturation, Du* is related to
Du by Du* = Du/(sw — s5,)".

4.4. Volume-averaging the streaming current density

An expression for the average streaming current density in
Eq. (54) is now derived,

N
_ 1 - - _
Js = V f Z(Qici)vw dv — ¢QV,satVSs (78)
V. i=1
Js =00y sat(Vy — ¥s), (79)
Js = % O, (80)

where I_JW = Psw(Vw — Vg) = ¢swVws 1S the Darcy or seep-
age velocity of the water phase. Equation (80) predicts that the
streaming current density is given by the excess charge density
in the water phase times the seepage velocity of this phase. This
formulation avoids the introduction of the zeta potential in de-
scribing the electrokinetic properties of porous media as done
in most alternative models [3—8]. Our formulation emphasizes
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the key role of the velocity of the water phase in the electroki-
netic properties of the porous material rather than focusing on
the pressure field of the water phase.

4.5. Volume-averaging the Stokes equations

The boundary-value problem for the flow of the pore water
through the porous material is defined by

nwvsz =Vpw — pwg — (QV,sat/Sw)eW7 (81)

V.vy =0, (82)

vw =0, on Sy, (83)
_JAp, onz=H,

p_{O, onz=0. (84)

We separate the fluid velocity into mechanical (vy,) and electri-
cal (v;,) contributions and we assume that the velocities can be
superimposed (see [16]) as

Vw = Vv + Ve, (85)

The mechanical contribution to fluid flow can be recast in terms
of the fundamental Stokes problem,

Vg, =Vh, (86)

V.-gn=0, 87)

gn =0, on S and Spy, (88)
_JH, atz=H,

h_{O, atz=0. (89)

Both g, (in m?) and % (in m) are independent of the fluid prop-
erties. The electrical contribution can be recast in terms of a
similar fundamental Stokes problem, where V# is replaced by
(QV,sat /sw)VITy,. The mechanical and the electrical contribu-
tions are given by

k
m€=7%Wm—m@, (90)
w
kO _
ovi, = L, o
WOW

respectively. The permeability of the wetting phase (in m?) is
defined by

Psw
kWZ—T Z-gde. (92)

Vw

The permeability of the wetting phase can be expressed as the
product of the dimensionless relative permeability, k%, and the
absolute permeability of the porous medium, ky, = kjk. The
Darcy velocity of the wetting phase is given by

kw Q V., sat

k
Uy = ——(Vpy — pwg) + E. (93)

Nw NwSw
The last term of Eq. (93) accounts for electro-osmosis, that is,
the flux of water moving through the porous medium in re-
sponse to an applied electrical field. The term kaV,sat /NwSw
is therefore an electro-osmotic coupling term.
A similar analysis for the nonwetting phase yields

kn
Uy =——(pn— g, (94)

n
where k, = kjk, i.e., the permeability of the nonwetting phase.
There is no electro-osmotic term in Eq. (94) because the non-
wetting phase is assumed to be insulating.

Parametric equations providing relationships between ki,
and k; as functions of the saturation of the water phase will
be discussed in Sections 5 and 6. Note that if the medium is
anisotropic, the permeability k of the porous material must be
replaced by a second-order symmetric permeability tensor K.

5. Final form of the constitutive equations

We now summarize the derived linear constitutive equations
that apply on the scale of a REV of the porous medium. Using
Eqgs. (54), (72), (80), (93), and (94), the generalized form of the
constitutive equations can be written in matrix form as follows,

J- (QV,SB.’[/SW)UW - Vi
Uy, =-M| Vpy |, 95)
Uy N2
where M isa3 x 3 square matrix of material properties,
- B o 0 0
M= |:QV,satkw/(77wa) kv /Mw 0 :| . (96)
0 0 kn/n

We have also p. = pn — (pw + 7). If the osmotic pressure
can be neglected, we recover the classical relationship for the
capillary pressure, p. = pp — pw- In the linear constitutive equa-
tions (95), we have separated the convective and the nonconvec-
tive terms. Another possibility is to write the convective term U
in the first column of Eq. (95) explicitly in terms of pressure
gradient alone, neglecting the influence of the other thermo-
dynamic forces in this convective term. This approximation is
valid near equilibrium, where the pressure field is the leading
term in the convective fluxes appearing in the first column of
Eq. (95). In this case, the constitutive equations become

J _ Vyr
|:Uwi|=—L|:Vij|, o7
U, V pn

where the matrix L is a 3 x 3 square matrix of material proper-
ties,

- _ o QV,satkw/(nwsw) 0
L= |:QV,satkW/(77wa) kw /Mw 0 :| . (98)
0 0 kn/1n

The matrix L is symmetrical (i = IiT), a property known as
Onsager’s reciprocity [22]. If the material is anisotropic, the tor-
tuosity of the pore space and the permeability are second-order
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tensors with the same eigenvectors and each component of L is
therefore a second-order tensor.

Two of the most popular parametric models to describe the
influence of saturation on capillary pressure and relative perme-
ability in numerical simulations are those of Brooks and Corey
[23,24] and van Genuchten [25]. For example, the Brooks and
Corey relationships for the capillary pressure and the relative
wetting and nonwetting fluid permeabilities are

pe(s) = pas™/*, (99)

ksv(s) :s(2+3)»)/)»’ (100)

ki (s) = (1 — )1 — s@TH/2) (101)
T

5= M (102)
I —sf,

where pq is called the displacement or capillary entry pres-
sure, s denotes the effective water saturation, sy, is the residual
saturation of the wetting phase, and X is a curve-shape para-
meter corresponding to an index for the pore space distribution
[23,24]. Typical values of A vary from 1.70 for sands to 0.10 for
clays [23,24]. There are three textural exponents to consider in
our model if we want to use the Brooks and Corey relationships:
n, m, and A. A modified version of the van Genuchten model
will be described in the following section. This model relies on
additional parameters to account for hysteresis in the capillary
pressure curve. The Brooks and Corey model is generally more
adapted to porous materials with a narrow pore space distribu-
tion and therefore a finite displacement pressure, while the van
Genuchten model is more appropriate to porous materials with
a wide range of pore sizes.

In our model, the term L = QV,satkW /(nwsSw) corresponds to
the streaming current coupling coefficient. Because the perme-
ability of the water phase is hysteretic and depends nonlinearly
on the water saturation, hysteretic behavior is also expected for
the streaming current coupling coefficient. This is in contrast
with the model proposed earlier by Revil and Cerepi [26], in
which L was assumed to be independent of saturation and of
the saturation history of the wetting phase.

The streaming potential (or voltage) coupling coefficient is
defined by

c=() -t (103)

dpw/ =0 g

_ _ Qvesaku(sw) (104)
Nw0 (Sw)Sw

The hysteretic behavior of the streaming coefficient coupling
coefficient is explored in the next section. Note that the de-
pendence of the coupling coefficient on saturation implied by
Eq. (104) is somewhat similar to the equation empirically pro-
posed by Perrier and Morat [5], who suggested that C is pro-
portional to ky (Sw)/0 (Sw).

To complete the set of equations, we specify the continuity
equations for the charge and the mass of each fluid phase. These
macroscopic continuity equations are

J 5 0 I
V. |:UW]=_8—|: SwPOw j|+|:QWi|’ (105)
U, "L = sw)don Gn

where I and g are the injected electrical current and mass
source rates of phase &, respectively. The combination of
Egs. (97) and (105) yields the governing equations to solve
for any applications based on this theory. They yield a nonlin-
ear diffusion equation for the flow and a Poisson equation for
the electrical potential.

6. Numerical simulations

To illustrate the model developed in the previous sections,
we simulate numerically a primary drainage and secondary
imbibition experiment in a horizontal sand column. This sim-
ulation will illustrate the relationship between the streaming
potential coupling coefficient and water saturation. It will also
demonstrate how hysteresis in the relative permeability func-
tion results in hysteresis in the streaming potential coupling
coefficient. In this example, we only model the water phase,
assuming that the nonwetting phase (air) is a passive bystander.
We neglect the influence of entrapped air on the relative perme-
ability of the nonwetting phase, which is in accordance with the
assumption that the wetting and nonwetting phases are contin-
uous on the scale of every representative elementary volume of
the system. However, in many real applications, entrapped air
will have a significant influence on transport (see [27]).

Rather than using the Brooks and Corey model described
in Section 5, the capillary pressure is modeled with a slightly
modified version of the capillary pressure function of van
Genuchten [25] as described in [27],

1 s — st —1/m? 1/n?
e
(o4 St — Sw

where sy, and s are the residual water and satiated water
saturations, respectively, ¥, m?, and n¥ are curve shape pa-
rameters (m” and n? should not be mislead with m and n, the
two Archie’s exponents), and the superscript y refers to drying
(d) or wetting (w). The saturation s&}A is assumed to be depen-
dent on the water saturation at which reversal from drainage to

(106)

imbibition occurs, s‘%,
1 —s2
ghoo o (107)
I+ Ru(l —s5)
R —1 —1 108
nl_Sﬁ’maX_l—S\rN, ( )
where minimal satiated water saturation, sy ™, is an input

parameter. We use this model to create a hysteretic capillary
pressure function by choosing s;" < 1 and by assigning dif-
ferent values for ¢ and o, and n9 and n%. The hysteresis in
the relative permeability function is assumed to be a result of
entrapment of air and is modeled with the modified Mualem
model [28]. The amount of entrapped air is assumed to vary be-
tween zero and sg‘r with a linear dependence on the effective
water saturation.

We consider a horizontally oriented cylinder with an inner
diameter of 35 mm and a length of 1.27 m. This tube is open
only at its two end faces and is filled with sand, which is initially
fully water-saturated. During the first 3.33 h, we simulate the
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Fig. 2. Results from a synthetic primary drainage experiment in an initially saturated sand column followed by imbibition. (a) Relative electrical conductivity
(dimensionless) versus water saturation. (b) Capillary pressure curve. (c) Relative permeability curve. (d) Resulting relative streaming potential coupling coefficient
versus water saturation. The relative coupling coefficient is defined by Cy = C/Csat, where Csy is the coupling coefficient of the porous material fully saturated.

pumping of water at a constant rate of 54 ml/min. Air is free
to enter from the opposite end face of the tube. This pumping
phase is followed by a phase during which water is injected at
the same steady rate for 2.22 additional hours.

The material properties are taken to be similar to those of
the sand used for the experiment reported by [11]. The intrin-
sic permeability, k, is set to 8 x 10712 m? and the porosity, ¢,
is 0.34. The relative electrical conductivity was modeled with
a nonhysteretic Archie’s second law, Eq. (74), with Archie’s
second exponent n equal to 1. Significant hysteresis in the rel-
ative electrical conductivity function of sandstones has been
reported from laboratory experiments using deionized pore wa-
ter [29], which may be explained by surface conductivity at the
air-water interface. Using oy = 0.051 Sm~! for the simula-
tion, this effect can be neglected. We will also neglect surface
conductivity. We assigned s%, and sy ™ equal to 0.2, 1 /a® and
1/a™ equal to 70 and 35 kPa, respectively, and n¢ and n% equal
to 6 and 3, respectively. We made the common assumption in
the van Genuchten model that m¥ =1 —1/n?.

The experiment was simulated with the TOUGH2 and
iTOUGH2 codes (see [30,31], respectively). We discretized
the tube with a grid cell spacing of 0.5 mm and we neglected
gravitational effects. The variation of relative electrical conduc-
tivity, capillary pressure, relative permeability, and the relative
streaming potential coupling coefficient are displayed as a func-

tion of water saturation in Fig. 2. In [26], the relative streaming
potential coupling coefficient, Cy, is defined by

C
Csat ’

where C is the coupling coefficient at saturation sy and Cgy iS
the streaming potential coupling coefficient at full water satu-
ration. We observe that the variation of the streaming potential
coupling coefficient with the saturation of water displays hys-
teresis. The relative coupling coefficient decreases almost lin-
early with the decrease of the water saturation and is equal to
zero at irreducible water saturation. We will show in Section 7
that this behavior agrees with the experimental data.

Using the material of Table 1 and their dependence on the
saturation of the wetting phase, we simulate the distribution of
the streaming potential ¥ along the tube. We use the procedure
described in [11], which is now summarized. We first simu-
late the hydraulic problem by neglecting the electro-osmotic
contribution to the seepage velocity of the water phase. Then
we solve the Poisson equation for the electrical potential ¥ re-
sulting from Egs. (95) and (105). Fig. 3a shows profiles of the
streaming potential 1 s after the drainage was initiated, 50 s be-
fore the drainage ended, and 500 s after the imbibition phase
was initiated. The evolution of the streaming potential at the
end of the tube is shown in Fig. 3b (the reference electrode is

C, =

(109)
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Fig. 3. Results from a synthetic primary drainage experiment in a saturated sand column followed by secondary imbibition. (a) Sketch of the experiment. The
streaming potential (SP) is measured between a reference electrode (ref) and a scanning electrode along the inner surface of a plastic tube in which flow in
unsaturated conditions occurred. (b) Examples of the SP distributions throughout the tube at three time intervals. (c) Evolution of the simulated SP signal between
the end points of the column at three characteristic times (drainage ends and imbibition starts at 3.33 h).

Table 1

Physical properties of the four dolomite samples

Sample k(mD) F m n sk p(kgm™3) ¢

E3 48.4 21.8 193 27 042 1910 0.203
E39 23.8 96.1 249 35 040 2260 0.159
E35 - 52.1 212 26 054 2130 0.155
E24 - 19.67 1.55 42 0.62 2234 0.146

placed at the opposite end face of the tube). This shows that the
polarity of the streaming potential is directly sensitive to the di-
rection of flow at the entrance of the tube.

7. Comparison with experimental data

In this section, we tested the derived equations for the
streaming potential coefficient. According to Egs. (99)-(104),
the shape of the curve of the streaming potential coupling coef-
ficient as a function of saturation is entirely determined (1) by
the shape of the relative permeability versus saturation curve,
(2) by the shape of the electrical conductivity versus saturation
curve, and (3) by the saturation itself. Therefore, by measuring
these parameters independently and inserting the results into
Eq. (104), we can independently determine the saturation curve
of the streaming potential coupling coefficient. This curve can
then be compared with independent experimental evaluation of
the streaming potential coupling coefficient at various satura-
tions of the wetting phase.

7.1. Description of the experiments

A set of four dolomite core samples (diameter 38 mm, length
<80 mm) were cored to perform the test. The measurements of

two of these samples (E3 and E39) have already been reported
in [26], while the other measurements are new. Two thin sec-
tions representative of the texture of these samples are shown
in Fig. 4. They indicate a complex pattern of the pore space of
these rocks. The petrophysical properties determined on these
samples include the permeability at saturation, the resistivity in-
dex (at 1 kHz), the capillary pressure curves, and the streaming
potential coupling coefficient in various saturation states. The
“resistivity index” is defined by RI = p(sw)/psat = Osat/ 0 (Sw),
where p(sy) is the resistivity at the saturation sy, and pgy is
the resistivity when the porous medium is fully water-saturated.
Petrophysical data of the core samples are reported in Table 1.
The apparatus used to evaluate these properties is shown in
Fig. 5. For the resistivity measurements, an array of potential
electrodes are located along the sample. In addition, two cur-
rent electrodes are located at the end faces of the sample. The
electrodes are connected to an HP impedance meter (HP4263B)
working in the frequency range 0.1-100 kHz.

Electrical resistivity measurements were performed at 1 kHz
(four-electrode configuration). The brine used for all the elec-
trical resistivity and streaming potential experiments contained
5 gL~ NaCl (Cy = 8.6 x 1072 molL™!, brine conductivity
ow = 0.93Sm™! at 25°C). The pH of the solution in equi-
librium with the medium was measured before and during the
experiment. The pH is 8.0 at the beginning of the experiment
and 8.3 £ 0.2 during the course of the experiment. The electri-
cal resistivity index (measured at 1 kHz) was determined using
the desaturation technique involving semipermeable capillary
diaphragms (ceramic membranes). The main advantages of this
method are the reduction of capillary end effects and the abil-
ity to achieve a relatively uniform saturation distribution along
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Fig. 4. Microstructure of the material (dolomite) investigated in this study (thin
sections of Sample E39). Note the complex pattern of the microstructure and the
wide distribution of pore sizes. The total length of the micrographs is 150 um.

the core length. Prior to the experiments, each sample was first
dried for 48 h at 50 °C, then saturated with the brine under vac-
uum for 24 h, and finally inserted (along with its jacket and
the electrode pins) into the pressurized cell (maximum confin-
ing pressure 3.0 MPa). Resistivities were measured at differ-
ent saturations to determine the resistivity index RI at 1 kHz
(Fig. 5).

In addition to the resistivity index, we also measured the per-
meability at saturation (from classical steady-state flow) and the
irreducible water saturation from the capillary pressure curves
(see Table 1). Hg-pressure curves (not shown here) indicated a
complex pore structure with a wide spectrum of pore sizes. Fi-
nally, we measured the streaming potential coupling coefficient
in different saturation states. The nonwetting phase used for the
experiments is nitrogen.

In Fig. 6, we report the dependence of the resistivity index,
the capillary pressure, and the relative streaming potential cou-
pling coefficients versus the saturation of the brine for sample
#E3. We observe that the relative streaming potential coupling
coefficient decreases when the water saturation decreases. The
streaming potential coupling coefficient falls to zero when the
water saturation reaches the irreducible water saturation. Note
the consistency of the irreducible water saturation resulting
from the streaming potential measurements and from the capil-
lary pressure curves (compare Figs. 6b and 6¢).

Gas inlet
[1]
1
I1
—EC
—P2
Sample
—P1
CA— —EC
12
CE —
Brine outlet

Fig. 5. Schematic diagram of the testing apparatus used to measure the resistiv-
ity index, the capillary pressure, and the streaming potential. I1 and 12 are the
current electrodes, P1 and P2 are the potential electrodes, CE is a current elec-
trode, and CA is a capillary plate, which corresponds to a water-wet ceramic
disc in epoxy resin, 5 mm thick, with a pore size of 150 um.

7.2. Comparison with the model

We adopt the Brooks and Corey relationship for the per-
meability of the wetting phase and the capillary pressure (see
Section 5). From Egs. (76), (77), (100), (102), and (104), the
streaming potential coupling coefficient becomes

~0 2431)/
C—_ OvkF Sw — sL, (2+32)/ (110,
NwSw(Sw — $5) 0w (1 +Du*) \ 1 — st )

From the electrical conductivity measurements, surface con-
ductivity can be neglected, and therefore Du* <« 1. As the min-
eral framework is well connected (Fig. 3), we can expect that
55, ~ 0 (the water film around the grains is always above a per-
colation threshold, even at very low water saturations). From
Eq. (110), the coupling coefficient at saturation is given by
A0
Coat = — QVkF s
NwOw
and therefore from Eqs. (110) and (111), the coupling coeffi-
cient at saturation sy, is related to Cgy by

1 [ su — T\ 243072
C = (u) Caat.

syt U=y,

(111)

(112)

From Egs. (109) and (112), the relative streaming potential cou-
pling coefficient is therefore given by

1 /su — T\ 24302
Ci= n+1 < iV rw> ’ (113)
Sw —Sw
From Eq. (113), we have
lim C, =1, (114)

sw—1
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Fig. 6. Comparison between the three parametric equations discussed in the main text and experimental data for sample E3. (a) Resistivity index (RI) versus brine
saturation at 1 kHz. The data are fitted with the second Archie’s law. (b) Capillary pressure curve fitted with the Brooks and Corey model. This curve is used to
define the irreducible water saturation. (The nonwetting phase is nitrogen.) (c) Variation of the relative streaming potential coupling coefficient C; versus the water
saturation. The solid line represents the predicted variation of Cy versus the water saturation using the model developed in the main text. Note that there is no free

parameter to fit here.

lim C;=0,

I
Sw—> S5,

(115)

as required for internal consistency of the model. In Eq. (113),
n is independently determined from the electrical conductivity
curve and A from the capillary pressure curve.

A comparison between the model and the experimental data
is shown in Fig. 6 for sample E3. In Fig. 6a, we observe that the
second Archie’s law reproduces the resistivity data well. This
makes it possible to determine the second Archie exponent n
(2.7 £0.2). In Fig. 6b, we fit the capillary pressure curve with
the Brooks and Corey parametric equation. This equation cap-
tures the shape of the curve very well. This gives the values of
capillary entry pressure pq (24 & 13 kPa), the residual satura-
tion of the wetting phase sy, (0.36 & 02), and the index for the
pore space distribution A (0.87 &+ 0.32).

Finally, we compare the prediction of Eq. (113) (in which all
the parameters have been independently evaluated) with the ex-
perimental data in Fig. 6¢. The value of the coupling coefficient
at saturation was extrapolated from the values obtained at vari-

ous saturations (see Fig. 7b). We obtain Csy &~ —107> VPa™!.
Using Eq. (111), o = 0.93 Sm™!, and the values of the para-
meters reported in Table 1, we obtain Qv,sat =9x 103 Cm3.
Then we use Eq. (109) with Cgy & — 107> VPa~! to determine
the values of the relative coupling coefficient as various sat-
urations of water. Equation (113) agrees quite well with the
experimental data. In Fig. 7, we reported the whole data set
of capillary pressure data and streaming potential coupling co-
efficients versus the saturation of the water phase. Clearly, our
model is able to describe the sharp decrease of the coupling co-
efficient (over four orders of magnitude) with the decrease of
the water saturation from full saturation to saturation close to
the irreducible water saturation.

8. Concluding statements
The linear constitutive equations describing the electroki-

netic coupling (streaming potential and electro-osmosis) of a
charged deformable porous material under two-phase flow con-



A. Revil et al. / Journal of Colloid and Interface Science 313 (2007) 315-327 327

6.0
= S
A
e}
= 40+
£
Fl
2
g
= 2.0 @ Sample E3
? + Sample E35
i A Sample E24
< O Sample E39
© | | |

0.0

0.0 0.2 04 0.6 0.8 1.0
Saturation of the pore water (dimensionless)
£ 102
> @ SampleE3 -
E + Sample E35 Sw
S a3
S 107 H A SsampleE24
g Q Sample E39
2
% 107
Q
e
£
S 10°F
($]
A
»n
' 10'6 | | 1
0.0 0.2 04 0.6 0.8 1.0

Saturation of the pore water (dimensionless)

Fig. 7. Capillary pressure and streaming potential coupling coefficient data for
four samples investigated in this study. (a) Capillary pressure data versus satu-
ration of water. (b) Streaming potential coupling coefficient versus saturation of
water. Note the sharp decrease of the value of the coupling coefficient by over
four orders of magnitude.

ditions have been derived using a volume-averaging approach.
The model was derived assuming that the two fluid phases are
continuous on the scale of a representative elementary volume
of the porous material and that the viscous drag between the
two fluid phases is negligible. This formulation is combined
with classical parametric formulations describing the capillary
pressure and the relative permeability functions as functions of
the saturation of the wetting phase. The saturation history can
be accounted for through the use of a modified van Genuchten
formulation for the capillary pressure curve.

The complete derivation presented in here complements the
experimental work reported by Linde et al. [11], where it was
shown that the present theory can predict the fluctuation of the
streaming potential during the primary drainage of a vertical
sand column. In a future contribution, we will use our model
to assess the efficiency of electro-osmotic pumping for control-
ling the migration of NAPLs in the saturated and unsaturated
zone. In addition, we plan to extend this model by incorporat-
ing diffusional effects into the constitutive equations to study
diffusion of ions under unsaturated conditions (see also [13]).
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A.2. Présentation de I'article Ghorbani et al. (200 9)

La seconde partie de cette annexe présente ladielGhorbani et al. (2009) publié
dans la revuedpplied Clay Science sur l'utilisation de la polarisation provoquée cipale
comme méthode de laboratoire pour suivre la tererureau et le changement de la
microstructure dans les argilites.

Ce travail a été mené sur des échantillons d’'¢egilu site de Bure, de Tournemire et
d’un troisieme site nommé Super-Sauze (sans liees l@s études de stockages de déchets).
Des mesures de polarisation provoquée spectralétéméalisées sur des échantillons issus de
ces trois sites a plusieurs saturations et apresifieige a différentes températures. La
méthode utilisée pour obtenir des conditions deratbn partielle est la méme que celle
proposées par Cosenza et al. (2007). Nous 'avess atilisée pour les mesures réalisées au
chapitre V. Les résultats expérimentaux obtenuses échantillons a différentes saturations
ont été modélisés en utilisant un double Cole-Csdetion 4.2.2.3 ; Eq. 4.22), tandis que les
mesures apres chauffage I'ont été par un modele-Cole généralisé (section 4.2.2.3 ; Eq.
4.24). Les parametres optimisés pour I'ajustemest cks deux modéles empiriques sont

ensuite étudié en fonction de la saturation.
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Seven well-characterized clay-rocks have been taken from three test sites to perform spectral induced
polarization (SIP) measurements during desiccation of these samples. These test sites include (1) the
Tournemire site (IRSN) located in south of France, (2) The Bure test site (ANDRA) located in west of France,
and (3) the Super-Sauze earthflow located in south western of France. We dried the samples at ambient
temperature followed by heating between 65 °C and 105 °C. The quadrature conductivity, at very low-
frequency, was able to discriminate between the loss of free water from the macropores and the loss of water
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in the micropores associated with textural changes. The calcite and quartz grain size distributions had a
significant effect on the low-frequency spectrum. The inversion of our SIP data demonstrated that the
generalized Cole-Cole model is an appropriate empirical and practical model for monitoring changes in
water content of clay-rocks.

© 2008 Elsevier B.V. All rights reserved.

1. Introduction

Clay-rocks are presently investigated by several industrial countries
regarding their suitability to host radioactive waste disposals (Pusch,
2006). Because of their high-specific surface area, clay-rocks can absorb
large amounts of ions (Leroy et al.,, 2007). In addition, they have low
permeabilities, a property that is required to slow down the percolations
of fluids around waste disposals. For the long-term safety assessment of
radioactive waste disposals a good knowledge of the geology, transport,
and sorption processes of water and potential contaminants as well as
the thermo-hydro-mechanical behavior of the clay-rock is needed.
Among the critical issues related to the long term safety assessment, the
study of the so-called Excavation Damaged Zone (EDZ) is of a particular
importance. The EDZ is the rock mass immediately surrounding a gallery
in an underground facility. In the EDZ, the rock mass is disturbed by
desiccation (Matray et al., 2006). Fractures are also associated with the
redistribution of in situ stresses during the excavation (Bossart et al.,
2002). These hydromechanical disturbances are responsible for a drastic
change of permeability (Tsang et al., 2005).

* Corresponding author. Tel.: +98(0)3518122604.
E-mail addresses: ghorbani@ipgp.jussieu.fr, aghorbani@yazduni.ac.ir (A. Ghorbani).

0169-1317/$ - see front matter © 2008 Elsevier B.V. All rights reserved.
doi:10.1016/j.clay.2008.12.007

The non-intrusive characterization of the EDZ around a gallery can
be performed with geophysical methods like active seismic (Malmgren
et al, 2007), passive seismic (Spies and Eisenbldterr, 2001), DC-
resistivity (Gibert et al., 2006), and spectral induced polarization (SIP)
(Kruschwitz and Yaramanci, 2004). Passive seismic shows that the
increase of acoustic emission is correlated to the clustering of
microcracks in the EDZ. Active seismic methods lead to reliable results
but they require the drilling of radial boreholes inducing additional
damage to the rock mass. Recently, in situ investigations in the Mont
Terri underground laboratory (Kruschwitz and Yaramanci, 2004)
showed that the complex resistivity, measured at a frequency of 1 Hz,
was able (a) to monitor quantitatively the water content changes in the
EDZ and (b) to characterize the EDZ extension as well as the major
fractures around the gallery. Despite the fact that spectral induced
polarization has a long history (e.g., Ulrich and Slater, 2004; Binley et al.,
2005; Seigel et al., 2007), its full potential to characterize clay-rocks is
very recent (e.g., Cosenza et al., 2007, 2008). Cosenza et al. (2007)
performed experiments on nearly water-saturated argillite samples
from the Tournemire test site (South of France). This test site is an
underground facility of the French Institute for Radioprotection and
Nuclear Safety (IRSN) used to study the potential of clay-rocks for the
isolation of nuclear wastes. Their results showed that SIP method is
sensitive to both changes in the water content and to textural changes
associated with shrinkage of the clay aggregates associated with the
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Fig. 1. (a) Geological cross section of the Tournemire. (b) Locations of the TM90 borehole and TM180 borehole (modified from Cosenza et al., 2007).

formation of microcracks. The classical Cole-Cole model cannot be used
to fit the data obtained in the heating phase of desiccation of a clay-rock.
A generalized formulation of this model was required.

The investigations reported by Cosenza et al. (2007) concerned
only samples from a single test site. They provide also some limited
physical insights on the SIP parameters since the mineralogy of
the studied samples was not fully characterized. In order to overcome
this drawback, the objectives of the present work are threefold.
(1) We wish to confirm the experimental results obtained by Cosenza
et al. (2007) using the Tournemire clay-rock and two other well-
characterized clay-rocks. (2) The second goal is to formulate some
physical hypotheses concerning the underlying physics associated
with the SIP parameters on the basis of these additional measure-
ments. (3) we want to test the ability of the generalized Cole-Cole

Table 1

model and the double Cole-Cole model, to represent the evolution of
the SIP parameters during the evolution of the water content during
desiccation.

2. Geological background and selected samples

Laboratory investigations have been performed with a set of seven
samples taken from three different sites.

The Tournemire site is a test site to study the confining properties
of argillites to the long-term isolation of nuclear wastes. It is located in
southern France, in the western border of the Causses Mesozoic
sedimentary basin (Fig. 1). Four samples were taken from the
boreholes TM90 and TM180, drilled in 2005, perpendicularly to the
wall of a tunnel crossing a Toarcian argillite formation (Fig. 1). Well

Mineralogical composition of the clay mineral, CEC, and water content in initial state of the selected samples

Tournemire samples

Super-Sauze sample  Bure samples

TM90-1260 TM90-1280 TM180-1288 TM180-1424 EST05-687  EST12-161
Carbonates (Calcite) 17.0% 17.2% 18.0% 18.0% 26.4% 20.0% 43.7%
Clay mineral fraction ~45% ~37% ~52% ~56%
Clay minerals in % of the clay mineral fraction Illite/Smectite  36.8% 37.4% 38.1% 37.9% 15.6% 83.4%
Kaolinite 29.1% 30.9% 24.7% 29.1% 17.2%
lllite 18.1% 19.6% 20.2% 16.8% 88.7% 13.1%
Chlorite 16.0% 12.1% 17.0% 16.2% 11.3% 35.9% 3.5%
smectite 31.3%
Water content (wt.%) 333 3.42 3.09 3.49 10.97 3.18 6.0
CEC (cmol/kg) 9.62 9.53 10.10 10.60 6.36 183 15.40

Note: Carbonate contents and clay mineral fractions are calculated relative to the total mass.
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TM90 is subhorizontal and parallel to the bedding in the Toarcian
formation while Well TM180 is vertical and normal to the tunnel axis.
The dimensions of the samples, TM90-1260, TM90-1280, TM180-
1424, and TM180-1288, were 79.5 mm in diameter and 88-205 mm in
length. They were located 12 m, in average, from the gallery wall, in a
preserved zone outside the EDZ associated with the galleries and
outside the influence of the ambient air. Samples were immediately
taken after the completion of drilling and put in Al-coated plastic bag
under confined N, atmosphere.

The mineralogical analyses of this Toarcian clay-rock show that
clay minerals (kaolinite, illite, and interstratified illite-smectite)
represent in average 40 mass% of the bulk-rock composition (Bonin,
1998). The coarse fraction contains ~20 wt.% silica and carbonates
form 15 wt.% of the bulk-rock composition. The cation exchange
capacity per unit mass of rock (CEC), the cation exchange capacity per
unit pore volume (Q,), and the mineral composition of the clay
minerals obtained by X-ray diffraction of TM90-1260 and TM90-1280
are given in Table 1. The cation exchange capacities were determined
by destructive analytical technique of the cobaltihexamine exchange
(Ciesielski and Sterckeman, 1997).

The Bure underground research laboratory is located in the Paris
Basin in the East of France (Fig. 2). This test site is presently studied by
“Agence Nationale de Gestion des Déchets Radioactifs” (ANDRA), in
France, to determine the feasibility of a deep repository of radioactive
wastes in the Callovo-Oxfordian clay-rock formation at a depth of
about 400-500 m. Two samples were taken from two different
boreholes EST212 (sample EST12-161, at a depth of 464.19 m)
and EST205 (sample EST05-687, at a depth of 489.51 m) (Fig. 2). The
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samples EST12-161 and EST05-687 measure 100 and 150 mm in
length and 60 and 100 mm in diameter, respectively. These samples
were immediately taken after the completion of drilling and put in a
sealing cell. The EST05-687 sample was stored in a resin after its
arrival in the laboratory. The low value of the water content of the
EST05-687, in comparison with that of sample EST12-161, suggests
that this sample had lost a significant part of its initial pore water
(Table 1). The CEC and the mineral composition of these two samples
are given in Table 1. The typical distributions of pore-throat diameters
of the Bure site clay-rocks is illustrated in Fig. 3.

The last site is the Super-Sauze site. This site corresponds to
an earthflow developed in the Callovo-Oxfordian Black Marls in the
Barcelonnette Basin (Alpes-de-Haute-Provence, Southern France)
(Schmutz, 2000). The coarse fraction contains quartz (about 30 wt.%)
and carbonates (about 30 wt.%) (see the mineral composition in Table 1).
The porosity is in the range of 17 to 26%. Percussion drillings in dry
condition have been carried out from the surface in order to take a
representative sample of this material. The extracted core sample
measures 600 mm in length and 50 mm in diameter. This sample was
carefully closed in a tight tube sampler. In the laboratory, a sample of
160 mm in length was prepared by cutting slowly and directly the
tight tube sampler in order to perform the low-frequency electrical
measurements immediately afterwards.

3. Experimental procedure

Following the experimental procedure described by Cosenza et al.
(2007), the samples were first dried at ambient air (relative humidity
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Fig. 3. Typical distributions of pore-throat diameters (Borehole EST205) (modified from Yven et al., 2007).

and temperature equal to 40% and 25 °C in average, respectively) until
the mass remained constant (desaturation phase). In the second step
(called the heating phase below) the same samples were heated
successively at 70 °C, 80 °C, 90 °C, and 105 °C. Sample EST05-687 was
heated to 75 °C, 85 °C, 95 °C, and 105 °C. Temperature was maintained
constant during 24 h (48 h for sample EST05-687). The heating phase
was started immediately after the desaturation phase. The mass of the
samples at 105 °C allowed the determination of the water content during
desaturation. Before and after each temperature change, the loss of mass
and the complex resistivity spectrum were measured. The complex
resistivity measurements were taken at least 5 h after removing the
sample from the oven in order to reach thermal equilibrium.

SIP measurements were performed with the FUCHS-II apparatus
starting at 12 kHz. N other decreasing frequencies were investigated
from 12 kHz/2N. Optical fibers were used to minimize electromagnetic
cross-couplings between transmitter and receiver. The measured data
were transferred to the base unit, where the apparent resistivity and
the phase shift were determined. To reduce the signal-to-noise ratio,
each spectra were repeated and added together 32 times in the
frequency range [1.46-1500 Hz] and 24 times in the frequency range
[0.18-0.73 Hz] and averaged. At each water content, at least two runs
were performed.

To minimize electrode polarization (Vanhala and Soininen, 1995),
measurements were performed with a four-electrode device using

(a)

12

T - T ’ T
illi

- TM90-1280
- TM90-1260
=7 TM180-1424
- TM180-1288 1
-©- EST12-161
-~ Super Sauze

10

Desaturation
—_—

Heatin
: g g

Water content (%)
D

Time (day)

medical electrodes. The potential (or measuring) electrodes and the
current (or source) electrodes are electrocardiogram (ECG) Ag/AgCl
electrodes (Asept Co.) and thin carbon films (Valutrode® electrodes
from Axelgaard Manufacturing Co.). Silver-silver chloride (Ag/AgCl)
electrodes are widely used in SIP measurements (Vanhala and
Soininen, 1995). The ECG Ag/AgCl electrodes consists of a small
metallic round piece (10 mm in diameter) galvanized by silver and
covered with a soft sponge imbibed by an AgCl gel. The circular carbon
films (50 mm diameter, 1 mm thick) used in electrotherapy were
covered with a conductive adhesive gel. It provides a good electrical
contact with the sample (care was taken to avoid the entrapment of
air bubbles between the electrodes and the rock samples).

The accuracy of the four-electrode device was validated using
porous and non-polarizable rocks. Limestone samples, free of clay
minerals and saturated with a highly-conductive brine (0.1 Om), were
chosen for that purpose. No polarization was observed between
0.18 Hz and 12 kHz except for the highest frequency value of 12 kHz for
which a small but significant phase shift was observed likely
associated with an electromagnetic coupling/noise effect. The exis-
tence of this phase shift implies a small error of 1 mrad on the
measurements for frequencies higher than 6 kHz. To estimate the
phase error associated with the instrument, the phase was measured
on pure resistors ranging from 1 Q to 100 kQ. We used the measured
phase values, i.e., the respective deviation from zero, to calculate the
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Fig. 4. Water content of the clay-rocks as a function of time. (a) Mass loss of the Tournemire samples, the Super-Sauze sample and the Bure sample EST12-161 as a function of time.

(b) Mass loss of the Bure sample EST05-687 as a function of time.
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Fig. 5. Real (a) and imaginary (b) part of the complex conductivity. Error bars are calculated from the amplitude and phase errors that are obtained by the SIP-FUCHS II instrument.

errors of the real and imaginary parts of conductivity. The maximum
phase error measured for 100 kQ at 1500 Hz was 5 mrads. This error
decreased drastically and non-linearly with the frequency down to
1 mrad at 0.18 Hz. The instrumental errors were larger at 10-1500 Hz
and much lower at 0.18-10 Hz.

The major effects of the heating phase are (1) to remove a
significant part of the bound water in the microporosity and (2) to
generate textural changes associated with the shrinkage of the clay
aggregates inducing microcracking in the samples (see Fig. 1 of Gasc-
Barbier and Tessier, 2007). Microcracks are created in response to two
processes. Heating induces local thermal stresses in the different
minerals and the interstitial liquid because of the different thermal
expansion coefficients. In turn, these thermal stresses induce local
thermal strain incompatibilities and hence microcracks. In addition,
cooling of the samples after removal from the oven generates a
high tensile stress, which may exceed the low tensile strength of the
argillaceous rock (Bérest and Weber, 1988). The average uniaxial
tensile strength of Callovo-Oxfordian argillites is 2.6 MPa (Ghoreychi,
1999). Contrary to the heating phase, the desaturation phase involves
mainly the water removal from the macropores and hence induces
only moderate textural changes. Fig. 4a and b show the water content
during desaturation and heating. At the end of the desaturation phase,
the samples contained 2 mass% of water (relative humidity about 40%).

Fig. 6. Microscopy electronic photo of EST05-687 perpendicular to the stratification
surface (Jorand, 2006).

4. SIP measurements near saturation

The low-frequency resistivity can be expressed in terms of a
complex conductivity o*. Polarization is primarily included in the
imaginary part 0” whereas conduction is related to the real part o’
(Ulrich and Slater, 2004 ). The measured complex resistivity (p*=1/0%*)
and the measured phase ¢, are not direct measurements of the
polarization of the material. Fig. 5a and b show the real and imaginary
parts of the complex conductivity in the initial state prior to
desaturation. In Fig. 5a, spectra of o’ are nearly frequency indepen-
dent. The higher conductivity (~0.08 S/m) is observed for the most
porous clay-rock, the Super-Sauze sample. The smallest conductivity
(~0.005 S/m) for the Tournemire sample TM180-1288. The lowest
value of 0.005 S/m is associated with the anisotropy of the Tournemire
clay-rock (Cosenza et al., 2007) perpendicularly to the bedding.

The spectra of the imaginary part of the complex conductivity of
the Tournemire TM180-1288-Sample and the Super-Sauze samples
are nearly linear in a log-log plot. Those of the Bure samples and
Tournemire sample TM180-1424 show a flat maximum between 10~}
and 102 Hz corresponding to relaxation times T from 0.002 s to 2 s. The
0" spectra do not show significant correlation with the CEC values
(Table 1).
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Fig. 7. The relaxation frequency estimated from the Schwartz's model as a function of
the grain size. D=to 8.10™ " m?[s (Boisson et al., 2001). A change between 5 and 10 um
can change the maximum phase shift from critical frequency from 1 Hz to 0.3 Hz.
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Fig. 8. (a) Real and (b) imaginary parts of conductivity at 1.5 kHz as a function of water content. Error bars are calculated from the amplitude and phase measurements obtained on

pure resistors corresponding to the sample resistances.

A maximum of 0” is usually associated with a characteristic grain
size (Klein and Sill, 1982) or pore size (Scott and Barker, 2003). Leroy
et al. (2008) measured the low-frequency conductivity response of
water-saturated packs of glass beads. At low-frequencies the electro-
chemical polarization is determined from the grain size distribution of
the porous material. Leroy et al. (2008) observed two peaks
corresponding to the grain size and to the roughness of the grains. In
our case, the flat maxima of the Bure samples are probably related to
the size of the non-clayey grains. Indeed, the microscopic observation
indicated that grains of quartz and calcite of about 20 pm (Fig. 6). These
coarse grains are surrounded by clay mineral particles. A rough
estimation of the main relaxation times 7 was obtained from the
equation: 7=R?/2D (Schwarz, 1962; Leroy et al., 2008) where R mean
radius of the grains, and D the diffusion coefficient of ions in the
interstitial water. If R=10 um and D=8x10""" m?/s (see Boisson et al.,
2001), 7=0.625 s. The corresponding relaxation frequency is about
0.3 Hz. Since the relaxation frequency is very sensitive to small changes
of the grain size (Fig. 7), this order of magnitude is consistent with the
values of the flat maxima in Fig. 5b.
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5. Effect of drying on SIP measurements

The low-frequency conductivity increased with the water content
(Figs. 8a and 9a). The salt concentration of the remaining pore water
during desaturation has a low impact on the conductivity response.
Anisotropy influences significantly the electrical properties. The
samples obtained in the horizontal boreholes (TM90-1260 and
TM90-1280) show higher conductivity in comparison to those
extracted from the vertical boreholes (TM180-1424, TM180-1288,
EST05-687, EST12-161). The conductivity measured parallel and
normal to the stratification differed by one order of magnitude.

Considering the desaturation phase, the real conductivity of
samples of the horizontal boreholes (TM90 samples) was 3 to 5
times larger than those of the vertical boreholes (TM180 and EST
samples). Among the samples from the vertical boreholes, EST05-687
and EST12-161 show the highest real conductivities due to the higher
water content and their higher CEC (Table 1). During desaturation,
small differences were noticed between the conductivity at 0.18 and
1.5 kHz. The real conductivity spectrum is nearly flat for this frequency

Desaturation b
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Fig. 9. (a) Real and (b) imaginary parts of conductivity at 0.18 Hz as a function of water content. Error bars as in Fig. 8.
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Fig. 10. Experimental and modelled resistivity spectra obtained during (a) desaturation (modelled by the double Cole-Cole model), (b) heating (modelled by the generalized Cole-
Cole model) in an Argand diagram. The real and imaginary parts in heating phase are normalized by the greatest value taken in each spectrum.

range. Thus, removal of the free water from the macropores does not
significantly influence the real conductivity spectrum at low frequen-
cies. When a saturated rock sample is dried at ambient temperature
conditions, it will release water from the largest pores (following the
Jurin's law, e.g., Baver et al, 1972). The process continues until
equilibrium is reached: the capillary forces existing at the air-water-
solid interface are balanced by the gravity forces. During heating, the
real conductivity decreases by more than two orders of magnitude.
The spectrum between 0.18 and 1.5 kHz was strongly distorted
because of the desorption of a significant part of bound water in the
micropores and textural changes associated with the shrinkage of the
clay particles.

Textural changes of the clay minerals due at high suction pressure
and temperature have been investigated on clay minerals rock
samples in three experimental studies. Gasc-Barbier and Tessier
(2007) performed wetting-drying tests on small samples from the
Bure site at the relative humidities of (RH) range of 20-100%. Using
mercury intrusion porosimetry on wet samples, they showed that
strong drying caused microcracks generated by the shrinkage of the
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clay minerals. Confocal microcopy observations has confirmed that
these microcracks were mainly localized at the boundary between the
silica or calcite grains and the clay minerals (Fig. 1 of Gasc-Barbier and
Tessier, 2007). Montes et al. (2004) obtained similar results using
ESEM: the hydration and/or dehydration (until RH=2.5%) of swelling
clay minerals in Bure argillite sample lead to strong structural changes
including formation of cracks at the surface of the sample, aggrega-
tion/disaggregation of the particles, and opening/closing of pores and/
or cracks. Bounenni (2002) dehydrated three argillites samples from
the Bure Site in a microwave oven which led to temperatures up to
134 °C and also induced microcracks.

The quadrature conductivity 0” versus the water content (Figs. 8b
and 9b) revealed that the real and imaginary conductivity decreased
continuously with the water content. Figs. 8b and 9b showed similar
trends between the quadrature conductivity and the in-phase
conductivity except for the quadrature conductivity at low-frequency
(0.18 Hz). During desaturation o” did not change too much as the
water content decreased. As the heating begins, 0” decreased strongly.
Consequently, 0” seems to be a good indicator at very low-frequency
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Fig. 11. Amplitude (a) and phase (b) spectra obtained during the desaturation phase (modelled by the double Cole-Cole model) for the Bure site samples.
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Fig. 12. Amplitude (a) and phase (b) spectra obtained during the heating phase (modelled by the generalized Cole-Cole model) for the Bure site samples.

(0.18 Hz) to discriminate the loss of free water from the macropores
and the loss of water from the micropores associated with textural
changes.

6. Modeling

The generalized form of the Cole-Cole model (Vanhala, 1997) is:

= B _ 1

where po is the direct-current (DC) resistivity (2 m), m is the
chargeability (dimensionless), c and a are two Cole-Cole exponents, T
is a relaxation time (s);  is the angular frequency, and i*=-1. With
a=1, Eq. (1) reduces to the classical Cole-Cole model. The Cole-Cole
phase spectrum is symmetrical and c gives the slope of the phase
spectrum in a double logarithmic plot (Major and Silic, 1981). Eq. (1)
with c=1 defines the Cole-Davidson model characterized by an
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asymmetrical circular arc in an Argand diagram (Davidson and Cole,
1950). Pelton et al. (1978) defined the double Cole-Cole model by:
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where py is the DC resistivity (in Q m), m; and m; are chargeabilities,
c1 and ¢, are Cole-Cole exponents (dimensionless), 7; and 7, are time
constants (in s), and @ is the angular frequency. The index 1 and 2 refer
to lower and higher frequency dispersions, respectively. The first Cole-
Cole model was traditionally used to represent the low-frequency
dispersion and the other to represent electromagnetic (EM) coupling.
However, the formulation can also be used to model the influence of
the superposition of different grain or pore size distributions.

The SIP spectra were inverted using the non-linear iterative least-
square method proposed by Tarantola and Valette (1982) using the
generalized Cole-Cole and the double Cole-Cole models given above.
In the inversion process, the modified Cole-Cole parameters, Logpg
and Log 7 were considered. The input data used in the inversion
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Fig.13. Time constants of the Cole-Cole model obtained by inversion of experimental data as a function of the water content. (a) Inverted time constant, 74, obtained from the double
Cole-Cole model for desaturation. 7, refers to the lower frequency part of the spectrum. (b) Time constants, T,, for desaturation obtained from the same the double Cole-Cole
inversion but for the induced polarization diffusion in the higher part of the spectrum. Generalized Cole-Cole time constants are obtained from heating phase data.
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double Cole-Cole model phase spectrum.

process were the real and imaginary parts of complex resistivity p*,
calculated from the amplitude and phase values measured at different
frequencies. We used the following Root Mean Square (RMS) error as
the criterion to quantify the quality of the fit:

IE

N
Y (Phew)+ X (Phpl)
RMS =\ | 1 N1=] 7 (3)

where p{; and p/; are the real and imaginary parts of the complex
resistivity p* from the model and pj; and pj are the real and
imaginary parts of the measured complex resistivity, and N is the
number of frequencies used to obtain a complex resistivity spectrum.

In the desaturation phase, the inversion of EST05-687 and EST12-
161 data shows two distinct dispersions (Fig. 10a). In an Argand
diagram, the first dispersion is in the frequency range from 0.18 to
94 Hz (takes the form of a semicircle) and the second dispersion
between 94 Hz and 1.5 kHz. The double Cole-Cole formulation
provides a better fit of the data by comparison with the generalized
Cole-Cole model. Fig. 10b illustrates the Argand diagram of the data
inversions corresponding to the heating phase. Among the two
considered models, the better agreement with the SIP spectra is
obtained with the generalized Cole-Cole model. This model repro-
duces very well the specific asymmetrical arcs observed in the Argand
diagram of the complex resistivity. In the heating phase (water
content <0.33 in Fig. 10b), one dispersion was observed in the whole
frequency range. When the major part of bound water around the
quartz and calcite grains was eliminated, the dispersion at lower
frequencies (observed in desaturation phase) also disappeared.

Figs. 11 and 12 show the amplitude and the phase spectra during
the desaturation and heating phases for the two Bure site samples.
Contrary to desaturation phase, the amplitude during the heating
phase (Fig. 11a) is strongly dependent on the frequency. A maximum
resistivity of 300 kQ is reached in the low part of the EST12-161
spectrum. The models fit well the observed amplitudes. The agree-
ment between the models and the phase data is still good (Figs. 11b
and 12b), but the phase exhibits a more complex behaviour that is
difficult to quantify with the conventional empirical models described
above.

Figs. 13 and 14 show the relaxation times 7; and 7, and the
chargeabilities as a function of the water content. The double Cole-
Cole model was used to model the desaturation phase (see parameters
71 and 7, in Fig. 13a and b, respectively) and the generalized Cole-Cole

model to model the heating phase (Fig. 13b). The inverted two
relaxation times have distinct relationship to the water content: 74
was nearly constant during desaturation (Fig. 13a) while the second
relaxation time (Fig. 13b) was very sensitive to changes of the water
content. Although two different models (the double Cole-Cole model
and the generalized Cole-Cole model) were used, the changes of 7,
during drying (desaturation and heating) showed a remarkable
continuity (Fig. 13b). Since T, increases strongly (by three orders of
magnitude) during heating, the physical processes involved may be
related to textural changes (i.e., microcracks) or/and polarization
process associated with the bound water in the micropores.

Fig. 14a shows the inverted chargeabilities during desaturation and
heating. The chargeabilities m; and m, refer to the lower and higher
part of the spectra, respectively. The chargeability plotted for the
heating phase (Fig. 14a) is obtained from the generalized Cole-Cole
model. During the inversion, m, of Tournemire site samples (samples
TM90-1280 and TM90-1260) were close to 1. Consequently, in the
following and only for the Tournemire site samples, m, was taken as a
constant equal to 1 during desaturation. Considering the samples from
Bures (samples EST05-687 and EST05-161), the inverted chargeabil-
ities do not show any significant change during the desiccation and
heating. The normalized chargeability is obtained by dividing the
chargeability by the DC resistivity my=m/po (Fig. 14b). It is used to
separate the effects of ohmic conduction from polarization (Lesmes
and Frye, 2001; Slater and Lesmes, 2002). The normalized charge-
ability increases with the water content (like the imaginary part of the
complex conductivity, see also Ulrich and Slater, 2004, for sands).

7. Conclusions

SIP measurements were conducted on different types of well-
characterized clay-rocks from Tournemire and Bure test sites and
from the Super-Sauze earthflow. The SIP spectra were recorded during
desaturation at ambient air followed by heating to 105 °C. The
quadrature conductivity 0” is a good indicator, at very low-frequency
(0.18 Hz), of the loss of free water from the macropores and the
micropores. The loss of water in the micropores was associated with
textural changes. The amplitude of the polarization processes at very
low-frequencies was controlled mainly by the clay minerals and not
by the macropores. The non-clayey grains (calcite and quartz) had a
significant effect on the low-frequency spectrum. The generalized
Cole-Cole model is the most appropriate phenomenological model to
monitor changes in the water content of clay-rocks at low saturation.
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