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Résumé

Le potentiel rédox et la conductivité du uide d'un panache de contamination sont
deux paramétres clefs pour la surveillance d'un site contaminé. L'objectif de ce travail de
these est de montrer que les méthodes de résistivité électrique et de potentiel spontané
peuvent fournir des informations spatialisées sur la conductivité du uide et le potentiel
rédox d'un panache de contamination. Ces méthodes permettent ainsi de minimiser et
d'optimiser l'implantation de piézomeétres de contréle. L'application de la méthode de
résistivité électrique sur le site d'Entressen en Provence (C.E.T. de Classe 2) a permis
d'obtenir une carte de la conductivité du uide de l'aquifere, dé nissant ainsi I'extension
du panache de contamination. Les signaux de potentiel spontané mesurés sur les sites
contaminés sont associés a I'écoulement de l'eau dans le sous-sol (phénomene d'électro-
Itration) et a la présence de contaminants organiques (phénomene que nous appelons
électro-rédox ). Les études antérieures avaient mis en évidence l'existence d'anomalies de
potentiel spontané aux abords de sites contaminés, sans pour autant parvenir a expliquer
physiqguement ce phénoméne. Nous avons donc développé un modele de (bio)-géobatterie
naturelle, dans lequel les bactéries jouent le role de transfert d'électrons entre la zone
réduite du panache et la zone oxydée. Le courant électrique qui en résulte est a l'origine
des anomalies de potentiel électrique mesurées a la surface du sol. Pour valider ce mo-
dele, nous avons réalisé des expériences de terrain (Entressen en Provence et Trecate en
Italie) ainsi que des expériences en cuve en présence de bactéries sulfato-réductrices. Les
résultats de terrain et de laboratoire sont en accord avec le modéle, montrant un couplage

linéaire entre potentiel spontané et potentiel rédox.



Abstract

The purpose of this work is to demonstrate that electrical resistivity and self-potential
methods can provide spatial information about the uid conductivity and the redox po-
tential of a contaminant plume. These methods can therefore be used to optimize the
implantation of piezometers. The application of the electrical resistivity tomography to
the Entressen land Il (Provence) provided a map of the uid conductivity of the aquifer,
which helped us to determine the extension of the contaminant plume. The self-potential
signals, which are passively measured over contaminated sites, are associated with two
main mechanisms, which are the uid ow (streaming potential) and the presence of
organic-rich contaminants in an aquifer ( electro-redox phenomenon). Strong electrical
potential anomalies have been evidenced above contaminated sites, but no physical ex-
planations have been proposed. Therefore, we have developed a natural (bio)-geobattery
model, in which bacteria allow the transfer of electron between the reduced and the oxi-
dized parts of the aquifer. The resulting current density produces self potential anomalies
recordable at the ground surface. In order to validate this model, we have realized self
potential experiments on two contaminated sites (Entressen in Provence and Trecate in
Italy), and on a sandbox with sulfato-reducing bacteria. Both the eld and laboratory
results are in accordance with the geobattery model, showing a linear coupling between

the self potential signals and the redox potential.
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Introduction

Depuis une vingtaine d'années, la politique de gestion des déchets en France a évolué
vers un cadre plus environnemental, privilégiant la prévention, la valorisation et le recy-
clage. Le 13 juillet 1992, I'Assemblée Nationale et le Sénat ont modi é la loi cadre du
15 juillet 1975 relative a I'élimination des déchets et a la récupération des matériaux. La
nouvelle loi ainsi adoptée précise qu'a compter dif'ljuillet 2002, seuls les déchets dits
ultimes ! seront autorisés dans les centres de stockage, impliquant ainsi la fermeture des
traditionnelles décharges d'ordures ménageres. L'arrété du 9 septembre 1997 (relatif aux
centres de stockage de déchets ménagers et assimilés) précise les modalités d'ouverture,
de contrdle, de gestion et de fermeture des sites et impose une surveillance des sites 30

ans apres leur fermeture.

Cette surveillance est classiquement e ectuée au moyen de méthodes hydrologiques et
géochimiques reposant sur I'analyse d'échantillons d'eau prélevés dans des piézometres de
contrdle. Ce réseau de surveillance doit compter au minimum 3 piézometres dont un est
implanté en amont hydraulique du site, dé nissant ainsi les conditions hydrogéochimiques
locales (arrété du 9 septembre 1997). Les analyses doivent étre su samment nombreuses
et réguliéres a n de prévenir au plus tot toute fuite ou disfonctionnement du site. Malheu-
reusement, ces méthodes sont souvent peu rapides et nanciérement colteuses. De plus,
elles n'o rent qu'une vision partielle des parametres étudiés (conductivité du uide, pH,
oxygene dissous, potentiel rédox...) puisque les mesures, localisées au niveau de I'emplace-
ment des piézometres, sont ponctuelles. En n, l'implantation de piézométres perturbe les

conditions hydrologiques du milieu et le prélévement d'échantillons d'eau dans les piézo-

1Est ultime tout déchet résultant ou non du traitement d'un déchet qui n'est plus succeptible d'étre
traité dans les conditions techniques et économiques du moment. Cette notion est évolutive en fonction

des progrés techniques.



metres est susceptible de modi er les équilibres chimiques. Il faut ainsi attendre au moins
30 minutes apres la purge du piézométre pour avoir un retour a I'équilibre et e ectuer
le prélevement. Les mesures des parameétres physico-chimiques tels que la conductivité
du uide et le potentiel rédox sont souvent longues et di ciles a réaliser (Schiring et al.
(2000)).

Ainsi, pour des raisons principalement économiques, la densité du réseau de sur-
veillance est souvent faible. Dans le but d'améliorer I'e cacité de surveillance d'un Centre
de Stockage et de pallier le manque d'information entre les piézometres, il convient d'uti-
liser des techniques non-destructives et rapides qui permettent d'obtenir des données

quantitatives et spatialisées a moindre co(t.

Les méthodes géophysiques répondent a ces critéres. Elles sont souvent utilisées sur
les sites contaminés pour détecter et évaluer I'extension d'un panache de contamination
ou sa migration. Nobes et al. (2000) ont e ectué une reconnaissance €lectro-magnétique
au moyen d'un EM31 en aval d'une décharge municipale en Nouvelle-Zélande pour loca-
liser la présence de paléochenaux qui in uencent la migration du panache. Daniels et al.
(1995) ont utilisé le géoradar pour détecter la présence d'hydrocarbures dans le sous-sol.
Les méthodes actives les plus couramment utilisées sont les méthodes géoélectriques avec
la résistivité électrique et la polarisation provoquée (Benson et al. (1997), Aristodemou &
Thomas-Betts (2000), Atekwana et al. (2000), Chambers et al. (2003), Daily & Ramirez
(2004)). Ces méthodes sont souvent combinées entre elles an de mieux comprendre la
géologie du site étudié et localiser I'extension de la zone contaminée (Buselli & Lu (2001)).
Les méthodes géophysiques passives, telles que la méthode électromagnétique VLF (Very
Low Frequency) et la PS (Polarisation ou Potentiel Spontané€), sont le plus souvent utili-
sées en complément avec d'autres méthodes géophysiques sur des sites contaminés (Benson
et al. (1997), Nimmer & Osiensky (2002)).

Parmi ces méthodes géophysiques, la méthode de potentiel spontané (PS), qui est la
plus ancienne des méthodes de prospection géophysique (Fox (1830)), parait trés promet-
teuse. Elle a essentiellement été développée jusqu'au milieu dd &igcle pour la recherche
de gisements de minerais. Puis, elle a régulierement évolué, diversi ant ses domaines d'ap-

plication : en géothermie (e.g., Corwin (1990), Revil & Pezard (1998), Revil et al. (1999b)),
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en volcanologie (e.g., Corwin & Hoover (1979), DiMaio & Patella (1994), Hashimoto &
Tanaka (1995), Lénat et al. (1998)), en sismologie en tant que potentiel précurseur de la
rupture sismique (Fitterman (1978), Jouniaux & Pozzi (1995), Jouniaux & Pozzi (1999),
Hunt & Worthington (2002), Amogawa (2003)) et en hydrologie (Bogoslovsky & Ogilvy
(1973), Fournier (1989), Birch (1998), Trique et al. (1999), Doussan et al. (2002), Re-
vil et al. (2002b)). Méme si peu d'applications concernent les sites contaminés, certains
auteurs ont observé des anomalies PS aux abords de sites de stockage (Weigel (1989),
Hammann et al. (1997), Vichabian et al. (1999), Nyquist & Corry (2002)). Cependant,
aucun modele permettant d'expliquer ce phénomeéne n'avait été développé dans la litté-

rature.

Malgré tous les avantages que présente la méthode de potentiel spontané (non-intrusive,
rapide, économique, équipement simple), celle-ci a souvent été critiquée dans la littérature.
Les principales critiques sont : (1) la faible intensité des signaux mesurés et leur faible
rapport signal-sur-bruit, (2) les nombreux phénomenes électromagnétiques qui viennent
se rajouter a la mesure de la source étudiée, et par conséquent (3) la di culté d'interpreé-
ter les signaux de potentiel spontané. Mais ces défauts peuvent étre maitrisés : (1) Revil
et al. (2002b) ont montré que le rapport signal-sur-bruit pouvait étre fortement amélioré
(2 ordres de grandeur) en e ectuant un monitoring avec un réseau d'électrodes xes; (2)
les principales sources du signal peuvent étre discriminées si les mécanismes mis en jeu
sont bien connus et si les sources de bruit sont bien identi ées; (3) les techniques d'in-
terprétation des signaux ont fortement évolué, notamment lorsque la source de potentiel
spontané est associée a I'écoulement de I'eau dans le sous-sol (Aubert & Atangana (1996),
Fournier (1989), Birch (1993), Gibert & Pessel (2001), Sailhac & Marquis (2001), Revil
et al. (2003), Darnet et al. (2003), Rizzo et al. (2004)).

Le principal objectif de cette thése est d'étudier l'opportunité d'utiliser la méthode
de potentiel spontané pour la surveillance de sites de stockage. Nous montrerons que
celle-ci apporte une aide précieuse dans la localisation du panache de contamination et
la détermination du potentiel rédox. Dans ce mémoire, nous parlerons de phénomene
électro-rédox pour désigner le couplage entre les signaux PS mesurés a la surface du

sol et les forts contrastes de conditions d'oxydo-réduction rencontrés dans un panache de



contamination riche en matiére organique.

Le premier chapitre de ce mémoire est consacré a un état de l'art des méthodes géoélec-
trigues appliquées aux sites contaminés, a savoir les méthodes de résistivité électrique, de
polarisation provoquée et de potentiel spontané. Dans ce méme chapitre, nous détaillons
de facon minutieuse la technique d'acquisition des mesures PS a n de permettre a tout

opérateur d'obtenir un jeu de données précis et able.

A n de discriminer les di érentes sources possibles de la PS, il est nécessaire de
connaitre les principaux phénomenes responsables de ces sources. Le second chapitre déve-
loppe la physique des anomalies PS associees a I'écoulement de I'eau dans un milieu poreux
(source d'électro Itration). Nous y expliquons les phénoménes mis en jeu a I'échelle d'un

pore ainsi que les di érents parameétres pouvant in uencer ce couplage hydro-électrique.

Le troisieme chapitre présente les principales méthodes d'interprétation des signaux
PS, essentiellement développées dans le cas de I'électro Itration. Nous présenterons no-
tamment trois méthodes dites électrographiques que nous avons mises en oeuvre pour
retrouver le niveau piézomeétrique d'une nappe aquifére a partir de mesures PS. Ces mé-
thodes ont été appliquées sur des mesures PS e ectuées lors d'un pompage (Revil et al.
(2003)) et sur le anc du volcan de La Réunion (Revil et al. (2004b)). L'objectif de
cette étude vise a démontrer la pertinence de ces techniques d'inversion pour étudier la

dynamique des circulations hydriques dans le sous-sol.

Le quatrieme chapitre est consacré a la théorie du phénomeéne électro-rédox. A n de
comprendre le couplage entre les signaux PS et les phénomeénes rédox dans un panache
de contamination, il nous a semblé utile d'expliquer les di érentes étapes de mise en
place de ce panache. L'étude quantitative de ce couplage électro-rédox n'ayant jamais été
développée, nous proposons un modele de (bio)-géobatterie, qui prend en compte Il'action

des bactéries dans les processus de dégradation de la matiere organique.

A n de mettre en évidence ce couplage sur le terrain, nous avons appliqué les méthodes
de potentiel spontané et de résistivité électrique sur deux sites contaminés (chapitre 5). Le
premier site correspond au Centre d'Enfouissement Technique (CET) de la Communauté
des Communes de Marseille, localisé a Entressen sur la commune d'Istres dans la plaine de
la Crau en Provence. Ce site a l'avantage d'étre un cas d'école avec une géologie simple

et un panache de contamination mature. Le second site concerne une contamination aux
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hydrocarbures suite a la déstabilisation d'un puits pétrolier sur la commune de Trecate a
I'Ouest de Milan (ltalie). Ce travail a été réalisé en collaboration avec Giorgio Cassiani
de I'Université de Milan.

Enn, le dernier chapitre est consacré a des expériences préliminaires en cuve. Ces
expériences visent a simuler une contamination en présence de bactéries et a e ectuer des
mesures en continu des signaux de potentiel spontané et de potentiel rédox. L'objectif est
de conforter les résultats expérimentaux avec ceux obtenus sur le terrain, ainsi qu'avec la

théorie de (bio)-g€obatterie présentée au chapitre 4.



Chapitre 1

Etat de l'art des méthodes
geoéelectriques : principes et

applications

1.1 Introduction

Les méthodes de prospection électrique regroupent des méthodes actives basées sur
l'injection d'un courant dans le sous-sol (e.g. résistivité électrique et polarisation provo-
guée) et des méthodes passives mesurant, par exemple, le champ électrique résultant de

I'existence de courants électriques naturels présents dans le sous-sol (potentiel spontané).

Dans ce travail de these, nous nous sommes concentrés sur deux méthodes géoélec-
triques, la résistivité électrique et la méthode de potentiel spontané (PS). Le paragraphe
suivant présente un état de l'art de ces deux méthodes ainsi que la méthode de polari-
sation provoquée (PP). Méme si cette derniére n'a pas été utilisée durant cette these,
elle reste néanmoins une méthode tres complémentaire et de plus en plus utilisée pour la
détection de contaminants (Aal et al. (2004), Briggs et al. (2004), Daily & Ramirez (2004)
et Grimm & Olhoeft (2004)).
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1.2 La Tomographie de Résistivité Electrique ERT

1.2.1 Principe de la méthode

Pour la plupart des roches, la conductivité électrique est de nature électrolytique. En

e et, les ions contenus dans I'eau porale transportent des charges sous I'e et du champ
électrique et en conséquence la roche conduit le courant électrique. D'autre part, la surface
des minéraux est le siege de phénomenes électro-chimiques connus sous le nom de double
couche électrique. Celle-ci est responsable d'une conductivité électrique dite de surface
au voisinage de l'interface entre I'eau porale et les minéraux. Cette conductivité joue un
réle majeur lorsque la surface spéci que de la roche est importante, comme dans le cas
de minéraux argileux. Le passage du courant peut également se faire par déplacement
d'électrons. On parle de conductibilité électronique ou métallique. Elle n'est réellement
importante que pour certains gisements de minerai tels que les sulfures, les oxydes ou le

graphite.

Fig. 1.1 Dispositif de mesures de tomographie électrique. Sur la ligne d'acquisition, deux électrodes
permettent l'injection du courant électrique, tandis qu'au minimum deux autres électrodes mesurent
la di érence de potentiel électrique. L'image obtenue apres inversion correspond a une tomographie de

résistivité électrique.

La résistivité électrique du sous-sol dépend essentiellement de la teneur en eau de la
roche (fonction de la porosité et de la saturation), de la salinité de I'eau interstitielle et
de la teneur en argile des roches.

Le principe de la méthode repose sur la mesure de di érences de potentiel électrique
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associées a l'injection d'un courant électrique ( gure 1.1). La loi d'Ohm permet de calculer
la résistivité électrique dite apparente. Cette valeur résulte de la contribution de toutes
les portions du milieu qui sont traversées par le courant émis en surface. Ainsi, la mesure
représente une valeur qui integre les résistivités sur un certain volume du sous-sol. La
technique d'acquisition consiste a réaliser des pro Is en augmentant régulierement I'espace
entre les électrodes. Les mesures de terrain permettent ainsi d'obtenir une pseudo-section

de la résistivité électrique apparente du sous-sol.

1.2.2 Matériel d'acquisition et traitement des données

Dans le cadre de cette thése, nous avons utilisé le résistivimétre Terrameter SAS-
4000 et le systéme de panneaux électrique LUND développés par 'ABEM. Ce matériel

d'acquisition automatique est présenté sur la gure 1.2.

Fig. 1.2 Matériel d'acquisition multi-électrodes développé par I'ABEM. 64 électrodes métalliques
peuvent étre connectées a deux utes électriques possédant chacune 32 sorties a intervalles réguliers.

L'ensemble est connecté au dispositif d'acquisition par des cables électriques blindés.

Le traitement des données est e ectué a partir de logiciels d'inversion pour déterminer
les résistivités électriques vraies a partir de la pseudo-section obtenue sur le terrain. Nous
avons utilisé le programme d'inversion RES2DINV de Loke & Barker (1996) basé sur une
méthode d'optimisation par moindres carrés généralisés. La pseudo-section obtenue avec

les données de terrain est divisée en un certain nombre de blocs rectangulaires dont la
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taille augmente avec la profondeur (gure 1.3). Cette augmentation est généralement de

10 a 25 % selon le type d'acquisition (Wenner, Schlumberger, Péle-Péle ...).

Fig. 1.3 Représentation des blocs et des points de mesure de la résistivité électrique apparente.

A chaque bloc est associé une valeur de résistivité apparente. De facon itérative, en
ajustant la résistivité vraie de chaque bloc du modéele, le logiciel d'inversion tente de
minimiser une fonction colt basée sur I'écart entre les valeurs calculées et mesurées de
résistivité apparente. Cette minimisation peut se faire selon une norrhd ou L 2. L'erreur
RMS (Root-Mean-Square) donne une estimation de cette di érence. Ce paramétre est une
bonne indication de la qualité d'un pro |, cependant ce n'est pas l'itération qui présente
une valeur RMS la plus faible qui donne le modele le plus juste. Quatre a six itérations
su sent habituellement pour converger vers le modele de résistivité électrique vrai qui

rend le mieux compte des observations de terrain.

Sur un microprocesseur Pentium, l'inversion d'une pseudo-section prend quelques mi-
nutes avec RES2DINV. L'inversion reste malgré tout non-univoque. La non-unicité de
la solution a été discuté par Gibert & Pessel (2001) qui présentent une méthode plus
élaborée de tomographie de données de résistivité électrique. Di érents modéles peuvent
expliquer les mesures de terrain et il est parfois di cile de savoir lequel correspond a la
réalité en l'absence d'information complémentaire. La connaissance préalable du terrain

est donc souhaitable pour déterminer le modele le plus able.
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1.2.3 Applications

Les applications de la méthode de résistivité électrique sur des sites contaminés sont

nombreuses :

- En se basant sur le contraste de conductivité entre I'eau saline et I'eau douce, No-
wroozi et al. (1999), Yang et al. (1999) et Nimmer & Osiensky (2002) ont suivi I'évolution

d'un panache d'eau saline dans un aquifére par tomographie de résistivité électrique.

- La détection d'hydrocarbures dans les aquiféres peut également étre observée. Lorsque
le panache est jeune, celui-ci est caractérisé par de fortes valeurs de résistivité électrique
dues au caractéere isolant des hydrocarbures (Benson et al. (1997); Buselli & Lu (2001);
de la Vega et al. (2003)). Lorsque le panache est plus mature (plusieurs dizaines d'années),
il présente de faibles valeurs de résistivité électrique (Atekwana et al. (2000), Werkema
et al. (2003)). Cette di érence a été attribuée a la dégradation par les micro-organismes
des hydrocarbures (Sauck (2000), Werkema et al. (2003) et Atekwana et al. (2004)). Les
bactéries qui colonisent la surface des minéraux, produisent des acides carboniques et or-
ganiques au cours de la biodégradation de la matiére organique. Elles participent ainsi a
I'altération de la surface des minéraux et a la minéralisation de I'eau porale. Dans la zone
de production de ces acides, les eaux de formation ont une force ionique élevée qui aug-
mente ainsi la conductivité électrique de la formation. Vichabian et al. (1999) ont montré
gue la présence de bactéries sous forme de bio Ims a la surface des minéraux engendre le
plus souvent une diminution de la porosité et donc une diminution de la perméabilité de
la roche (phénomeéne de colmatage).

Les zones qui présentent de fortes valeurs de conductivité électrique peuvent donc
s'expliquer par une forte biodégradation. Les zones de forte conductivité sont localisées
en limite des zones contaminées ou les deux facteurs limitant pour le développement des
bactéries (quantité d'hydrocarbures et accepteurs d'électrons terminaux) sont tout deux

présents en quantité su sante.

- Les panaches de contamination organique sont généralement caractérisés par des
valeurs de conductivité du uide élevées dues au nombre important d'ions présents dans
la solution porale. Ainsi, ces panaches peuvent étre caractérisés par de faibles valeurs
de résistivité électrique (Aristodemou & Thomas-Betts (2000); Naudet et al. (2004)).
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Guérin et al. (2004) ont utilisé la méthode Slingram de cartographie électromagnétique,
le sondage électrique et I'imagerie électrique sur une décharge recouverte, dans laquelle
les lixiviats sont réinjectés dans la masse de déchets pour accentuer la biodégradation
(systéme de bioréacteur). Leur objectif était de tester I'e cacité de ces méthodes comme
outil de surveillance du bioréacteur. Les méthodes de résistivité électrique leur ont permis
de suivre I'évolution de la saturation en eau dans le massif de déchets, ainsi que la di usion
des lixiviats. Des études supplémentaires en laboratoire sont nécessaire pour comprendre

le lien entre la résistivité, la saturation en eau et la température des déchets.

1.3 La Polarisation Provoquée PP

1.3.1 Les Mécanismes de polarisation

Dans le domaine des basses fréquences (<10 kHz) trois mécanismes majeurs de polari-
sation sont mis en jeu au niveau microscopique : la polarisation métallique, la polarisation
de membrane (aussi appelée polarisation électrolytique) et la polarisation électrochimique.
Dans le cas des panaches de contamination, le phénomene principal est la polarisation élec-
trochimique car elle est sensible aux propriétés chimiques de surface des minéraux et donc
aux contaminants qui s'absorbent a leur surface.

Par transformées de Fourier des équations de Maxwell, les propriétés électriques des
roches s'écrivent comme des nombres complexes. On introduit alors les concepts de conduc-
tivité électrique complexe , de résistivité électrique complexe , ou encore de permit-

tivité complexe

ST (1.1)

avec! la pulsation eti = P ( 1). Ces propriétés complexes peuvent également s'écrire en
terme d'amplitude et de phase ou encore en terme de partie réelle et de partie imaginaire.
La partie réelle °est associée ala conduction des charges électriques et la partie imaginaire
est liée aux courants de déplacement.
La polarisation métallique
La polarisation métallique se crée a la surface des particules métalliques en contact

avec une solution ionique. Lors de l'injection d'un courant, les ions de I'électrolyte vont



1.3 La Polarisation Provoquée PP 13

s'accumuler sur la surface de la particule, attirant ou repoussant les électrons dans la par-
ticule métalliqgue (gure 1.4). Cette distribution de charges crée ainsi un contre-courant
qui vient s'opposer au courant primaire. Lors de l'arrét brusque de l'injection du cou-
rant, les ions vont retrouver leur distribution d'équilibre, créant ainsi un phénomene de

relaxation du potentiel électrique, mesurable par la méthode PP.

Fig. 1.4 Schéma de la polarisation métallique associée a la présence de particulles métalliques.

La polarisation de membrane

Cet e et est surtout présent dans les argiles qui ont une surface chargée négativement.
Les charges positives de I'électrolyte viennent se placer a proximité de la surface du minéral
pour compenser sa charge négative. Cette importante accumulation de charges positives
au voisinage de l'interface minéral/électrolyte est connu sous le nom de phénomeéne de
double couche électrique (chapitre 2.1). Lors de I'application d'un champ électrique, les
anions et les cations ne vont pas pouvoir se déplacer a la méme vitesse car leur mobilité
e ective est di érente. Cette mobilité est associée a leur nombre de Hittorf macrosco-
pique. Revil & Leroy (2004) ont montré que pour les cations ce nombre valait.]
1 alors que pour les anions Ty 0 (cas d'une argile en contact avec une solution de
faible force ionique). Ainsi, les cations pourront se mouvoir plus facilement que les anions
qui vont alors s'accumuler et engendrer une polarisation de charges macroscopique. Ce
phénomene est surtout présent dans les argiles ou dans les électrolytes a trés faible sali-
nité car I'épaisseur du nuage de cations compensateur de la charge de surface du minéral
est importante. Lorsque l'injection du courant s'arréte, les charges se redistribuent dans
leur état d'équilibre premier selon un certain délai, produisant ainsi une relaxation du
potentiel électrique et donc un signal PP.

La polarisation électrochimique

Le phénomene le plus intéressant dans I'étude de sites contaminés concerne la pola-
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risation électrochimique. Cette polarisation est fonction de la chimie de surface et des
propriétés texturales des minéraux (Lesmes & Morgan (2001)). Sous l'e et d'un champ
électrique, les ions de la double couche électrique vont migrer tangentiellement a la surface
des grains. La double couche électrique se déforme et les grains se polarisent. A l'arrét
du champ électrique, la double couche électrique se relaxe jusqu'a son équilibre initial. La
relaxation dipolaire se manisfeste par un retard de phase entre le champ appliqué et la
polarisation. La présence de contaminants absorbés a la surface des minéraux va perturber
cette relaxation. Ainsi, selon le type de contaminants, la relaxation et donc les signaux

PP seront di érents.

1.3.2 Principe de la méthode

Le principe de la méthode PP consiste a polariser le sous-sol en y injectant un courant
électrique a l'aide d'un couple d'électrodes. Le sol se charge ainsi électriquement comme
un condensateur jusqu'a atteindre un équilibre. Le courant est ensuite coupé de facon ins-
tantanée imposant ainsi un déséquilibre électrique. Un faible potentiel résiduel transitoire
associé a cet e et capacitif peut alors étre mis en évidence lors de la remise a I'équilibre du
systeme. L'injection du courant peut se faire sur une ou plusieurs fréquences. Les mesures

PP peuvent donc s'interpréter dans le domaine temporel ou fréquentiel.

1.3.2.1 Etude dans le domaine temporel

Sur le terrain, la PP est essentiellement utilisée dans le domaine temporel avec un
temps de polarisation de quelques secondes. Le rapport de l'intégrale de la tension mesurée
pendant le temps de relaxation sur la tension initiale donne acces a la chargeabilité du
sol. Ce parametre caractérise la capacité du sous-sol a se polariser électriquement. Des
techniques d'inversion permettent de déterminer la distribution de chargeabilité dans le
milieu qui explique au mieux les mesures de relaxation ou de déphasage observées sur le
terrain. Une forte chargeabilité indique la présence de sulfures ou d'oxydes métalliques
ou encore d'argiles comme lillite ou la montmorillonite, ou la présence de contaminants
organiques (Aristodemou & Thomas-Betts (2000), Leroux & Dahlin (2002), Chambers
et al. (2003)). Le temps de polarisation dépend du milieu et des phénomeénes étudiés. Plus

le temps de polarisation est grand (i.e. aux basses fréquences), plus on prend en compte
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de phénomenes polarisables. L'idée est donc d'étudier la réponse électrique du sol a une

injection de courant sur une large gamme de fréquences.

1.3.2.2 Etude dans le domaine fréquentiel

La polarisation du sous-sol peut se faire dans le domaine fréquentiel, typiquement du
mHz a la dizaine de kHz. Cette étude permet de déterminer la signature fréquentielle de
la roche et des contaminants en terme d'impédance électrique (amplitude et phase). Sur
le terrain, il est dicile d'utiliser les basses fréquences car les temps d'acquisition sont
extrément longs (plusieurs heures). L'étude de la réponse PP des contaminants aux basses

fréquences se fait donc essentiellement en laboratoire.

1.3.3 Applications

La PP a été utilisée en prospection miniere par Conrad Schlumberger qui constate en
1912 un e et de polarisation sur les gisements de minerais de fer (Schlumberger (1920)).
Puis, son application s'est étendue a la recherche de nappes phréatiques, de fronts salins et
de lentilles d'argiles. Ce n'est que vers les années 80 que les recherches se focalisent sur la
sensibilité de la PP aux contaminants. Par des mesures de résistivité électrique complexe
en laboratoire, Olhoeft (1985) et ses collegues cataloguent di érents e ets de polarisation
des roches (réactions d'oxydo-réduction, échanges ioniques et intéraction entre le solvant
organique et l'argile).

La gamme de fréquences spéci que ainsi déterminée en laboratoire pourra alors étre
utilisée sur le terrain pour détecter la présence des contaminants recherchés. En suivant
ce protocole, Daily & Ramirez (2004) ont montré que les zones contaminées par des
hydrocarbures (DNAPL!) pouvaient étre identi ées par de faibles valeurs de phase (<-
350 mrad) et par des anomalies sur I'amplitude et la phase aux fréequences comprises
entre 0.01 et 100 Hz. De méme, Briggs et al. (2004) ont montré qu'aux fréquences 1/16
et 1/4 Hz, la phase et la résistivité imaginaire des signaux PP étaient corrélées avec les
teneurs en TCE (trichloroethane) et PCE (perchloroethyléne). Grimm & Olhoeft (2004)
ont montré en laboratoire que la réponse fréquentielle d'un échantillon d'argile chargée en

PCE est maximale vers 50 mHz.

1 Dense Non-Aqueous Phase Liquids dans la terminologie anglo-saxonne
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Récemment, Aal et al. (2004) ont étudié le réle des processus microbiologiques sur
les propriétés électriques a basse fréquence d'un sédiment contaminé. Pour cela, ils ont
e ectué des mesures électriques a basse fréquence en laboratoire sur des colonnes conta-
minées par di érentes phases d'hydrocarbures. Leurs résultats ont mis en évidence une
augmentation de la partie réelle et imaginaire de la conductivité en présence de bactéries.
D'apres leurs expériences en colonne, les bactéries accentuent la dissolution du minéral en
produisant, via leur processus de biodégration de la matiere organique, des molécules inor-
ganiques. Cette dissolution a pour e et d'enrichir I'électrolyte en ions et donc d'augmenter
la conductivité du uide.

Cependant, méme si les mesures en laboratoire montrent une forte sensiblité de la
méthode PP aux contaminants organiques, dans la majorité des cas, les mécanismes élec-
trochimiques exacts responsables du signal mesuré restent peu connus. L'état des connais-
sances sur ces phénomenes n'est donc pas su sant pour permettre une application able
de la PP en domaine fréquentiel sur le terrain. C'est pourquoi, elle est principalement
utilisée dans le domaine temporel ou les résultats d'une tomographie (e.g. issue de lo-
giciels d'inversion tel que RES2DINV) permettent d'imager la chargeabilité du sous-sol
(Aristodemou & Thomas-Betts (2000), Leroux & Dahlin (2002), Chambers et al. (2003)).

1.4 Le Potentiel Spontané PS

1.4.1 Origine du phénomene

On appelle potentiel spontané (PS) la mesure passive de la distribution du potentiel
électriqgue a la surface du sol sans injection de courant. Ce potentiel électrique naturel
est associé a des mécanismes de polarisation de charges électriques dans le milieu poreux.
Ces mécanismes sont dus a l'existence de gradients de potentiel chimique des porteurs de
charges. Ainsi, selon le type de porteur de charges, le phénoméne a l'origine du courant
source sera de nature di érente. On distingue les porteurs de charges ioniques et les
porteurs de charges électroniques.

Les porteurs de charge sont des ions :
Un gradient de concentration de ces ions crée une source de courant naturelle d'origine

électrochimique. On parle de phénomeéenedléctro-di usion  ou de membrane. Nous ver-
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rons par la suite que ces potentiels sont relativement faibles.
Lorsque ces ions sont transportés par les molécules d'eau lors d'un écoulement dans le
milieu poreux d'une roche, il se crée une source de courant d'origine électrocinétique, ap-
peléeélectro Itration . Nous verrons que ce phénomene est I'une des sources principales
du potentiel spontané (chapitre 2).

Les porteurs de charge sont des électrons :
Les électrons interviennent lors des réactions d'oxydo-réduction. Pour étre a 'origine d'un
courant électrique, ces électrons doivent étre mis en mouvement dans un conducteur qui
leur assure ainsi un transfert entre deux zones de conditions rédox di érentes.
Dans un panache de contamination caractérisé par des environnements rédox di érents
(i.e. potentiel rédoxX di érent), les bio Ims semblent jouer le réle de conducteur électro-
nique. On parlera alors de phénomeénélectro-rédox , selon une terminologie que nous
avons introduite dans cette these. Ce phénomeéne est similaire a celui rencontré dans les
gisements de minerai, ou le lon de minerai, séparant une zone réduite d'une zone oxy-
dée, joue le rble de conducteur électronique. Nous verrons que les signaux associés a ce

phénoméme ont une forte amplitude (centaines de millivots) (chapitre 5.1.2.1).

Nous allons maintenant exprimer ces trois phénoméemes (électro-di usion, électro |-
tration et électro-rédox) en terme de gradients de potentiel chimique a l'origine d'une
densité de courant source. En utilisant la thermodynamique des processus irréversibles
dans un milieu isotherme, nous pouvons relier linéairement les ux aux forces par des
éguations constitutives. Ainsi, la densité de courant source peut s'exprimer comme une

fonction linéaire des gradients de potentiel chimique (principe de superposition) tel que :

R KO S T o SR S - o 12)

électro-di usion électrocinétique électro-rédox

avecL les coe cients de couplage comprenant les propriétés de transport du milieu po-
reux pour les cations et aniond ( y, pour I'eau poraleL; et pour les électronslL,, et
les gradients de potentiel chimique des porteurs de charges et du solvant (I'eau). Les

porteurs de charges sont généralement des ions et des électrons si le transport d'électrons

2Le potentiel rédox est lié aux réactions chimiques de dégradation de la matiére organique dans un

panache de contamination.
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est possible a travers le milieu poreux (i.e. par l'intermédiaire de bio Ims). L'eau joue
également un réle important car bien que n'étant pas chargée, elle entraine I'excés de
charges existant dans l'eau porale.

Comme nous allons le voir dans la suite, la composante associée au phénomene d'électro-
di usion est négligeable face aux phénomeénes électrocinétique et électro-rédox. Dans le
cas des panaches de contamination, la densité de courant source peut alors s'écrire comme
la somme des gradients du potentiel chimique de I'eau (électro Itration) et du potentiel
des électrons (électro-rédox). La PS mesurée a la surface du sol correspond alors a la
superposition de ces deux contributions et la densité de courant source s'écrit :

R 6128 S i O 49

électrocinétique électro-rédox

1.4.2 Principe de la méthode

Les mesures PS peuvent étre réalisées avec un équipement trés simple constitué d'un
voltmeétre et deux électrodes passives non polarisables : une des électrodes reste xe et

sert de référence alors que la seconde est déplacée pour chaque mesure ( gure 1.5).

Fig. 1.5 Schéma de principe de la mesure passive du potentiel spontané entre deux électrodes non-

polarisables.

L'amplitude des signaux électriques mesurés a la surface du sol varie de quelques mV a
guelques V en valeur absolue. Ces signaux sont le re et de plusieurs mécanismes naturels

de polarisation électrique se produisant dans le sous-sol (chapitre 2).
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Les principales critiques apportées a la méthode PS sont associées (1) dans certains
cas au faible rapport signal-sur-bruit de ces signaux et (2) a la multitude des sources
électrigues possibles, qu'il est parfois dicile de discriminer. L'on peut s'a ranchir du
premier inconvénient en prenant des précautions lors de l'acquisition des mesures. Le
rapport signal-sur-bruit peut, par exemple, étre sensiblement amélioré lors du monitoring
des signaux PS. Revil et al. (2002b) ont montré que, dans le cas d'un monitoring, la
déviation standard des mesures passait typiquement de 20 mV a 0,2 mV. Pour parer le
second inconvénient, il convient de bien connaitre l'origine et I'amplitude des di érentes

sources électriques possibles.

1.4.3 Les sources de bruit

Les sources naturelles de courant électrigue peuvent étre de di érente nature : hy-
draulique, chimique, thermique, biologique et anthropique. A n d'étudier un phénomene
particulier, il est donc nécessaire de connaitre au mieux les di érentes sources succeptibles

de se superposer comme bruit au signal étudié.

Induction magnétotellurique :

Des variations temporelles du champs magnétique terrestre peuvent perturber les me-
sures PS en induisant des courants électriques dans le sol. En e et, les impacts des élec-
trons du vent solaire sur la ionosphére terrestre créent des ondes électromagnétiques qui
génerent dans le sol des courants électriques dits telluriques qui circulent dans les couches
conductrices du sol. Les anomalies électriques que ces inductions peuvent engendrer sont
de l'ordre de quelques mV a plusieurs dizaines de mV/km. La constante de temps de ces
phénomeénes est typiquement de l'ordre de 0,1 Hz. Il est donc fortement déconseillé de faire
une campagne de prospection électrique lors d'un orage magnétique ou atmosphérique.
Pour s'a ranchir de ces courants telluriques, nous avons limité nos lignes de mesures a

500 m.

Potentiel thermo-électrique :

Le couplage thermo-électrique correspond a l'apparition d'un gradient de potentiel
électrique dans une roche lorsque celle-ci est soumise a un gradient de température (Cor-

win & Hoover (1979)). Ce gradient de température crée une séparation de charges par
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di usion di érentielle des ions dans le milieu poreux et des électrons et ions dans la ma-
trice rocheuse. Cette di usion est liée aux di érences de mobilité des anions et cations.
Ce phénoméne est particulierement étudié dans les zones volcaniques (DiMaio & Patella
(1994)) et géothermiques (Corwin & Hoover (1979); Finizola et al. (2002)). Cependant, le
phénomene thermoélectrique peut étre une source de bruit lorsque la PS est étudiée hors
contexte volcanique ou géothermique. Dans un métal, une variation de température va
créer un champ électrique a ses bornes. Ainsi, si deux électrodes sont & des températures
di érentes, cet e et peut étre source d'erreur pour la mesure PS. Pour s'a ranchir de

ce bruit, il faut veiller a ce que toutes les électrodes soient exposées a des températures
similaires, notamment lors d'un monitoring sur plusieurs électrodes. Il est donc nécessaire
de s'assurer d'une homogénéité des tempeératures entre les électrodes et d'une constance
de celle-ci ou alors de corriger les mesures de I'e et associé a la température si celle-ci est

mesurée.

Potentiel bioélectrique :

Les transferts d'éléments chimiques dans le métabolisme des étres vivants créent des
anomalies de potentiel électrique qui peuvent perturber les mesures PS. Cet e et bioélec-
trique peut étre observé a la frontiere entre une clairiere et une forét, ou les racines des
arbres drainent I'eau souterraine et générent ainsi un potentiel électrique pouvant étre
confondu avec celui du phénomeéne étudié. Ces potentiels peuvent atteindre quelques di-
zaines de millivolts au niveau des racines. Pour s'a ranchir de ce buit, il est recommandé
de ne pas e ectuer des mesures proches de racines ou de plantes et d'enlever la partie
supérieure du sol herbeux en creusant un trou d'une dizaine de centimétres dans lequel

sont placées les électrodes de mesure.

Potentiel de di usion (ou potentiel de membrane) :

La di usion d'ions dans un milieu poreux sous l'e et d'une variation de concentration
génere des gradients de potentiel électrique appelés potentiel de di usion. Dans un électro-
lyte, les anions et cations n'ont pas la méme mobilité. Ainsi, sous I'e et d'un gradient de
concentration, les ions vont di user a des vitesses di érentes, engendrant un déséquilibre

de charge électrique et donc une densité de courant nette.

Dans le cas de diagraphies, ce phénomeéne est mesureé par la PS pour détecter les zones
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argileuses. Ces anomalies ont été mises en évidence pour la premiere fois par Conrad et

Marcel Schlumberger en 1927.

Ce phénomene appelé électro-di usion est caractérisé par un coe cient de couplage
électro-di usif C4 exprimé en Volts par décade de salinité :
@l

C : 14
¢ @he .. (1.4)

avec J le vecteur densité de courant électrique €I la température. Ce coe cient rend
compte de la sensibilité du potentiel électriqué aux variations de la salinitéC; ou de la
force ionique du milieu. Revil & Leroy (2004) ont montré que ce coe cient de couplage
pouvait étre exprimé en fonction du nombre de Hittorf macroscopique des cationg.{ ®)

dans le milieu poreux :

2:3ka

C,y =
d e

(1 2Ty ): (1.5)

ou T est la température (en K),kp la constante de Boltzmann (1,381 163J.K Y etela
charge élémentaire de I'électron (1,60 1& C). Dans un aquifére, les nombres de Hittorf
macroscopiques se réduisent aux nombres de Hittorf microscopiques. Nous pouvons donc
estimer une valeur du coe cient de couplage électro-di usif en considérant une solution de
NaCl et le nombre de Hittorf microscopique égale &) = 0;38 (Revil & Leroy (2004)).

On obtient ainsi un coe cient de couplage électro-di usif Cq de 14 mV par décade de
changement de salinité. Cette faible valeur nous permet de dire que dans un panache de
contamination, la contribution électro-di usive ne représente pas une source importante
du potentiel spontané. En e et, les variations de concentration saline n'excédent gené-
ralement pas plus de 3 décades, soit un potentiel électrique associé de 42 mV. Ce qui
reste négligeable, comparé aux composantes électrocinétique et surtout électro-rédox (cf.
chapitre 5.1.2.1).

3Le nombre de Hittorf d'une espéce ionique représente la fraction de courant électrique transportée
par celle-ci. Les nombres de Hittorf sont fonction de la mobilité ionique des cations et anions dans I'eau
porale et de leur concentration relative dans le milieu poreux, ainsi que de la tortuosité du chemin de

migration a travers |'espace poral.
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Les sources anthropiques :

Une prospection PS prés de canalisations enterrées, de voies ferrées ou dans les régions
habitées est dicile. En e et, les courants électriques circulant dans le réseau induisent

d'importants courants électriques dans le sol. En Europe, la fréquence dominante de ces

Fig. 1.6 Inuence de conduites métalliques sur le signal PS (adapté de Corwin (1990)). Le rayon

d'in uence associé a ces conduites est d'environ 50 m avec une amplitude du signal de -200 mV.

courants est 50 Hz, alors qu'aux Etats-Unis elle est de 60 Hz. Dans de telles zones, un
ltrage des données peut permettre de s'a ranchir de ce bruit anthropique. Les canalisa-
tions sont généralement a l'origine de fortes anomalies PS négatives situées a leur aplomb
(gure 1.6). En général, la zone perturbée par des canalisations ou des voies ferrées ne
dépasse pas la centaine de métres. Sur I'un de nos sites de mesure (site d'Entressen), des
conduites de gaz et de pétrole traversent la zone d'étude. La gure 1.7 montre quatre pro-

Is PS qui coupent perpendiculairement I'axe des conduites. L'amplitude du bruit associé

a ces conduites est élevé (150-350 mV) comparé au signal mesuré mais son in uence est

locale avec un rayon d'action compris entre 50 et 100 meétres.
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Fig. 1.7 Inuence des conduites de gaz sur les mesures PS e ectuées sur le site d'Entressen. Les quatre
pro Is coupent perpendiculairement la conduite qui pertube localement les mesures sur au maximum 100
m (Naudet et al. (2004)).

1.4.4 Equipement

Les mesures PS sont faciles et rapides a réaliser. Elles nécessitent au minimum une
paire d'électrodes, un voltmeétre et des cables de préférence blindés. Cependant, an de
s'assurer d'une bonne qualité des donneées, il faut compter sur un matériel approprié. Le
matériel que nous avons utilisé sur le terrain est présenté sur la gure 1.8. Les électrodes
employées doivent étre non-polarisables pour éviter 'accumulation de charges a la surface
de I'électrode métallique. Dans ce type d'électrode, le contact avec le sol ne s'e ectue pas
directement avec le métal mais par l'intermédiaire d'un électrolyt@ia une céramique ou
un bois poreux. Ceci a l'avantage de réduire le contraste de résistivité électrique entre le
sol et I'électrode, enlevant ainsi les problémes de polarisation de I'électrode, génant pour

des mesures passives de PS.
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Fig. 1.8 Matériel d'acquisition des mesures PS : au minimum deux électrodes non polarisables, un

voltmétre, un cable, une pioche et de la boue de bentonite salée.

Le choix du type d'électrodes non-polarisables dépend de leur di érence de potentiel
statique et de leur dérive. Nous avons choisi d'utiliser des électrodes de type Petiau en
Pb/PbCl , (Petiau (2000)) de SDEC-France qui ont l'avantage de réduire et stabiliser
a quelques millivolts les di érences de potentiel statique (schéma de la gure 1.9). Ces
électrodes sont constituées d'un volume poreux dans lequel une tige de plomb est immergée
dans une solution sursaturée de chlorure de plomb. La saturation en sel de I'électrolyte
évite toute polarisation de I'électrode. En e et, la forte conductivité de I'électrolyte rend
constant son potentiel électrique. Le potentiel électrique du | de plomb est ainsi égal au
potentiel électrique de la solution qui di use a travers la zone poreuse située a sa base.
Cette zone poreuse, qui fait contact avec le sol, permet une di usion lente de la solution
(Petiau (2000)).

Les électrodes Petiau ont donc l'avantage d'étre stables et trés conductrices (Clerc
et al. (1998)). Leur dérive dans le temps est estimée a 0.2 mV/mois et leur coe cient de

température est de 210 V/ °C. La résistance interne de chaque électrode est de 60@t
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Fig. 1.9 Photographie et schéma d'une électrode non-polarisable Petiau Pb-PbCI2.

leur polarisation de départ (potentiel statique) est généralement inférieure a 0.2 mV. Le
circuit de mesure est fermé par l'intermédiaire de céables, qui relient les électrodes entre
ellesvia un voltmétre. A n de s'a ranchir des potentiels parasites liés aux possibles fortes
impédances de contact électrode/sol, il faut utiliser des voltmetres a forte impédance
d'entrée. Cette impédance doit étre d'au moins un ordre de grandeur supérieur a I'im-
pédance du sous-sol entre les deux électrodes de mesure. Sur le terrain, nous utilisons le
voltmetre digital de type Metrix MX20 a 100 M d'impédance d'entrée. Cet appareillage

est su sament stable et précis pour étudier des phénomeénes électriques de faible intensité.
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1.4.5 Méthodologie des mesures

Les mesures PS peuvent étre e ectuées pour obtenir une cartographie statique de la
distribution de potentiel électrique dans le sous-sol, ou pour e ectuer un monitoring dans
le temps des variations de ce potentiel.

Dans ce travail de thése, nous avons e ectué une cartographie statique de la PS. Les
deux principaux problemes relatifs a cette technique concernent la multiplicité des sources
mesureées et son faible rapport signal-sur-bruit. Le premier probléme peut étre réduit si
I'on connait bien les di érentes sources de bruit possible. Le rapport signal-sur-bruit peut
étre amélioré en prenant certaines précautions lors de l'acquisition des mesures sur le
terrain.

Cette section décrit la méthodologie d'acquisition des mesures PS, qui s'est basée sur
les articles de Corwin & Hoover (1979) et Perrier & Morat (2000). Nous nous sommes
attachés a décrire de facon précise cette méthodologie a n de permettre a tout opérateur

de réaliser une prospection PS de bonne qualité.

1.4.5.1 Con guration des électrodes

Pour mesurer la di érence de potentiel électrique, nous avons combiné deux techniques
de con guration des électrodes : la technique dite de Base-Fixe et la technique dite de

Gradient .

1. La technique de Base-Fixe consiste a ne déplacer qu'une électrode (I'électrode de
mesure) en gardant l'autre xe (I'électrode de base). L'électrode mobile est déplacée
de facon a mesurer la distribution de potentiel électrique sur toute la surface d'in-
vestigation. Les mesures étant faites avec la méme base, la lecture du potentiel est
directe. L'inconvénient de cette technique réside dans la longueur des pro Is, limitée
par la longueur des céables. Cette technique est donc le plus souvent utilisée pour

des zones a prospecter relativement petite (< 1 kin

2. Latechnique de Gradient (Con guration aussi appelée leapfrog dans la terminolo-
gie anglo-saxonne) consiste a mesurer la di érence de potentiel le long d'un dipdle,
constitué de deux électrodes xes distantes d'un pas constant. Pour chaque mesure,
I'ensemble du dipdle est déplacé en gardant la longeur du dipble xe et en placant

la premiére électrode du dipdle dans le dernier trou de mesure. Cette technique est
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utilisée pour cartographier des zones étendues (> 1 kih La technique du Gradient

a l'avantage de réduire les erreurs liées a la polarisation ou a la dérive des électrodes,
car a chaque mesure, le potentiel statique est mesur'e, puis retranché a la mesure
PS. L'inconvénient réside dans I'accumulation d'erreur a chaque déplacement du di-
pble. Ces erreurs peuvent étre liées a des lectures erronées ou a un mauvais contact

de I'électrode avec le sol.

Nous avons opté pour une combinaison de ces deux con gurations car la con guration
Base-Fixe minimise I'accumulation d'erreurs a chaque mesure et la con guration de Gra-
dient permet de réaliser de longs pro Is. Les mesures sont e ectuées le long de pro Is en
maintenant une électrode xe (appelée base) en début de pro| et une électrode mobile
tout le long du pro I. Sur nos deux sites d'étude (chapitre 5), nous avons choisi un espa-
cement entre électrodes de 10 et 20 m. Dés que la ligne de mesure dépasse 400 metres,
l'opérateur surveille la stabilité des mesures en restant a poste xe pendant quelques mi-
nutes. Dans la plupart des cas, la mesure se stabilise au bout d'une a deux minutes. On
peut considérer qu'une mesure est stable lorsque sa variation n‘excede pas 15 % de sa
valeur. Si les mesures deviennent instables, I'opérateur raccourcit la longueur du pro | en
changeant de base. Lors de ce changement, la derniére station de mesure de la ligne est

prise comme nouvelle station de réference pour la ligne suivante.

1.4.5.2 Importance de la base et de la station de mesure

Le choix de la station de base est extrément important puisque toutes les mesures du
pro | y sont rattachées. Toute erreur sur la lecture du potentiel a la station de base se
traduit par une erreur systématique sur I'ensemble des valeurs du pro |. Ainsi, lors d'un
changement de base, la station de mesure la plus stable devra étre choisie comme nouvelle
base pour la ligne suivante.

En présence d'un sol sec et résistif (e.g., cailloutis par nature hétérogene), Corwin
(1990) indique que les signaux électriques mesurés sont plus fortement bruités (variation
de plus de 10 mV) que dans le cas d'un sol humide et conducteur (variations de quelques
mV). C'est pourquoi, a n d'obtenir des mesures PS avec un bon rapport signal-sur-bruit,
nous avons veillé & améliorer le contact électrique entre les électrodes et le sol.

Pour améliorer ce contact électrique, les électrodes de base et de mesure sont placées



28

Etat de I'art des méthodes géoélectriques : principes et applications

Fig. 1.10 Electrode de mesure placée dans un trou avec une boue salée de bentonite. L'électrode est
connectée a la borne positive du voltmétre, alors que I'électrode servant de référence est connectée a la

borne négative.

dans des trous de quelques dizaines de centimetres de profondeur (quelgues centimetres
su sent pour un sol compact) dans lesquels est disposé 50 g de mélange de bentonife
et d'eau saturée en sel (NaClv 360 g/L) (Figure 1.5 et 1.10). Grace a sa conductivité
de surface élevée, la bentonite sert a homogénéiser et moyenner la mesure sur un volume
représentatif du sol. Cette boue saturée en sel, qui est au contact de I'électrode, induit
des potentiels électriques de di usion, considérés comme du bruit pour la mesure du
phénomene étudié. Ces potentiels sont présents au niveau de I'électrode de mesure et de
I'électrode de base. Ainsi, lors de la mesure de la di érence de potentiel entre ces deux
électrodes, la composante associée a cette di usion s'annule car les deux électrodes sont
placées dans des conditions similaires. Le volume de boue de bentonite et d'eau salée a
utiliser est fonction de la nature du sol, de l'ordre du dixieme de litre pour un terrain
compact et humide, un litre pour un terrain sableux et sec.

Pour diminuer I'in uence des hétérogénéités locales, pour chaque station de mesure, le
signal PS a été mesuré dans cing trous répartis sur un cercle d'un metre de diameétre. La
mesure retenue pour la station est la moyenne de ces cinq mesures et I'écart type donne

une estimation sur la déviation standard associée. De telles précautions sont a prendre

4“Nom industriel donné aux argiles trés conductrices, constituées essentiellement de montmorillonite,

et possédant une grande surface spéci que.
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lorsque le sol est tres hétérogene et sec. Dans le cas de sites faiblement bruités (cas de la
prospection en milieu volcanique), il n'est pas nécessaire de rajouter de la bentonite dans

les trous de mesure et une seule mesure par station est su sante.

En n, pour chaque nouvelle base, la di érence de potentiel statique entre deux élec-
trodes a été mesurée. Cette mesure consiste a disposer les deux électrodes dans le méme
trou (celui de la base) et de mesurer la di érence de potentiel électrique. Si les électrodes
n'ont pas dérivé, la di érence de potentiel est trés faible, voire nulle. Pour les électrodes
Petiau, nous avons mesuré une polarisation statique inférieure a 3 millivolts. Mais des
dérives sont parfois possibles entre les électrodes car elles ne vieillissent pas toujours de la
méme maniere. Ce vieillissement se caractérise par un déplacement de I'équilibre chimique
entre le plomb et le chlorure de plomb. Ces dérives peuvent atteindre plusieurs dizaines
de millivolts au bout de plusieurs années. Cette di érence de potentiel mesurée en début

de pro | est ensuite retranchée a I'ensemble des mesures rattachées a cette base.

1.45.3 Les boucles

Certains des pro Is sont disposés de maniére a se refermer sur eux méme constituant
ainsi des boucles. Le long de chaque boucle, la somme algébrique des di érences de poten-
tiel doit tendre vers zéro. En e et, le loi de Kircho des circuits électriques énonce qu'en
dehors du volume source, la somme des potentiels électriques sur une ligne fermée est
nulle. Si ce n'est pas le cas, la valeur obtenue constitue une erreur de fermeture de boucle.
Pour assurer la cohérence de I'ensemble des mesures, il faut refermer la boucle a zéro, en
redistribuant équitablement I'erreur de fermeture de boucle sur chaque base constituant

la boucle.

A n d'e ectuer une cartographie PS, toutes les valeurs de potentiel doivent étre réfé-
rencées par rapport a une méme base, appelée station de référence globale . Pour cela,
un calcul algébrigue est réalisé pour rattacher les valeurs PS relatives a chaque pro | et
boucle entre elles. On forme ainsi un réseau de mesures PS rattachées a une méme base,

qui peut ensuite étre représenté sous forme d'une carte d'iso-valeurs PS.
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1.4.5.4 Conclusion de la méthodologie

Les précautions décrites dans cette section sont indispensables a n de constituer une
carte PS able et représentative sur de grandes distances. Sur nos sites d'étude, en pre-
nant compte de ces précautions, nous avons obtenu des deéviations standards moyennes
de l'ordre de 10-15 mV (cf. chapitre 5.1.2.1). Ce qui reste trés acceptable comparé a I'am-
plitude des signaux mesurés (plusieurs centaines de mV, chapitre 5.1.2.1) et comparé a
la littérature. Fournier (1989) a estimé sa déviation standard a 20 mV. Birch (1993) a
observé une erreur de 5 a 10 mV sur chacune de ses stations de mesure. Corwin & Hoover
(1979), Perry et al. (1996), Panthulu et al. (2001) et Revil et al. (2004b) ont obtenu une
erreur de 5 mV. Himmann et al. (1997) qui a réalisé au moins 20 mesures par station

a obtenu une déviation standard de 3 mV.

1.4.6 Applications

Malgré l'ancienneté de la méthode PS et ses nombreux domaines d'application (pros-
pection pétroliere et miniére, géothermie, volcanologie, hydrologie...), l'utlisation de la PS
sur des sites contaminés a été tardive.

Weigel (1989) a e ectué du monitoring PS a partir d'un réseau de 216 électrodes dans
le but de délimiter I'extension des zones contaminées. Il a observé une corrélation entre
de faibles valeurs de PS (40 mV) et la limite du panache de contamination associé a
une décharge. Sur un site contaminé par du sel dissous provenant d'un dépo6t de potasse,
il observe une diminution de quelques dizaines de mV du signal PS dans les zones ou
les concentrations en sel sont élevées. Mais, une telle variation est probablement d'origine
électrocinétique car le coe cient de couplage électrocinétique varie avec la salinité (Pengra
et al. (1999)).

Hammann et al. (1997) ont réalisé une prospection PS au Nord de la Suisse aux abords
de deux décharges, dont lI'une contient des déchets industriels et domestiques, et l'autre
des matériaux de construction. lls ont observé des anomalies PS distinctes au niveau des
décharges avec une amplitude d'environ 30 mV pour la décharge de déchets industriels
et domestiques, et entret50 et +75 mV pour la décharge de matériaux de construction.
Hammann et al. (1997) expliquent cette di érence de polarité et d'intensité du signal PS

par la nature des déchets.
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Nyquist & Corry (2002) ont observé une diminution rapide du signal PS d'envrion -50
mV au passage dans une zone anaérobie associée a la présence de bactéries.

Des anomalies PS négatives ont également été observées sur des sites contaminés
par des hydrocarbures. Perry et al. (1996) ont mis en évidence une corrélation entre
les concentrations en hydrocarbure total et des anomalies PS négatives dont I'amplitude
est d'un ordre de grandeur plus élevée que le signal PS local.

De méme, Vichabian et al. (1999) ont également mesuré des anomalies PS négatives.
Mais, ces auteurs ne disposaient pas de mesures géochimiques ou micro-biologiques pour
mettre en évidence une éventuelle corrélation avec les concentrations en hydrocarbures.
Récemment, Béhaegel et al. (2004) ont réalisé des mesures géoélectriques sur une ancienne
cockerie. lls ont montré que les zones contaminées apparaissent clairement sur les cartes

PS par des anomalies négatives de50 mV.

Fig. 1.11 Carte PS d'un site contaminé par des hydrocarbures (LNAPL) au Michigan (adaptée de
Sauck et al. (1998)). Les mesures PS ont été e ectuées selon un maillage de 15,285,25 m. Les lignes

en point-tillés délimitent I'extension de la zone contaminée, déterminée a partir de mesures géochimiques

En revanche, Sauck et al. (1998) ont mesuré des anomalies PS positives délimitant

I'extension d'un panache d'hydrocarbures (LNAPL-Light Non-Aqueous Phase Liquid dans
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la terminologie anglo-saxonne) de conductivité élevée (gure 1.11).
Malgre I'ensemble de ces mesures de terrain, aucun de ces auteurs n'a proposé de
modéle théorique permettant d'expliquer la corrélation entre les anomalies PS et la loca-

lisation de la contamination.

1.4.7 L'interprétation des signaux PS

La majorité de ces auteurs est d'accord sur le fait que les anomalies PS observées
sur les sites contaminés ne sont pas associées a un e et d'électro ltration mais plutot
a des phénomenes électrochimiques associés a la di usion des ions dans le panache de
contamination (Sauck et al. (1998)) et/ou des e ets d'oxydo-réduction (Hammann et al.
(1997)) engendrés par les bactéries (Vichabian et al. (1999)). La théorie relative a ce
phénomene étant peu connue, les méthodes d'inversion des signaux PS développées dans

le cas de sites contaminés sont rares.

Hammann et al. (1997) ont repris les travaux de Patella (1997a) sur la tomographie
des sources PS ponctuelles (chapitre 3.2.1). lls ont testé cette méthode sur plusieurs
exemples synthétiques pour en dé nir les capacités et limites. Les principaux inconveé-
nients concernent la di culté de la méthode a dissocier les sources ponctuelles entre elles
(probléme d'aliasing) et sa sensibilité au bruit (les calculs sont réalisés sur le champ élec-
trique, i.e sur la dérivée des mesures PS). Cette technique leur a tout de méme permis de
localiser des sources positives et négatives distinctes a I'aplomb des bordures des décharges
ou la variation de PS est importante. Mais elle n‘a pas permis d'estimer |'extension du pa-
nache de contamination. Cette méthode, e cace pour localiser des sources ponctuelles, ne
semble pas adaptée pour les panaches de contamination car les sources sont plus étendues

et probablement dipolaires.

Minsley et al. (2003) ont récemment entrepris des recherches sur l'inversion des si-
gnaux PS mesurés sur des sites contaminés, pour localiser les sources en profondeur et en
déterminer leur intensité. Pour cela, ils utilisent une approche par moindres carrés géné-
ralisés basée sur la loi de conservation du courant électrique. L'objectif est de retrouver le
modele de distribution des sources électriques (sources de courant positives et négatives)

qui explique au mieux les données de terrain, sachant que ce probleme inverse est par
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nature sous-déterminé. lls ont appliqué cette inversion sur des mesures PS réalisées en
surface et dans des forages sur un site contaminé par des hydrocarbures (DNAPL) au
Sud de la Californie. Une telle distribution des électrodes leur permet ainsi de contraindre
I'inversion en profondeur. Malgre une faible corrélation entre les résultats de leur inver-
sion et les mesures géochimiques, cette approche est tres prometteuse pour caractériser
la géométrie et l'intensité des sources PS associées aux sites contaminés. Il reste cepen-
dant & prendre en compte la composante électrocinétique ainsi que les sources de courant

secondaires associées aux hétérogenéités de resistivité électrique.

Dans le cas de sources PS d'origine électrocinétique, les méthodes d'interprétation ont
connu un développement récent et rapide (Fournier (1989), Birch (1993), Patella (1997a),
Birch (1998), Sailhac & Marquis (2001), Darnet et al. (2003), Revil et al. (2003)). Dans

le chapitre 3, nous développons quelgues unes de ces technigues.

1.5 Conclusion

De ces trois méthodes géoélectriques (tomographie de résistivité électrique, polarisa-
tion provoquée et potentiel spontané), la méthode de potentiel spontané (PS) est la seule
a étre a la fois sensible a la dynamique et la géochimie des écoulements dans le sous-sol.
De plus, elle est la plus économique et I'une des plus simples d'application sur le terrain.
Cependant, du fait de la multiplicité de ses sources, la notoriété de la PS reste fragile
D'autant plus qu'elle manque cruellement de modeles physiques permettant d'expliquer
le couplage entre signaux PS et la chimie du panache de contamination.

Ce travail de thése vise donc a améliorer I'image de la PS au sein des méthodes
géophysiques, en démontrant son réel potentiel pour la détection de zones contaminées
et en proposant des explications relatives aux phénoménes sous-jacents. Ainsi, comme le
proposent les auteurs Nyquist & Corry (2002), la PS trop souvent considérée comme le
vilain petit canard de I'hydrogéophysique pourrait se transformer en un cygne blanc .

Avant d'expliquer l'origine des signaux PS rencontrés sur les sites contaminés, nous
allons tout d'abord présenter la théorie de la PS associée a I'écoulement de I'eau dans un
milieu poreux. Ce phénomene, appelé électro ltration, est également présent sur les sites

contaminés puisqu'il est associé aux gradients de hauteur piézométrique de l'aquifére.
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Chapitre 2

Le phénomene d'électro Itration

Dans ce chapitre, nous allons décrire le phénoméne d'électro Itration qui correspond
a la génération d'un champ électrique en réponse a une circulation de uides dans le
milieu poreux ou fracturé d'une roche (Ishido & Mizutani (1981), Revil et al. (1999a)).
Nous étudierons dans un premier temps l'origine de la force électromotrice du couplage
entre les ux hydrique et électrique. Puis, nous utiliserons les équations constitutives et
la théorie du potentiel pour quanti er ce couplage a I'échelle de la mesure géophysique.
En n, la derniere partie est consacrée a I'in uence de di érents parametres du milieu sur

le phénomene d'électro Itration.

2.1 La force électromotrice

Nous avons vu dans le chapitre 1.4 que les anomalies de potentiel spontané sont as-
sociées a des gradients de potentiel chimique des porteurs de charges. Dans le cas de

I'électro Itration, la densité de courant source () du signal PS s'écrit :

Js= Lsr ¢ (21)
aveclL¢ un terme de couplage électrocinétique de I'eau porale et le potentiel chimique
des molécules d'eau qui servent de solvant pour les porteurs de charges (cations et anions).

A partir de la thermodynamique, on exprime le gradient du potentiel chimique e ectif de

35
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I'eau des pores par rapport aux fonctions d'état, tel que (Chu et al. (1983)) :

ro+=kyIrInCs+ s(rp Q) sr T; (2.2)
@F
f — ; (2.3)
@p C¢;T
@1
St — ; (2.4)
@T Ciip

our  estle gradient de potentiel chimique des molécules d'egu,est la pression du
uide, ; est la densité de masse de I'eak;, la constante de Boltzmann {;38 10 3

J K 1), C; est la concentration des molécules d'eau,; et s; sont les volumes molaires
spéci ques et I'entropie spéci que de I'eau des pores @t est la température. Dans la
zone de saturation, la force motrice de l'eau est la hauteur piézométrighe reliée a la
hauteur d'élévation z et a la pression de la colonne deau p=;gavec = h z

(e.g. Domenico & Schwartz (1997)). Dans des conditions isothermales, en négligeant la
pression osmotique, et en supposant que la pression des pores est seulement contrélée par

la hauteur piézométrique, le gradient de potentiel chimique de I'eau peut s'écrire :
r¢+= ¢orh: (2.5)

Dans ce chapitre, nous établirons I'expression du potentiel électrique mesuré en surface
en fonction de ce gradient de hauteur piézométrique. Mais avant cela, nous allons voir que
cette force électromotrice trouve son origine a l'interface entre le minéral de la roche et

I'espace poral.

2.2 Origine du phénomene : la double couche électrique

2.2.1 Un exces de charges

Le couplage hydro-électrique est associé a la présence d'un exces d'ions, qui est entrainé
par le mouvement de I'eau porale. Etant donné que la densité de courant correspond au
ux net de charge (quantité de charges passant par unité de surface du milieu poreux et
par unité de temps), I'existence d'un exces de charges dans le volume poral, transporté par
le ux hydrique, est responsable d'un courant électrique. Pour comprendre la présence de
cet exces d'ions, nous allons discuter les phénomeénes électrochimiques qui prennent place

a |I'échelle du milieu poreux.
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A cette échelle, la surface des minéraux posséde une charge électrique (généralement
négative) due a des phénomeénes électrochimiques entre la surface du minéral et l'eau
des pores. Ces phénomeénes incluent : des substitutions isomorphiques de certains cations
dans le réseau cristallin du minéral dans le cas des alumino-silicates (e.g®; Adar Mg?*),
des interactions chimiques entre les groupes hydroxyles réactifs a la surface du minéral
(silanols et aluminols) et I'électrolyte, et des échanges acide-base entre les groupes de
surface aluminol et silanol et I'eau des pores. La surface chargée du minéral crée ainsi un
champ électrostatique, qui vient perturber la distribution des ions et des molécules polaires
de I'électrolyte. Selon leur signe, les anions et cations de I'électrolyte sont repoussés ou
attirés par la surface chargée du minéral. Si la charge du minéral est négative (cas des
minéraux argileux a pH=7), alors les cations vont venir se placer a proximité de la surface
chargée, conservant ainsi la neutralité globale du systeme. Dans cette zone, appelée zone
di use, les charges ioniques obéissent a une distribution de Boltzmanrdécrivant la

diminution progressive de la densité de charge ionique avec la distance a la surface chargée.

2.2.2 La double couche électrique

Le modele couramment accepté pour expliquer cette distribution ionique est le modéle
de double couche électrique (DCE (Revil et al. (1999a)). La gure 2.1 présente ce modéle
pour un minéral de silice qui possede une charge de surface négative et un électrolyte
binaire symétriquel : 1composé d'ions Na et ClI complétement dissociés. Les di érentes

couches sont :

1. une couche compacte appelée couche de Stern, ou les cations de la solution sont
adsorbés a l'interface solide/liquide. Ces ions conservent ou non leur sphéere d'hy-
dradation. On parle de sphere interne ou externe suivant le degré de complexation

avec les sites de surface du minéral ;

2. une couche di use dite de Gouy-Chapman, qui contient des ions hydratés en quantité
su sante pour équilibrer le dé cit de charges de la surface du minéral. Les ions

sont ainsi en équilibre entre leur di usion dans la phase liquide et leur attraction

1Distribution exponentielle du nombre d'ions par unité de volume en fonction de la température et du

potentiel de Stern.
20u EDL dans la terminologie anglo-saxonne.
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électrostatique par la paroi du minéral. lls sont donc potentiellement mobiles.

Fig. 2.1 Schéma de la triple couche électrique a la surface des minéraux.

On peut aussi diviser la couche de Stern en deux couches, et I'on parlera alors de triple

couche électrique. Ces deux couches sont :

1. le plan interne de Helmholtz (IHP : Inner Helmholtz Plane), qui correspond au plan

passant par le centre des ions partiellement dissous accolant au solide,

2. et le plan externe de Helmholtz (OHP : Outer Helmholtz Plane) dans lequel les ions
sont hydratés et maintenus par l'attraction électrostatique de la surface chargée du

minéral.

L'épaisseur de la couche diuse est caractérisée par la longueur de Debye (m).
Cette longueur correspond a la distance a partir de laquelle les perturbations associées a
la surface chargée du minéral sont négligeables. Cette longueur est de I'ordre de I'Angstrom
(Revil & Glover (1997)) et dépend fortement de la concentration des especes ioniques et

de la charge des ions de I'électrolyte :
r—
r Oka

D= Z@NI (2.6)

avec  la permittivité électrique du vide (o = 8;84:10 !?), | la constante diélectrique

relative, e la charge élementaire de I'électron (1,602 10 ° C), N le nombre d'Avogadro
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(6,023 10?®* mol.L ) et | la force ionique de I'eau (mol ) dé nie par :

| =2  Z°C (2.7)

avec C; la concentration de l'espece ionique et z; sa valence. L'expression 2.6 montre
gue I'épaisseur de la couche diuse diminue avec l'augmentation de la concentration en
especes ioniques. Ainsi, la longueur de Debye sera plus grande pour une eau douce que
pour une eau salée. Par exemple, pour une eau pure salée de salinité 0,001 moNaCl)

a2® C, p 95A, alors que pour une eau salée 20,2 molt, p 7A.

2.2.3 L'écoulement de I'eau

Dans ce modele de double ou triple couche, les charges se compensent et le syteme reste
globalement électroniquement neutre. Lors d'un mouvement du uide dans l'espace poral
connecté (i.e. gradient de pression hydrique), les ions de I'électrolyte libre ainsi que les
charges en exces de la couche di use vont étre entrainés dans la direction de I'écoulement,
créant ainsi un courant électrique dit convectif. Cette densité de courant source a I'échelle
du milieu poreux est a l'origine de signaux électromagnétiques éventuellement mesurables

a la surface du sol.

Ce mouvement relatif entre le solide et le liquide induit un cisaillement de la couche
di use. La surface hydrodynamique ou la vitesse du uide est nulle lorsque I'eau circule
a travers le milieu poreux, est appelée plan de cisaillement. Le potentiel électrique sur ce
plan de cisaillement est appelé potentiel zéta. Il représente un parametre fondamental

dans la description des propriétés électrocinétiques.

Revil & Leroy (2001) ont montré que, pour la plupart des minéraux, ce plan de cisaille-
ment pouvait étre confondu avec la couche externe de Helmholtz (OHP) car il se situe a
guelques Angstrom de cette couche. Le potentielpeut donc étre assimilé au potentiel
électrique de la couche de Stern (Pride (1994), Revil et al. (1999a)).
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2.3 Quanti cation de ['électro ltration

2.3.1 L'équation d'Helmholtz-Smoluchowski

C'est ala n du XIX °siecle, avec les expériences d'Helmholtz (1879), que la théorie de
la double couche électrique a permis d'expliquer le lien entre I'écoulement de I'eau dans
le réseau poral d'un échantillon et le champ électrique qui en résulte.

Suite a cet écoulement, des charges électriques de signe opposeé a celles présentes en
exces a l'interface entre le minéral et I'électrolyte, viennent s'accumuler sur les extrémités
de I'échantillon. Cette accumulation de charges crée ainsi un champ électrique. Un courant
de conduction des ions, de sens opposé au courant de convection, est alors engendré et
assure la neutralité électrique de I'échantillon. La di érence de potentiel électrique mesurée
aux extrémités de I'échantillon est appelée potentiel d'électro Itration.

La relation de base de I'électro Itration a été énoncée par Smoluchowski (1903). Cette
relation assicie le gradient de potentiel électrique et le gradient de pression uide qui en
est la cause. Cette relation est appelée équation d'Helmholtz-Smoluchowski :

I r o
— __ _— 2-8
p . CHS ( )

ou ' et p sont respectivement la di érence de potentiel électrique et la di érence de
pression du uide aux bornes du milieu poreux,, est la permittivité électrique du vide

(0 = 8;8410 '?), , la constante diélectrique relative du uide, ; la conductivité du
uide (S m 1), la viscosité dynamique du uide (Pa s), est le potentiel zéta (V)

et Cys le coe cient de couplage électrocinétique. Cette équation a été établie pour un
écoulement laminaire dans un milieu poreux ou la conductivité de surface est négligeable
devant la conductivité du uide. Cette expression ne fait intervenir aucun coe cient
textural, ce qui signi e que le coe cient de couplage électrocinétique est indépendant de
la microstructure. On notera également que le signe du potentie] qui correspond a celui

de la charge de surface du minéral, détermine le signe du coe cient de couplage.

2.3.2 Les équations constitutives

Soit un volume poreux élémentaire considéré comme isotrope, saturé par un électrolyte

en équilibre chimique avec les grains du milieu poreux, nous supposons que :
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I'écoulement dans ce milieu poreux est monophasique et laminaire,

I'épaisseur de la double couche électrique est négligeable devant le rayon de courbure
des pores,

les ions dans la couche di use obéissent a une distribution de Boltzmann.

D'aprés la thermodynamique des processus irréversibles, les ux sont linéairement
reliés aux forces thermodynamiques qui les créent. Par exemple, a travers la loi de Darcy,
le ux hydraulique est linéairement fonction du gradient de la pression uide des pores. De
méme, la loi d'Ohm indique que le courant électrique est proportionel au champ électrique.
Ainsi, les lois régissant deux phénomenes couplés sont des relations linéaires. Dans le cas
du phénomene électrocinétique, les ux hydrique et électrique sont linéairement reliés
entre eux a travers des relations constitutives macroscopiques. Ces relations opérent a
I'échelle du milieu poreux, c'est a dire a I'échelle du volume élémentaire représentatif. Le
couplage entre la densité de courart (A.m ?) et le ux hydraulique U (m.s 1) s'écrit
alors (e.g. Ishido & Mizutani (1981)) :

J= Luf" Lo(Fp 9, (2.9)
o= L21r~' L22(r~p f'g): (210)

ou' est le potentiel électrique (V),p est la pression du uide (Pa) dé nie parp= ;g =

h z, g est l'accélération de la pesanteur (m.€), ; est la masse volumique du uide
(kg.m 3). Les Lj sont des coe cients phénoménologiques appelés coe cients de cou-
plage entre les ux (électrique et hydraulique) et les forces thermodynamiques qui les
engendrent.L; et L,, sont des coe cients propres, tandis que. 1, et L,; désignent des
coe cients de couplage. Les exigences du second principe de la thermodynamique se re-
portent directement sur le signe des coe cientd ;i , qui doivent alors étre dé nis positifs.

De plus, la relation de réciprocité d'Onsager (1931) impose que, = Lo;.

On dé nit alors le terme L comme coe cient de couplage entre les lois généralisées de
Darcy et dOhm (m?V s 1). Cecoecientvérie L = L= Ly etL? Lyl Il est
relié aux parametres qui caractérisent le milieu poreux par (Lorne et al. (1999), Pengra
et al. (1999), Revil & Leroy (2001)) :

L= (2.11)
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avec ; = , g la constante diélectrique du uide (F m 1), ; la viscosité du uide (Pa s),

le potentiel zéta (V) et F le facteur de formation électrique du milieu poreux dé ni par
le rapport de la conductivité électrique de la roche saturée sur la conductivité de la roche
seche. La loi expérimentale d'Archie (1942) relie ce rapport a la porositégpar F = ™,
ou m le facteur de cimentation qui varie selon le degré de consolidation de la rocmeest

généralement compris entre 1.5 et 2.5 pour des roches sédimentaires.

Les lois d'Ohm et de Darcy classique impliquent,; = et L,, = k= respective-
ment, avec la conductivité électrique du milieu poreux (S m?!) et k sa perméabilité
(m?). A partir de ces considérations, les équations constitutives 2.9 et 2.10 du phénomeéne

d'électro ltration s'écrivent :

o= L Stp 9 (2.13)

L'équation 2.12 correspond a la loi d'Ohm généralisée composée d'un courant de
conduction (premier terme) et d'un courant de convection (second terme). Le courant
de conduction est le courant électrique régit par la loi d'Ohm et le courant de convec-
tion est induit par le mouvement des charges électriques de la double couche électrique
(phénomeéne électrocinétique).

L'équation 2.13 correspond a la loi de Darcy généralisée. Le premier terme est associé a
I'e et electro-osmotique (réciproque de I'électrocinétique) ou le ux hydraulique est induit
par une di érence de potentiel électrique. Le second terme est la loi de Darcy classique ou
le ux hydraulique est induit par une di érence de pression du uide. Dans la majorité
des cas, exception faite des argiles, le champ électrique n'a pas d'e et sur la vitesse de

Darcy, donc l'e et electro-osmotique est négligeable, soit :
~. k,
Lr —(Fp +9: (2.14)

On obtient alors I'équation classique de Darcy :

K_
—F

U= p= Kih; (2.15)
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avec h la hauteur piézométriqgue (m) etk la conductivité hydraulique (m s !) dé nie

par :

k
K=<"9 (2.16)
Ainsi en combinant 2.15 dans 2.12 on exprime la densité de courant totdfeen fonction

du gradient de potentiel électriqueg™' (loi d'Ohm) et du gradient de pression hydraulique

rp:

F= o+ (2.17)

Js= Lfp (2.18)

On dé nit un parameétre fondamental appelé coe cient de couplage électrocinétique, en

égalant a zéro la densité de courant, solt =0, d'ou :

@' L
C= = = 2.19
@p J=0 ( )

2.3.3 L'équation de Poisson

Nous allons maintenant relier la densité de courant présente dans le sous-sol au po-
tentiel électrique mesuré a la surface du sol. Pour cela, considérons un milieu composé
d'un volume source noté ; (interne) et d'un volume externe a cette source noté.. Ces
deux volumes sont caractérisés par des conductivités électrigueset  respectivement.

Le volume source ; représente le volume poreux dans lequel I'écoulement du uide a
lieu (i.e. zone saturée),  correspond a la zone vadose @ est la limite entre ; et .

Bien que, sous l'e et de la capillarité le niveau piézométrique de l'aquifére ne corresponde
pas a une interface bien marquée, nous considérerons par la suite cet e et négligeable et
par conséquent@ sera assimiliée a la hauteur piezométrique de I'aquifere (Fig. 2.2). En
appliguant I'équation de conservation de la charger(:J" = 0) a I'équation 2.17 (limite

quasi-statique des équations de Maxw&)| on obtient :

Fi( E)= = (2.20)

3L'information électromagnétique étant transmise de facon quasi-instantanée dans le systéme, les

équations de Maxwell sont prises dans leur limite quasi-statique (di usion).
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ou = (en A m 3) représente la densité volumique de courant source tel que :
== FLfp+ L 2p: (2.21)

A partir de cette expression, on voit que des sources naturelles de courant électrique de
nature électrocinétique peuvent étre creees :
1. par un gradient de pression uide non perpendiculaire & une variation du coe cient

de couplage électrocinétique (premier terme),
2. par des variations horizontales du coe cient de couplage électrocinétique,

3. par un laplacien non nul du gradient de pression uide.

Fig. 2.2 Schéma du niveau piézométrique associé a un aquifere non con né. ®(z(x)) correspond au
point d'observation, et M( ,h) le point source localisé sur le niveau piézométrique@ ). + est le vecteur
distance entre ces deux pointsh le vecteur unité perpendiculaire au niveau piézométrique de l'aquifére, et
75 le vecteur unité normal au volume source. La zone saturée; et la zone non-saturée (zone vadose),
sont caractérisées par des conductivités électriques et . et des coe cients de couplage électrocinétique

C; et Cg, respectivement.

Cette densité peut aussi s'exprimer en terme d'une distribution volumique équivalente

d'un moment dipolaire tel que= =  :P, avecP est un vecteur polarisation équivalent

tel que :

P= Lfp (2.22)
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En supposant une distribution constante de la conductivité dans chaque volune ( = 0),

de I'équation 2.20 on obtient I'équation de Poisson :

8
SEP)=6r2

F2 (=
Or2 o

(2.23)
avec ; la zone saturée en eau (nappe phréatique) et la zone vadose. Les conditions
aux limites imposent que la composante normale de la densité de courant soit continue a

I'interface @ , soit :

(Je  Ji)hs = Pifg; (2.24)
(i e )R = Pifk (2.25)

ou A est le vecteur normal a la surfac@ (Fig. 2.2).
Furness (1993) montre que la solution de I'équation de Poisson (2.23) avec les condi-

tions aux limites 2.24, s'écrit :

Z 1 Z
GrrrP@r9%v = P %:ns(rdG(r;r9ds
i Z e @
e | ' e(rAas(r9:r G(r; r 9ds (2.26)

e @

'(r>=1e

En utilisant le théoreme de la divergence pour la deuxiéme intégrale, on obtient :

Z Z
P(r9nas(rdG(r;r%ds= r: PI9:Grr9 dv (2.27)
@ .

En introduisant cette expression dans 2.26, on obtient :

Z
'(r)= 1 P(r9:r%G(r;r Ydv
e 7
- " (rYns(r9:r %G(r; r 9ds: (2.28)

e @

En remplacantP par Lf p (Eq. 2.22), on obtient :

z
' ()= L Fp(r9:r G(r;r 9dv
e i 7
- (1 as(r9:r G(r; r 9ds: (2.29)

e @
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Utilisons le théoreme de la divergence pour la premiére intégrale, soit :

Z Z
Fp(rd:rG(rr9dv= r: p(rd:rGrrY dv
i iZ
p(rYas(r9:r 2G(r; r Ydv (2.30)
Z i
= p(r9ns(r9:r %G(r;r9ds (2.31)
@

car G(r; r 9 est harmonique ¢ 2G(r;r 9 = 0). L'expression 2.29 devient alors :
Z

M= prYR G Yds
@ Z

e

e | ' o(r9ns(r:r G(r; r 9ds: (2.32)

e @

En utilisant la dé nition du coe cient de couplage d'électro Itration C décrit dans

I'équation 2.19, on montre quep peut s'écrire :

p= I : (2.33)
En utilisant cette I'expression et i= ¢ le rapport des conductivités électriques, 2.32
s'écrit :
Z
"= L )+ ter) T e(r)] As(r:r B(rr9ds (2.34)
@

Furness (1992) montre que le saut de potentiel' (r) a la surface@ peut s'écrire :

B N (S BT (S (2.35)

Ce saut de potentiel est caractéristique d'une distribution dipélaire de charges au niveau
de la surface piézométrique comme proposé par Fournier (1989) et Birch (1993) et Birch

(1998). Ainsi 2.34 devient :

7
Z

)= [ e(r9] As(rY:r %G(r;r9ds (2.36)
@

De plus, sachant quée ;(r%) = Ch(r9 et' ¢(r9 = Ch(r9% avecC%et C? les coe cients
de couplage d'électro Itration reliés a la hauteur piézométrique en milieu saturé et non

saturé respectivement, 2.36 s'écrit :
7

—_

' (r) = [ C° CI h(r9as(r%:r%G(r;r9ds (2.37)
@
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2.3.4 Expression nale du potentiel spontané

Pour obtenir les expressions nales du potentiel spontané mesuré a la surface du sol,
calculons la fonction de Green de I'équation de Poisson (2.23). Cette fonction est solution

de :
8
< 3¢ %r2 g

F2G(r) =
Or2

(2.38)
ou 3(r r9 représente la distribution volumique 3D en dirac au point source. La solution
de cette fonction de Green pour un demi-espace homogene avec les conditions aux limites

Ar' =0, est:

G(r;r9= 4 r(]+jr % (2.39)

ou r%est I'image miroir du point source par rapport a la surface du sol. Si la topographie

du sol est relativement faible, la fonction de Green se réduit a :

1
jror9

G(r;r9 = zi (2.40)

L'expression 2.37 s'écrit alors :

h(r9

@

e ©° 0 ROOG D
(=5 i g OS (2.41)

rgs

avecc’ le coe cient de couplage apparent tel que®= C° C?
Si la résistivité de la zone vadose (14) est plus forte que la résistivité de l'aquifere
C® CJ il est clair que ces contrastes de conductivité jouent un réle primordial dans
l'amplitude des signaux électrigues mesurés a la surface du sol. Ce contraste dans le
sous-sol peut étre déterminé par la méthode de résistivité électrique.

Si la conductivité électrique est relativement uniforme 1, I'on retrouve le modele
de Fournier ouc® C° C2 (cf. chapitre 3.3.2 et équation 6 dans Fournier (1989)). Four-
nier (1989) et Birch (1993) utilisent également I'approximationC?  C° car I'amplitude
du coe cient de couplage diminue quand la saturation en eau diminue (chapitre 2.4.2).
Ainsi, lorsque la frange capillaire au sommet de l'aquifére est mince, il est possible d'uti-
liser I'approximation c® C°% En revanche, si cette zone de capillarité est importante, le

coe cient de couplage C2 dans la zone vadose ne doit pas étre négligé.
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Sur le terrain, la mesure du potentiel spontané se fait toujours par rapport a une élec-
trode de référence dont le potentiel est notéy,. Nous notonshg la hauteur piézométrique
a ce point de référence. L'expression du potentiel spontané mesuré entre I'électrode de

mesure et |'électrode de référence s'écrit alors :

S NG
(r) 0 > @(h(r) ho)w)ds. (2.42)

La partie sous l'intégrale correspond a I'angle solide sous lequel la source est vue du
point d'observation P. Si ce point d'observation est su sament proche de la source, nous
avons =2 . On peut ainsi obtenir une approximation du premier ordre du potentiel

spontané mesuré en un poinP (x; h) situé a la surface du sol :

' (xh)  c(h(x;h) o) (2.43)

avec X, h les coordonnées du point d'observation. La contribution électrocinétique du

potentiel spontané est ainsi proportionelle a la di érence de hauteur piézométrique.

2.3.5 Inuence de la conductivité électrique du sol

L'équation de conservation de la densité de courant électrique nous a conduit a I'ex-
pression 2.20. A partir de cette expression, nous avons établi I'expression du potentiel
électrigue mesuré a la surface du sol, en supposant une distribution de conductivité élec-
trigue continue dans le sous-sol (Eq. 2.42). Or, lors d'une étude sur un terrain hétérogene,
les variations de conductivité électrique doivent étre prises en compte car elles in uencent
considérablement les courants électriques dans le sous-sol.

En considérant ces hétérogénéités, I'équation de Poisson (Eq. 2.23) s'écrit :

1 F
r2((P)= =rL(Fp g + —E (2.44)
{z—} | {z-}
sources primaires sources secondaires

Le potentiel électrigue mesuré en surface résulte donc de deux contributions :

1. des sources primaires associées a des densités naturelles de courant source et

2. des sources secondaires associées a des hétérogénéités de résistivité électrique dans

le sous-sol.
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Ces hétérogénéités, qui perturbent la distribution du champ électrique, sont représentées
de facon ctive par des accumulations de charges sur les surfaces de saut de résistivité.
Une campagne de mesures de potentiel spontané doit donc, en principe, étre complétée
par des mesures de résistivité électrique.

Nous allons maintenant passer en revue les di érentes propriétés du milieu poreux qui

in uencent le couplage électrocinétique.

2.4 Le coe cient de couplage électrocinétique

2.4.1 Sa gamme de variation

Le paramétre fondamental habituellement utilisé pour décrire en laboratoire le phéno-
meéne élecrocinétique est le coe cient de couplage électrocinétique, associé aux variations
de pression uideC (Eg. 2.19).

En prenant en compte la conductivité de surface ), Revil et al. (1999b) ont complété
I'expression d'Helmholtz-Smoluchowski (Eqg. 2.8) en exprimant le coe cient de couplage
électrocinétique au moyen d'une fonctioid ( ), qui dépend du rapport entre la conducti-
vité de surface des minéraux et la conductivité du uide (= = ¢). C s'écrit alors :

_ro 1 _ Cgys
€= ¢ e H()  H();

avec Cys le coe cient de couplage électrocinétiqgue d'Helmholtz-Smoluchowski. D'aprés

(2.45)

Reuvil et al. (2002a), la fonctionH ( ) est bornée par :

F= H() 1 (2.46)
f

On dé nit aussi un coe cient C° associé aux variations de hauteur d'eau tel que® =

¢ g C. Ce coe cient est alors compris entre :

t9r 0 i CY% 9 (2.47)
) |-z
eau douce ou présence d'argile eau saline

La partie de gauche de l'inégalité 2.47 s'applique aux eaux dans lesquelles la conductivité
de surface prédomine (; s). La partie de droite correspond a I'équation d'Helmholtz-

Smoluchowski (Eqg. 2.8) pour un milieu poreux faiblement argileux ou pour un électrolyte
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tres salin donc trés conducteur. Dans cette limite, le coe cient de couplage est indépen-
dant de la texture du milieu poreux, étant donné que la perméabilité est su samment
grande pour permettre au uide de s'écouler dans le réseau poreux.
En prenant les valeurs suivantes typiques d'une eau souterraine;: = 80 o (¢ =
88 102 Fm 1), ; =10°kg.m et ; =8:84 10 “kg.m s 1, 2.47 peut s'écrire :
7:88 10 3F— j CY 7:88 10 *— (2.48)

S f

avecC%exprimé en mV m 1. Pour avoir une idée de la gamme de variation dg&° prenons

les valeurs suivantes d'une eau doucers 2 102S.m et = 30mV (Revil & Leroy

(2001)), ainsi que les valeurs suivantes pour un sable argileux contenant de la smectite :
= 30mV,F =20et s =0:1S.m? Avec ces valeurs, le coe cient de couplage

électrocinétique est compris entr€'  -11 mV.m !etC' -0.1 mV.m 1

L'inégalité 2.47 montre que le coe cient de couplage électrocinétique dépend de para-
metres physiques (facteur de formation, perméabilité), chimiques (conductivité du uide
et de surface, pH) et externes (température, saturation en eau). De plus, nous voyons
gue le signe du potentiel détermine le signe du coe cient de couplage électrocinétique.
A n dinterpréter les mesures de terrain et de valider les modéles, il est nécessaire de

comprendre |'e et de ces principaux parametres sur le phénomene d'électro Itration.

2.4.2 Paramétres in uencant le phénomene d'électro ltration
2.4.2.1 La conductivité électrique du uide

En considérant un environnement ne contenant pas d'argile, la partie droite de l'inéga-
lité 2.48 montre qu'a valeur de potentiel constante, la valeur absolue du coe cientC°
diminue lorsque la conductivité du uide augmente. Dans Revil et al. (2003), nous avons
reporté des valeurs de coe cients de couplage électrocinétique issues de la littérature en
fonction de la conductivité du uide ( gure 2.3). A partir de la corrélation log-log établie
d'aprés ces donnéed (g0 j C°j= 0:921 1:091Log:o( ) avecr = 0:987), une eau
douce a s 10 2 S.m ! aura un coe cient de couplage d'environ -18 mV.m?, alors que
pour une eau plus salée de conductivit¢ 10 * S.m 1, la valeur du coe cient de cou-

plage électrocinétique sera d'environ 1;5 mV.m . Dans ce cas, I'amplitude des signaux
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Fig. 2.3 Coe cient de couplage électrocinétique en fonction de la conductivité électrique pour di érents
types de roches a des pH compris entre 5.6 et 7 (excepté pour les carbonates). Données issues de la
bibliographie : (1) A. Revil et D. Hermitte (2001) non publié, (2) Lorne et al. (1999), (3) (4) et (5)
Pengra et al. (1999) et (6) Revil et al. (2002a) (Figure 3 de l'article de Revil et al. (2003), chapitre 3).

de potentiel spontané associés au phénomeéne électrocinétique sera faible. La largeur de la
bande de variation du coe cient de couplage est associée a di érents parameétres : minéra-
logie, propriétés physiques des échantillons (facteur de formation, conductivité de surface),
chimie des solutions, pH. Cette bande est valable pour des valeurs de pH comprises entre
4 et 10.

Le potentiel est également in uencé par la conductivité du uide. Nous avons vu dans
I'équation 2.6 que plus la concentration en especes ioniques augmentait (i.e. augmentation
de la salinité), plus I'épaisseur de la couche di use diminuait. Dans ce cas, la longueur
de Debye est de I'ordre du rayon des ions. Pres de la surface du minéral, il y a donc une
importante concentration de cations qui écrante la charge du minéral et diminue ainsi la

valeur absolue du potentiel .
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2.4.2.2 Le pH

La charge de surface des grains ainsi que les réactions électrochimiques entre la sur-
face des grains et I'électrolyte des pores sont in uencées par le pH. Ishido & Mizutani
(1981), Morgan et al. (1989) et Lorne et al. (1999) ont étudié I'in uence du pH sur I'élec-
tro Itration. Leurs études montrent que plus le pH augmente, plus le potentiel devient
négatif. Leurs études montrent également une inversion du signe du potentigbour des
faibles valeurs de pH. Ce changement de signe s'e ectue au pH du point de charge nulle
pH(phz)*. Pour un sable de Fontainebleau pH(phz)= 2,5 (Lorne et al. (1999)), pour des
alluminosilicates amorphes pH(phz)= 5,1 et 4,15 pour la kaolinite (références dans Revil
et al. (1999b)). Le modéle de Revil et al. (1999b) permet d'expliquer la dépendance du
potentiel en fonction du pH. Comme la plupart des eaux naturelles ont un pH compris

entre 5,7 et 8 le potentiel sera le plus souvent négatif.

2.4.2.3 La Température

Les parametres tels que la constante diélectriqgue du uide, la conductivité du uide
¢, la viscosité dynamique du uide ¢ et la conductivité électrique de surface g sont
fonction de la température. Revil et al. (1998) expriment ces dépendances de facon linéaire.
Leur modéle montre que le rapport entre la conductivité de surface et la conductivité
du uide (exprimé par ) augmente avec la température. Par conséquent, le potentiel
dépend de la température contrairement aux hypothéses de Morgan et al. (1989). Reuvil
et al. (1999b) expriment la dépendance au premier ordre du potentiehvec la température

(dans des conditions de haute salinité 1) par :
(M= (M)[1+# (T To)l (2.49)

ou T, est la température de référence (2%) et pour le quartz# 1,71 10 2 °C 1.

Ce modeéle est en accord avec les données d'Ishido & Mizutani (1981) qui ont observe
une augmentation du potentiel avec la température sur des grains de quartz baignant
dans une solution aqueuse de KNOa pH=6,1. En revanche, Morgan et al. (1989) ont

observé une diminution deCys de 4 mV/bar sur des échantillons pulvérisés de granite

4Le pH du point de charge nulle noté pH(phz) est le pH pour lequel la charge de surface est nulle, soit
=0
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baignant dans une solution de NaCl a pH=5,5 et passant de 5 & 70. Revil et al. (1999b)
expliquent la di érence entre ces deux travaux par les cinétiques des réactions chimiques
qui prennent place au niveau de la double couche électrique. Morgan et al. (1989) ont
laissé leurs échantillons en équilibre avec I'électrolyte pendant 4 heures alors qu'lshido &
Mizutani (1981) les ont laissés plus de 43 h. Comme le temps d'équilibre entre la silice et
I'électrolyte prend plusieurs heures, il est possible que Morgan et al. (1989) n'aient pas
pu observer la dépendance du potentiel avec la température.

Bernabé et al. (2003) ont étudié en laboratoire I'e et de la température sur le po-
tentiel électrique. Leurs résultats montrent qu'a des températures inférieures a 70,
le couplage électrocinétique est la cause principal des signaux électriques, alors que les
couplages d'électro-dispersion et d'électro-di usion prédominent aux températures supé-

rieures a 100°C.

2.4.2.4 La conductivité électrique de surface

Nous avons vu que le coe cient de couplage dépend de la conductivité électrique de
surface s au travers de la fonctionH( ) (Eqg. 2.45). Nous allons voir que cette fonction
dépend de la topologie de I'espace poreux interconnectée. Revil et al. (1999b) ont montré

gu'au premier ordre,H ( ) pouvait s'écrire :
H() 1+2(F 1) (2.50)

avecF le facteur de formation et le rapport entre la conductivité de surface des miné-
raux et la conductivité du uide . Remarquons que lorsque tend vers 0O (i.e. aux fortes
salinités), H( )=1 et I'on retrouve le modele d'Helmholtz-Smoluchowski (Eq. 2.8).

Ce rapport , appelé le nombre de Dukhin, est dé ni par :

s _ 4 s
= _>=_ _= 2.51
Td (2.51)

ou s est la conductance de surface spéci que (S) dtest le diametre moyen des grains
(m) (Revil & Leroy (2001)). La conductivité de surface spécique d'un grain de miné-
ral caractérise I'exces de conductivité a la surface du grain, par rapport a celle de son
électrolyte. En utilisant I'expression du rayon e ectif des pores = dH3(F 1)], on

obtient :

> (2.52)

Wi b
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En utilisant cette expression dans 2.50, puis dans 2.45, on obtient le coe cient de couplage,

au premier ordre, en fonction de la microstructure du milieu poreux :

Chs

C
1+2 s:( f)

(2.53)

Ce modele explique la diminution du coe cient de couplage lorsque la conductivitié de
surface augmente. Il montre également que le coe cient de couplage augmente avec le
rayon e ectif des pores. Ainsi, un sable composé de quartz dont le diamétre moyen des
pores est compris entre 100 et 200m aura un e et électrocinétique plus important qu'un

sable argileux dont le diametre moyen des pores est plus faible (10 et 0.04).

2.4.2.5 La perméabilité

Antraygues & Aubert (1993) ont étudié I'évolution du potentiel électrique en fonction
de la taille des grains de quartz. Leurs résultats montrent en e et une augmentation du
potentiel électrique en fonction du diamétre moyen des grains. La perméabilité s'exprime

en fonction du rayon moyen des pores par :
k= — (2.54)

Lorne et al. (1999) ont étudié I'évolution du potentiel en fonction de la perméabilité sur
des grés de Fontainebleau broyés. Leurs résultats montrent que, pour des perméabilités
supérieures a 10> m?, le coe cient de couplageC reste constant. En revanche, nous
allons voir que les faibles perméabilités in uencent le couplage électrocinétique.
En utilisant 2.54 dans 2.53 on obtient I'expression du rappoi€=C,s en fonction de la
perméabilité :
C 1
Chs 1+ p2=—

(2.55)

La gure 2.4 représente I'in uence de la perméabilité sur le rappor€=Cys, pour un grés
de conductance de surfaces = 10 ° S (Revil (2002)), baignant dans une électrolyte
de salinité 102 mol L !, avec des facteurs de formatior compris entre 10 et 100.
Cette gure montre bien que I'in uence de la perméabilité sur le coe cient de couplage

électrocinétique est négligeable pour des perméabilités élevées (ici pour k3m?).
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Fig. 2.4 Evolution du rapport entre les coe cients de couplage électrocinétique C et Gys en fonction

de la perméabilité (k) pour di érentes valeurs du facteur de formation F.

2.4.2.6 La saturation partielle de I'électrolyte

La saturation partielle est un paramétre important dans la compréhension des signaux
PS mesurés sur des systemes hydrothermaux (Aubert & Atangana (1996), Revil et al.
(2004a)), dans la zone vadose (Perrier & Morat (2000), Doussan et al. (2002), Darnet &
Marquis (2003)) et sur des sites contaminés par des hydrocarbures (Jiand et al. (1998)), car
le milieu poreux contient plusieurs phases (eau, vapeur d'eau, gdiquide non-mouillant).

Cependant, peu d'expériences en laboratoire ont été réalisées pour étudier le coe cient
de couplage en saturation partielle. Antraygues & Aubert (1993) ont e ectué des mesures
de potentiel électrique sur une colonne de sable soumise a un ux de vapeur. Leurs résultats
mettent en évidence des anomalies PS importantes et stables associées au ux de vapeur
dans la colonne de sable.

De méme, en introduisant des bulles d'air dans des échantillons de granite, Morgan
et al. (1989) ont observé une augmentation d'un facteur 3 a 4 du coe cient de couplage.

Sprunt et al. (1994) ont enregistré le méme e et sur des échantillons de calcaire avec une
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augmentation d'un facteur 2 du coe cient de couplage.

Revil et al. (1999b) proposent deux explications a ces observations :

1. la surface des bulles de gaz présente un dé cit de charge qui pertuberait la double

couche électrique du milieu poreux,

2. le caractére isolant des bulles de gaz diminue la conductivité électrique du milieu

poreux et augmente ainsi I'amplitude du coe cient de couplage.

La seconde explication est la plus acceptable car la premiére reste peu connue. An de
prendre en compte le caractére isolant de la phase gazeuse, Revil et al. (1999b) ont in-
troduit I'e et de la saturation partielle dans les expressions de la conductivité électrique

( ¢) et de la densité volumique des contre-ions de la double couche électrig@e)( Dans

le domaine des hautes salinités (1), ils expriment le coe cient de couplage élec-

trocinétique C normalisé par le coe cient de couplage d'Helmholtz-Smoluchowskys

par :
1
CC = - (2.56)
Hs  Se& 1+2 = 1 5
avecS, la saturation e ective de la roche telle que :
8
< Sw Swo- :
Se — 1 SWO’ S\N > SW01 (257)
: O; Sw < SWO:

ou S, est la saturation en eau efS,o est la saturation irréductible de la roche qui cor-
respond au seuil au dessous duquel il n'y a plus d'écoulement dans le milieu poreux de la
roche et par conséquent aucun signal d'électro Itration$%,,0=0,1 pour des sablesS,,0=0,3
pour des argiles, Revil et al. (1999h)).
Ce modéle, présenté sur la gure 2.5 pour de fortes salinités, explique I'augmentation du
potentiel d'électro Itration sur plusieurs ordres de grandeur en présence de gaz dans le
milieu poreux (diminution de S,). En e et, au dela d'un seuil critique dépendant de ,
le coe cient de couplage électrocinétique augmente lorsque la saturation en eau diminue.
En revanche, lorsque la saturation passe au dessous de ce seulil, le coe cient de couplage
diminue fortement avec la saturation en eau jusqu'a la saturation irréductible.

Ce modéle ne permet cependant pas d'expliquer les résultats de Guichet et al. (2003)

obtenus lors de l'injection d'azote, d'argon et de dioxyde de carbone dans une colonne
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Fig. 2.5 Evolution du coe cient de couplage électrocinétique C normalisé par Cys en fonction de la

saturation en eauS,, dans le domaine des fortes salinités (1) (d'aprés Revil et al. (1999b)).

de sable en conditions de saturation partielleO(4 S, 1). En e et, leurs résultats
montrent que le coe cient de couplage électrocinétique diminue d'un facteur 3 lorsque la
saturation en eau passe de 100% a 40% (gure 2.6) alors que le modele de Revil et al.
(1999b) prévoit l'inverse (gure 2.5).

Récemment, Revil & Cerepi (2004) ont e ectué des expériences en conditions bipha-
siques sur des échantillons de roche consolidée (dolomite). Leurs résultats sont en accord
avec ceux de Guichet et al. (2003) car ils montrent une diminution du coe cient de
couplage électrocinétigue lorsque la saturation en eau diminue.

Des études en présence d'’hydrocarbures ont également été réalisées par Jiand et al.
(1998) qui montrent que les coe cients de couplage électrocinétique des échantillons sa-
turés en sel sont de trois ordres de grandeur plus faibles que ceux d'échantillons saturés
en hydrocarbures. En revanche, lorsqu'on compare les coe cients de couplage d'Onsager
(L12), ceux des échantillons saturés en sel sont de trois ordres de grandeur plus élevés que

ceux des échantillons saturés en hydrocarbures. Ceci s'explique par la tres faible conduc-
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tivité des hydrocarbures par rapport au sel.

Fig. 2.6 Evolution du coe cient de couplage électrocinétique normalisé en fonction de la saturation en

eau dans le cas de l'injection d'argon a pH=8, ; =140 S/cm (d'aprés Guichet et al. (2003)).

L'ensemble de ces expériences montrent qu'a ce jour il est di cile de prédire I'évolution

du coe cient de couplage électrocinétiqgue en condition de saturation partielle.

2.5 Conclusion

Nous venons de voir que la circulation d'un uide dans le milieu poreux crée un
courant électrique responsable d'un phénoméne de polarisation dont on peut mesurer la
signature électrique a la surface du sol. La distribution spatiale de ce potentiel électrique
est fonction de la géométrie et de l'intensité de la source (i.e. de I'écoulement de I'eau). Ce
phénomeéne d'électro Itration a été quanti € au niveau microscopigue et macroscopique.
La théorie développé dans ce chapitre a fait I'objet d'une publication danSeophysical
Journal International (Revil et al. (2004b¥) présenté page suivante. Dans cet article,
nous utilisons également une méthode d'inversion des signaux PS pour retrouver le niveau
piézométrique d'un aquifére en terrain volcanique (lle de la Réunion).

La théorie de I'électro Itration étant désormais su sament établie, les signaux PS

SRevil A., V. Naudet and J.-D. Meunier, 2004, The hydroelectric problem of porous rocks : Inversion

of the water table from self-potential data, Geophysical Journal International, sous presse
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peuvent étre inversés pour obtenir des informations sur la dynamique des écoulements
souterrains.

Au cours de cette thése, nous avons étudié di érentes méthodes d'interprétation des
signaux PS d'origine électrocinétique que nous présentons dans le chapitre suivant. Ces
méthodes pourrons également s'adapter aux signaux d'origine électro-rédox lorsque les

processus sous-jacents a ce phénomene seront davantage quanti és.
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SUMMARY
The self-potential (SP) method is afast and cheap reconnaissance tool sensitive to ground water
Row in unconbned aquifers. A model based on the use of GreenOs functions for the cm@led
hydroelectric problem yields an integral equation relating the SP peld to the distribution_gf
the piezometric head describing the phreatic surface and to the electrical resistivity conﬁst
through this phreatic surface. We apply this model to SP data measured on the south 3afk of
the Piton de la Fournaise volcano, a large shield volcano locateceani®xisland, Indian 72
ocean. The phreatic surface, inverted with the help of the Simplex algorithm from the SP df’i?a,
agrees well with the available information in this area [one borehole and electromagnetic (E
data]. This interpretation scheme, which we call electrography, has many applications to
crucial problem of water supply in volcanic areas where drilling is expensive.

Key w ords: permeability, porous medium, self-potential, streaming potential, water table.

1 INTRO DUCTION nisms occurring at depth. The m_ost important SP an_omalie_s (sev-
eral hundreds of mV) are redox in nature and associated with ore
In populated volcanic areas, water supply becomes a crucial problemdeposits (e.g. Furness 1992, 1993) and contaminant plumes (Naudet
as aresult of the increase of consumption associated with an increaset al.2003). Hydrothermal systems also generate strong SP anoma-
of the population densities. In addition, drilling a set of boreholes in lies associated with the vorticities of the convection pattern (e.g.
abasaltic formation to constrain efbciently the geometry of prefer- Revil et al. 2004). Some hopes have been also formulated concern-
ential ground water Row pathways, the depth of the water table anding the use of the SP method in hydrogeology. Indeed, in absence
the distribution of the hydraulic transmissivity is a very expensive of the redox component, the main contribution to the SP signals
and difbcult task. This explains an emerging interest in developing is usually associated with ground water Bow through the electroki-
and using geophysical (non-intrusive) prospecting methods provid- netic (hydroelectric) coupling (e.g. Jouniagebal.2000; Revilet al.
ing complementary hydrogeological information with a minimum 2002; Triqueet al. 2002, and references therein). The SP method is
of in situcalibration data. Among these geophysical methods, a par- non-destructive, fast, inexpensive and very simple to implement in
ticular attention has been devoted recently to methods sensitive tothe Peld requiring only a few non-polarizing electrodes and a high
water saturation and water Bow. These include the electrical resis-internal impedance voltmeter. In addition, electrical noise is usually
tivity tomography (ERT), electromagnetic (EM) methods and the low in volcanic areas, which implies a good signal-to-noise ratio as
self-potential (SP) methods (e.g. Fournier 1989; Aubtal. 1993; discussed below.

Aubert & YemnAtangana 1996; Titoet al. 2000). Despite the recent development of some inverse algorithms ap-
The ERT and EM methods are active methods used to image plied to the interpretation of SP anomalies (e.g. Sailhac & Marquis
the DC or the frequency-dependent electrical resistivity distribution 2001), there is still some debate about the origin of SP signals related
inside the ground. In principle, water-saturated rocks should appearto ground water Row and their interpretation in terms of water table
more conductive than the same partially saturated rocks located inelevation. Zablocki (1978) and Jackson & Kauahikaua (1987) as-
the vadose zone. However electrical resistivity measurements do notsume that SP signals are mainly related to the distance along which
perform well to determine the shape of the ground water level. This water percolates vertically through the vadose zone before reaching

is because saturation, hence electrical conductivity, already startsthe water table. Based on these preliminary works, Aubtal.
to increase in the vadose zone, as a result of capillary effects and(1993) developed an interpretation scheme called the self-potential
evaporation. So electrical conductivity rarely shows a sharp change surface (SPS) method in which the SP sources were assumed to be
across the water table. located into the vadose zone. In contrast, Fournier (1989) assumed
The SP method consists of the passive measurements of the electhat the main SP contribution was located along the water table and
trical potential distribution at the ground surface. This distribution that the variations of the hydraulic head were directly responsible
shows usually electrical potential anomalies termed SP anomalies.for the electrical potential anomalies measured at the ground
These anomalies are associated with natural polarization mecha-surface.

c 2004 RAS 435
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In this paper, we discuss a model connecting SP signals to the
shape of the water table. An optimization algorithm based on the
Simplex method is used to invert SP data in terms of water table
elevation. This algorithm is applied to a case study corresponding
to the site of Marelongue, which is located on the south 3ank of the
Piton de la Fournaise volcano, a large shield volcano earfxn
island in the Indian ocean. This site was chosen for its accessibility
and for the number of previous geophysical and hydrogeological
investigations made in this area to detect preferential ground wa-
ter circulations (e.g. Aubest al. 1993; Boubekraougt al. 1998;
Boubekraoui & Aubert 1999, and references therein).

2 WATER TABLE FROM
SELF-POTENTIAL

2.1 Contribution associated with the water table

We note ; the internal region of the ground in which RBuid Row
occurs, the external region and the interface between; and
e consequently represents the water table (Fig. 1). Of course,

the water table is, strictly speaking, not a sharp interface as a result

of the existence of the capillary fringe. We choose deliberately to
neglect these effects in the present work.

From thermodynamic arguments, the total electrical derdsity
an isotropic porous material is always the sum of a conductive cur-

o 4—fQiQ3+,<—(1-fQ)Q3—
1

! i Shear plane
—OH3 A" OHP .
D ! A M~
FO —l\lll M
|
. 1 +
© [FOH ! M
S g .
@ O o
S % P
Ero = -
of i c 3
L
s O 3 =
£ E
= | (V] =
& [FOH i o
! I M+ A
-0 M*
i i .
-OH;—A A
i ! .
L OH | M M*
PV ;
| i
|
I Compact
i layer
!

Figure 2. Electrical double layer coating the surface of the grains. The
electrical double layer comprises the Stern layer and the GouyBChapman
diffuse layer,AS andM+ correspond to the anions and cations, respec-
tively. The zeta potential represents the potential at the shear plane where

rent, described by the OhmOs law, and a net (or driving) source currengne hydrodynamic velocity of the pore Ruid is zero. The charge de@jtis

densityJs. This driving current source is presently associated with

the fraction of the excess charge contained in the (GouyBChapman) diffuse

the pore Buid pressure beld. Therefore, the total current density islayer per unit pore volumeQ{ is the total excess charge per unit pore vol-

given by (e.g. Titowet al. 2000; Revil 2002, and references therein)
J=S ( SC p), @

c S L/. 2

In egs (1) and (2), andp are the electrical potential (expressed
in V) and the Ruid pressure (in Pa), respectivelys the electrical
conductivity of the porous rock (in S}?ﬁ), C is the electrokinetic
coupling coefbcient (expressed in VVPa(see Jouniaugt al. 2000,
for some laboratory datdl,is an electrokinetic coupling term (in A
PlmSl)andJs=S L p= C pisthe electrokinetic current

18

| Unsaturated zone

Ground

ume balancing the debcit of charges of the minerals, which is in turn directly
connected to the cation exchange capacity (CEC) of the mineral$gaad

the fraction of the countercharge contained in the Stern layer (see Revil &
Leroy 2004). The excess of positive versus negative charges in the Gouyb
Chapman diffuse layer reRect a global positive (excess) charge in this layer.
This positive charge can be drag by the pore water when Rowing through the
porous material.

source density (in A %), which acts as a source term for electro-
magnetic disturbances in the Maxwell equations. The microscopic
origin of the hydroelectrical coupling described by eq. (1) is asso-
ciated with the drag of the excess of electrical charges contained in
the GouybChapman diffuse layer (Fig. 2). In this section, we will
ignore potential contributions to SP signals located in the vadose

T a purface zone (see Section 2.2 below). - _ _
2 © Using eq. (1) and the continuity equationJ = 0 (conservation
\\ Water of charge in the quasi-static limit of the Maxwell equations), we
3 table obtain
T - ( B)= (3)
Sea level 5 1 M(, h) '
— i _ T~ Saturated =S. (C p= L- p+L 2p, (4)
- = ho h zone .
. whereE = S represents the electrical Peld in the quasi-static
' Datum limit of the Maxwell equations and (in A m>3) represents the
2=0 Xx=0 X volumetric density of current sources.
x=L

In the zone of saturation, we assume that the only body force is
the gravitational beld. In this situation, the driving force for ground

Figure 1. Sketch indicating the position of the waterta_lble and the position water Row is the hydraulic hedrtelated to the elevation headnd
of the ground surface. In our model, the self-potential (SP) signal mea-

sured at poinP located at the ground surface (or possibly in a borehole) is tothe pressijre pead, P19 ( +is the bulk density of the pore
the convolution of all the dipolar electrokinetic sources associated with the Water),by =hS z(e.g. Domenico & Schwartz 1997). The electro-

phreatic surface indicated by the small inverted triangles. The unit vectors 0Smotic contribution to ground water 3ow is orders of magnitude
n andns are outward vectors normal to the ground surface and water table, Smaller than the pressure head contribution in most rocks in absence

respectively. of external sources of electrical beld (Revil 2002). Neglecting safely
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this contribution, the Ruid Row is governed by the classical diffusion Welook for a representation theorem connecting the measured elec-

equation (e.g. Domenico & Schwartz 1997, chapter 4), trical potential at the ground surface to the half-space Green func-
wel h_ Q tion and electrical potential distribution at depth. To do so, one prst
hS TIOK (5) notes that everywhere throughout + , the electrical potential

_ o _ _ isgivenby - [ (r) 1= ( - P)H(zS h)whereH(zS h)isthe
whereQ (in m* s°*) is the bulk source term (e.g., inbltration from  Heaviside (step) function with a step at the phreatic surfad,h

the vadose zone),; = K/ Ss (inm?s>!) isthe hydraulic diffusivity,  represents the depth of the pheatic surface to the ground surface,
K =k g/ 1is the hydraulic conductivity (in ms), ¢ (in Pas) andwhere (r)= o+ H(z S h)( ;S ). Using the debnition of
is the dynamic viscosity of the pore watkris the permeabilityy the unit normal vector to the step surfane(zS h)y = H(zS h),

is the acceleration of the gravity ai®d is the speciPc storage (in one then obtains through standard manipulations (e.g. Furness 1992,
m°') dePned byss= g( p+ 1) where ;representsthe pore  1993; Sobolev 1989)

compressibility, is the porosity and ¢ is the compressibility of 1

the pore water (Domenico & Schwartz 1997, chapter 4). Therefore, (r)= = G(r,r) -P(r)dVv

the volumetric density of current source is simply given by e

1 P(r)-nsG(r,r)dS

=S . Js (6) S
e
_ . 2 . S
= ¢g( L- h+L 2h). 7 § 2 | (r)ns- G(r,r)ds
The volume density of current source can be also expressed in ¢
terms of an equivalent volume distribution of dipole moment, + n-[Gr,r)  or)S or)G(r,r)]dS (15)
S - P (in A m®>%), whereP is an equivalent polarization vector. z=0
The continuity equation becomes 1
S.pr . rn=8= Pr)  G(r,r)dv
- (B)= ®) -
o, r e iS .
+ (r)ns(r)- G(r,r)ds (16)
where ; is the source region in which Buid Row takes place and e

bounded at its top by the water tableqcorresponds to the vadose  The boundary condition for the electrical potential at the ground
zone, Fig. 1). We assume a piecewise conductivity distribution in gyrface and the construction of the GreenOs function ensure that the
a half-space as shown in Fig. 1. With these assumptions, eq. (8) |ast term in eq. (15) at the EarthGs surface vanishes. After some

becomes algebraic manipulations, eq. (16) yields
) - P(r)qr i S
n= 0 C)] n=58- (r)ns(r)- G(r,r)ds
, T e e
where, in this preliminary investigation, we did not account for any S eS i (r)ns(r) - G(r,r)ds 7

surface of electrical conductivity discontinuity in the regiopex-
ternal to the source region. The boundary condition at the ground yhere the potential is dePned to an additive constant of integration

surfaceism - = 0. The boundary conditions at the piezometric 54 where

surface are .

(0.53) ns= P -1 (10) (r) er)s i(r) (18)
is a drop in the electric potential through the interface

(i iS e o-nNs=P-ng (11) If we assume now that the resistivity of the vadose zone is much
higher than the resistivity of the aquifer, s@ i, then the elec-

wherens is the outward normal to the source body (Fig. 1). Ac-

i ) . - ) trical potential experienced at the observation p&i) is
cording to eq. (10), the piezometric surface is characterized by a

jump in the normal component of the electrical current density. We (1) = ¢ h(r)ns(r) - G(r,r)dS (19)

can therefore associate a distribution of dipoles to this surface. The

GreenGs function of the Poisson equation is the solution of wherewe haveusesl  (r)+ ()= i(r)= Ch(r)and
2G(r,r)= 3(rSr), (12) C (/ h)jo=Cqqg (20)

wh.ere 3rSr) represents thg 3-D Dirac distribution at source \here C (expressed in mV ft) measures the sensitivity be-
pointM(r ). The GreenGs function solution of eq. (12) for ahomo- y\een the electrical potential and the hydraulic head. It

geneous half-space (remember that the boundary condition at theig gjimply proportional to the electrokinetic coupling coefbcient

ground surface isr -~ = 0, which requires image sources inthe  jepned by eqs (1) and (2). The assumption that the electrical po-

atmosphere) is given by tential is proportional to the Ruid pressure Peld below the wa-
. 1 1 1 ter table requires an explanation. Indeed, this is the case onl

G(r.r)=% (13) . P Y

if these two potentials satisfy the same boundary conditions in
the aquiber, which usually they do not. However, we assume
here that this is a correct brst-order approximation that will need

- =t ——
4 |rSr| |rSr|
wherer is the mirror image of the source point If the topogra-

t):é/uc::fet:tteoground is relatively small, the previous GreenOs functlonto be further evaluated by numerical modelling. We name the

1 1 parameter,
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the conductivity ratio. For a high conductivity ratio 1 (that we through the vadose zone plus the component associated with ground
name the HCR-limit below), it is clear from eq. (19) thaimpacts water Bow in the free aquifer (and eventually a contribution asso-
strongly on the strength of the SP signals recorded at the groundciated with recharge/discharge areas of conbned aquifers). Aubert
surface. In this situation, high-resolution ERT is a necessary tool to and co-workers (e.g. Aubegt al. 1993; Zhang & Aubert 2003, and
determine the electrical conductivity contrast between the vadosereferences therein) have proposed the idea that SP signals found

zone and the aquifer and to determine their origin in the vadose zone. They developed a conceptual model
We assume now the case where the electrical conductivity is uni- in which the vadose zone appears uniformly polarized.
form [that we call the uniform conductivity (UC-) limit below]. In However, in most cases, we expect that the vertical drainage in the
the limit o=, the measured electrical potential at observation vadose zone would not produce strong SP variations at the ground
pointP(r) is gven from eq. (17) by surface except just transiently after a strong rain and in the case of
strong inbltration capacity of the topsoil. Indeed, for poorly miner-
=S (r)ns(r)- G(r,r)ds (22) alized waters, there is a strong reduction of the absolute strength of

the electrokinetic coupling coefpcient with the decrease of the wa-
ter saturation as shown recently by a set of experiments performed
(N=(C S$Cy h(r)ngr)- G(r,r)ds (23) on an unconsolidated sand by Guickeal. (2003) and with some
consolidated rocks by Revil & Cerepi (2004). The latest work is
based on the model of Revil & Leroy (2004) in which the macro-
r)=C h(r)ns(r) - G(r,r)dsS (24) scopic equations were obtained at the macroscopic scale by volume

aweraging the local (phase-scale) equations.

where  (r) = (C S Cs)h(r) (eq. 6 in Fournier 1989)C is

the electrokinetic coupling coefbcient at saturation (in the aquifer),

while Cg is the electrokinetic coupling coefbcient in the vadose 3 INV ERSE METHOD

zone. Recently, Revil & Cerepi (2004) showed that the streaming

potential coupling coefbcient is proportional to the water saturation.

Consequently, in the case of capillary fringes, we cannot neGlect

by comparison withC .

The UC-limit corresponds to the FournierOs model (Fournier
1989:; Birch 1998; Revikt al.2003). Using the 3-D GreenOs function (P)= s(M) (P, M)dsS (30)
and assuming that the slope of the ground surface is small, egs (19)
and (22) become

In this section, we investigate the properties of the integral equation
determined in Section 2 and we develop an inversion scheme to
reconstruct the shape of the water table. Eq. (28) is written as

M h(M), 31
()=C  h@)nsr)- G(r.r)ds ez M e &)

— & 1 Ne-
©=C SG @ M nsee M=~

(32)

for the HCR- and the UC-limits, respectively. We debne therefore .

an apparent coupling coefbcient whereG(P, M) and (P, M) are the GreenOs functions for the SP
electrokinetic problem and(M) is the density of SP sources at

S 2
c C 2S (27) pointM. Eq. (28) is known as a Fredholm equation of the brst kind
where (P) is alinear function ofs(M). For allP = M, (P, M)
The closed form solution for the electrical potential becomes is a smoothly varying function that makes(P) always smoother
thans(M) or h(M), whereP is taken at the ground surface akd
(r) < h(r ) &3))( ds (28) underlines the position of the water table.
2 X

Calculation os(M) and therefore computationlofM) if ¢ is known
wherex r & r,x | r&r| Inthe beld, we can not measure Of guessed, corresponds to the inverse problem. In terms of the in-
an absolute value of the electrical potential and all the data will be Verse problem, as discussed by Blakely (1996), potential Peld inver-
referenced to an arbitrary reference, e.g. an electrode located at théi0n is by nature unstable. In the present case, this means that smalll
sea level wheré = 0. errorsin (P)would cause large and unrealistic variations in the ge-

As long as the Ructuations of the hydraulic head are larger than ©metry ofthe phreatic surfat€M). In addition, itis well known that
the variations of the depth of the water table (small topography), we the inverse problem associated with the Fredholm equation of the
can take a linear approximation of eq. (28). This yields a prst-order Prst kind has no unique inverse solution. However non-uniqueness
linear relationship between the piezometric level and the electrical ¢an be reduced, if not removed, if for example the solution is known

potential measured at the ground surface, at some locations (e.g. at least in one borehole), which will be the
case in Section 5.
h(x,y)  (P)c. (29) We propose here to recover the depth of the water table by mini-

This linear approximation will be used later to initiate the optimiza- MiZing the following rms cost or objective functidn

tion algorithm for the complete integral equation. N

(RS (R)) (33)

=1

. 1
MinE? =

2.2 Contribution associated with the vadose zone N,

In a general case, the SP signal recorded at the ground surface willsubject to the constraint 0 h(x) < z(x), (P;) are the measured

be the sum of a component associated with the downRow of water electrical potentials and(P;) are the potentials determined from
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the 2-D integral equation Table 1. Electrokinetic coupling coefbcient of basalt samples with NaCl
c _— solutions. Measurements were made a2 C.
‘N =
(P)= 5 h 2 d. (34) ) C (inmV mS?t)
¢ (in S Pl 100D20Qum 200D40Qm 400D63@m

In this equation, represents the curvilinear coordinate along the

phreatic surface debned in Fig. 1. We have assumed that variationO:004 gigg S§29(;3 éség.i
in directiony can be neglected for the beld case investigated be- ; 51 &25.5 226 &20.6
low. Eq. (34) is a 2-D version of eq. (28). Eq. (33) represents the g g50 &2.05 $1.08 $1.05
quadratic difference between the measured electrical potentials at

stationsP;(1 i N)and that determined from the model, where

N represents the number of measurements performed at the ground
surface. The residual bedd= (P;)S (P;) yields aspatialview 4 THE CO UPLING COEFFICIENT
of the quality of the model. An overall error evaluation (dimension-

i / Before testing the previous method, we determined some possible
less) is provided by the goodness-of-pt parameter,

values for the electrokinetic coupling coefpcient. This coupling co-

N efbcient is nothing other than a measure of the sensitivity between
i:1| (Rl the electrical potential difference produced in response to a pore
r=-—-——:: (35) Buid pressure gradient, in drained conditions, the rock system be-
lel ing electrically open. Therefore, we performed a set of laboratory
i=1 experiments to determine the order of magnitude of the streaming
To Pnd the minimum ofE, we have the choice among many  potential coupling coefbciefor samples taken from the Peld site
types of algorithms. We used here the optimization algorigmr on Reunion island, investigated below in Section 5.
of Caceci & Cacheris (1984). This algorithm is based on the Sim-  The samples were poorly altered basalts. The samples were
plex method and on the least-square criterion. &peori solution crushed, washed to remove the organic matter and sieved. Thr

needed by the algorithm is determined from the SP data using theranges of grain size were kept for the measurements, 1000200, 20
Prst-order linear approximation given by eq. (29) of the integral 400 and 400D600m. The samples were saturated with NaCl elec-
equation relating the SP to the piezometric helagl£ O if the trolyte at different ionic strengths. Measurements were performe
reference potential is taken at sea level) andaammiori value for with the ZetaCatl apparatus (Fig. 3a). The results are shown in
c. Synthetic tests show an excellent convergence of the model for Fig. 3 and in Table 1. The results indicate that the coupling coef-

differenta priori models, which implies a well-posed problem and Pcient depends strongly on the electrical conductivity of the pore

robustness of the method applied to the present problem. water saturating its connected porosity as expected from the theory
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Figure 3. Laboratory measurements®f. (a) Sketch of the experimental setup (Zetal®8d (1) Pore Ruid reservoirs R1 and R2; (2) sample tube; (3) pressure
sensors, (4) voltage non-polarizable electrodes connected to an impedance meter, (5) measurements of the electrical conductivity of¢h& leéeptesigure

is controlled with nitrogen gas, which has no effect on the pH and salinity of the electrolyte. The equipment is controlled by a desktop comphipicéb, c)

run for which the electrical potential measured at the end faces of the core is reported as a function of the hydraulic head. Error bars are leige thian the s
the circles. (d) The electrokinetic coupling coefbci€nts plotted versus the electrical conductivity of the water.
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Figure 4. Location of the Runion island in the Mascarene archipelago (Indian ocean). (b) Location of the Piton de la Fournaise volcano. (c) Location of the
study area (Mare Longue natural reserve), on the south Bank of the Piton de la Fournaise volcano.

(Revil 2002; Revilet al. 2003). It varies typically betweed 80 to
S1 mV m>! depending on the salinity of the pore water.

In the next beld case, the electrical conductivity of the ground
water on the Ranks of the Piton de la Fournaise volcano was found
in the range (3D12) 10°% S n®! with an average value of 8
1053 S ! (Hoareau 2001). Therefore, according to FigC3js
in the rangeS 15 to $68 mV n! with an average value equal to
§24 mV nPl. Taking eq. (27) with = 1andCg =S 17 mV !

(70 per cent of water saturation just above the water table) yields
avalue ofc equal toS7 mV m°1, that we will use as aa priori
value in Section 5.

21°20'
.02.T¢

5 CASE STUDY

The Reunion island is the largest volcanic island of the Mascarene
archipelago. It is located 800 km east of Madagascar (Fig. 4). The
site is located on the natural reserve of Mare Longue located on
the southern Rank of the active Piton de la Fournaise volcano (the
position of study area is 220 S latitude and 5545 N longitude,
see Figs 4 and 5). The mean annual rainfall at Mare Longuéd is
per year. The test beld stretches from sea level 360 m above
seael and corresponds to a primary forest corridor Ranked by several
sugarcane belds. This primary forest develops on a pahoehoe-type
(relatively unaltered) basaltic lava Row whose age 400D600 yr
(Backelery 1999). The upper volcanic section is built by a pile of
long and narrow basaltic lava Bows as shown below on the elec-
trical resistivity sections. These lava [Rows are relatively permeable
(Coudrayet al. 1990). e
The SP map (see Figs 5 to 7) is performed with two non- T R

polarizable Petiau Pb/PbgCeElectrodes, comprising a rod of lead 500m Indian Ocean $
immersed in kaolinite saturated by K®&bCl, electrolyte. We used ———— |

a high impedance millivoltmeter (16  internal impedance) to + Sugarcane field 55745

carry out the measurements in the beld. Before and after each series ¢ Self-potential station D —— E Electrical resistivity profile

of measurements, the electrodes were put face to face and then side w% E'e\éaﬂon above sea level (m)

by side in the same hole to check if the difference in potential was =~ ~— "2fways

stable and 2 mV (otherwise the static difference between the elec- Figure 5. Location of the study area including the position of the self-
trodes was removed from the measurements). The measurementgotential (SP) stations (A is the base station for the whole map) and the
were made using one of the two electrodes as a bxed referenceosition of the two electrical resistivity probples (BC and DE).

¢ 2004 RASGJI, 159, 435D444



Hydroelectric coupling 441

r r r r station. The second electrode was used to measure the electrical po-
{——— =587,67-1,642& (r=0,988)| - tential at the ground surface along the proble. At each measurement
station, a small hole (a few centimetres deep) was dug when this was
possible. Otherwise the measurements were made directly on the
surface of the basalt. Contacts with the roots of plants were avoided
because they can be the source of spurious bioelectric potentials
amounting to tens of millivolts in some circumstances. Repeated
measurements at each station showed that the standard deviation
was sometimes 10D15 mV but usually 5 mV.

In the present case study, the moisture in the soil was always high
enough to make the impedance of the contact between the measuring
electrode and the soil or the basalt surface low enough to obtain good
-200 measurements. A long cable (700 m) was used to connect the two
electrodes. Except for the two probles shown Figs 8 and 9 (electrode
spacing 5 m), the distance between two successive measurements
0 100 200 300 400 500 600 was100 m. The advantage of this procedure was to avoid cumulative

. . errors by changing the reference too often along the same probPle.
Altitude z(in m) Every 700 m, a new reference station was settled. All the SP data

Figure 6. Self-potential (SP; in mV) versus altitude (in m) for the covered were referenced to a unique remote bf’is_e station (point A on. F'g' 5)

area. The linear trend is used to determine the electrical potential difference OF t0 sea level; the methodology was similar to that used by Finizola

between the base station A of Fig. 2 and sea level (this electrical potential is €t al. (2002).

equalto 588 mV). The present survey comprises 164 measurements. The quality of
the measurements can be checked using the fact that the sum of the
potential drops should go to zero along a closed loop outside th
source region (KirchoffOs law),

(in mV)

Self-potential

Edl = 0, (36)
C
whereCis a closed contour atthe ground surface. This was nearly the
case here for the bve loops used in the present study. When present,
the small residual voltage differences few tens of mV) were
redistributed over the base stations of the loops to close the loops.
This corresponds approximately to a residual error of 5 mV per
base station (similar to the standard deviation reported above at the
measurement station). Then the electrical potential at each station
wascorrected for these closure errors. This type of procedure should
be applied especially in the case of surveys covering large areas,
otherwise closure errors can be especially acute. There are many
examples of published SP maps showing signibcant closure errors
(several hundred millivolts) between unclosed probles and resulting
from inappropriate use of the leap-frog method.
In addition to the SP survey, we carried out two DC-electrical
resistivity tomographies associated with additional high-resolution
SP measurements along these probles (Figs 8 and 9). We used
the ABEM Terrameter (SAS-4000, ABEM-France, Rennes), the
Wenner- protocol and a set of 64 standard stainless electrodes.
The data were inverted witRES2DINV (Loke & Barker 1996). The
electrode spacing in the beld was 5 m along the curvilinear coor-
dinate for the two straight probles. The presence of an aquifer was
characterized by low values of the electrical resistivity. Proble DE
indicates the depth of the aquifer (characterized by a well-marked
boundary for the electrical resistivity around 580100 m) is
50+ 10 m below the ground surface at an altitude of 100 m (the
electrical resistivity of the ground water is discussed below; Fig.
8). This electrical resistivity range for the aquifer is also in agree-
ment with audiomagnetotelluric (AMT) investigations performed
by Boubekraouiet al. (1998) who found a conductive layer (200D
Figure 7. Self-potential (SP) map (in mV) for the covered area. The ref- 500 m) overlaid by a resistive body with a resistivity in the range
erence is taken at sea level. Note the existence of preferential Ruid Bow 1-5P3.0 k m. Inthe case of proble BC, we only know that the water
pathways indicated by valley-like depressions in the SP equipotentials. The table is at least at a depth of 50 m below the ground surface. Note
crosses represent the position of the SP stations. The arrows represent th#he piles of long and narrow basaltic lava Row tubes, which are very
opposite of the SP gradient. well observed on the ERT (Figs 8 and 9).
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Figure 8. Electrical resistivity and high-resolution self-potential (SP) survey (proble DE). Note that the dependence of the SP signal with the aljitude alon
this proble §1.66 mV np1) isnearly the same coefbcient for the entire area (see Fig. 3). Groups A and B correspond to different SP/depth relationships. The
error bars reported for the SP measurements represent the standard deviations from a set of bve measurements at each station and made orfa square of 1 m

Application of the Simplex algorithm to the SP data is shown kilometres away, in the Baril area further west from the prospected
Fig. 10. We have selected apriori value forc equal td§7 mV m°! area.
(see Section 4). The best estimated value (leading to the smallest
residual) isc = S 5.1 mV nPL. This value is very close to the
optimized value 054.7 mV ! determined on the slope of the 6 CONCLUDING STATEMENTS
Kilaueavolcano in Hawaii (another shield volcano) fromthe original - | yolcanic areas, the SP method is an economical and fast reconnais-
data of Jackson & Kauahikaua (1987). sance tool to determine the shape and depth of the water table. This
The optimized water table (no free parameters) is in agreement method has been clearly underused as a result of (i) problems with
with the position of the water table determined from the ERT shown reproducibility associated with the use of poorly designed electrodes
in Fig. 8 (proble BC). Itis especially in agreement with the position  (improved beld techniques and a new generation of non-polarizable
of the water table determined from EM surveys (AMT and very electrodes have virtually eliminated these problems) and (ii) the lack
low frequency, VLF, methods) performed in the Baril area in the of a model linking the shape of the phreatic surface to the recorded
vicinity of the Marelongue area (see Boubekraetial. 1998 and SP anomalies. The present Peld survey, performed on the Ranks of
Boubekraoui & Aubert 1999, especially their Pgs 9 to 12 where the 3 shield volcano, shows a standard deviation of 5 mV, which is ex-
altitudes should be divided by a factor 2 as a result of a mistake tremely small when compared to the overall amplitude of the signal
made by the authors). The slope of the water table in the vicinity of ( 900 mV) This |mp||es a very good signa|_t0_n0ise ratio for the
the coast is very smalk(l per cent) in agreement with numerical  collected data set. In addition, the use of the multiple closed-loops
modelling calculations made by Violeteal.(1997) forthe Pitonde  method during the acquisition allows checking of the quality of the
la Fournaise volcano. At an altitude of 400 m, itis also in agreement data and can be used to reduce the propagation and amplibcation of
with the piezometric level obtained in a borehole located a few errors when using the leap-frog technique for the SP measurements.
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Figure 9. Electrical resistivity and high-resolution self-potential (SP) survey (probPle CB) along a proPle perpendicular to the slope along an efuipote
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Figure 10. Inversion of the self-potential (SP) data in terms of water table elevation (92 000 iterations). (a) SP data and optimized bt. (b) Position of the water
table and ground elevation. Note that at an altitude of 100 m, the water table is roughly at a depth of 40 m, which is consistent with the resulterdisplayed
Fig. 8.

In this paper, we have shown that each element of the water rithms developed for potential beld problems can be used to re-
table can be seen as a small dipole radiating an electrical bPeldconstruct the shape of the water table from SP data. The next
with strength proportional to its elevation. It seems that the wa- steps will be to extend our inversion algorithm in 3-D and to in-
ter table contribution represents the dominant mechanism produc-clude the electrical resistivity distribution in the inversion of the SP
ing SP signals on the Ranks of volcanic areas. Inversion algo- sources.
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Chapitre 3

L'inversion des sources electrocinétiques

3.1 Introduction

Le probleme inverse consiste a déterminer la distribution des sources de courant en
profondeur a partir des mesures PS e ectuées a la surface du sol.

Dans le cas du couplage hydro-électrique, ou la théorie est relativement bien établie
(cf. chapitre 1.4), il est possible d'inverser le signal PS pour caractériser les écoulements
d'eau souterraine. Ainsi, la géométrie des circulations hydriques peut étre déduite par
simple mesure passive du potentiel spontanég, alors qu'elle est classiquement déterminée a
partir de mesures piézométriques.

Di érentes méthodes d'inversion des signaux PS sont proposées dans la littérature.
Les plus connues sont : (1) la méthode empirique d'Aubert & Atangana (1996), (2) la
méthode de Fournier (1989) et Birch (1998), (3) la méthode de Patella (1997a) et (1997b),
(4) la tomographie dipolaire de Revil et al. (2001), (5) la méthode par ondelettes utilisée
par Sailhac & Marquis (2001) et par Gibert & Pessel (2001), (6) les méthodes électrogra-
phiques établies par Revil et al. (2003), et (7) le modéle couplé hydro-électrique développé
par Darnet et al. (2003) et Rizzo et al. (2004).

Dans ce chapitre, nous présenterons les méthodes qui permettent de retrouver la po-
sition de la source électrique a l'origine de I'anomalie de PS (méthodes (3) et (4)). Puis,
nous détaillerons les méthodes qui permettent de reconstruire la géométrie de I'écoule-
ment (méthodes (1), (2) et (7)), ainsi que les méthodes électrographiques que nous avons

développées au début de cette these (6).
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Nous avons implémenté sous Matlables méthodes d'Aubert & Atangana (1996), de
Birch (1998) et de Patella (1997a) car elles nous ont servi de pilliers pour développer les
méthodes électrographiques. Nous montrerons également les résultats obtenus sur l'ap-
plication de ces méthodes aux mesures de potentiel spontané e ectuées par Bogoslovsky
& Ogilvy (1973), dans le cas d'un essai de pompage en régime permanent. Ces travaux
ont fait l'objet d'une publication dans Water Resources Researéhprésenté en n de ce

chapitre et dansGeophysical Journal Internationat présenté en n du chapitre 2.

3.2 Localiser la source du potentiel spontané

3.2.1 La méthode de Patella

Patella (1997a) propose une approche tomographique rapide et simple pour localiser
les sources ponctuelles de potentiel spontané dans le sous-sol. || montre que le potentiel
électrigue mesuré en un poinP(x) a la surface du sol peut s'écrire comme la somme de
contributions élémentaires de monopdles, distribués en profondeur. La forme discrétisée

du potentiel électrique s'écrit alors :

x
"Py= (3.1)

=1 4
ou' estle potentiel électrique (V),Q est le nombre d'éléments de surface qui discrétisent
l'espace , 4 est l'intensité de lag®™® accumulation de charge sur l'interface et est
la distance entre le point d'observationP et la chargeq(Xq; z;). Les sources, qui sont
supposees étre des sources ponctuelles, peuvent étre des sources primaires ou des sources
secondaires (cf. chapitre 2.3.5).

En se basant sur cette équation, Patella (1997a) propose de localiser ces sources ponc-

tuelles en terme de probabilité de présence. La méthode qu'il propose n'est pas un schéma

IRevil A., V. Naudet, J. Nouzaret and M. Pessel, 2003, Principles of electrography applied to self-
potential electrokinetic sources and hydrogeological applicationsWater Resources Research, 395, 114,

doi :10.1029/2001WR000916.
2Revil A., V. Naudet and J.-D. Meunier, 2004, The hydroelectric problem of porous rocks : Inversion

of the position of the water table from self-potential data, Geophysical Journal International, 159(2),
435-444
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d'inversion, mais plutdt un traitement du signal PS permettant de dé nir une probabilité
de présence de la source dans tout le volume étudié.

Patella (1997a) calcule le produit de convolution entre une fonction scanante (i.e.
champ électrique associé a une charge ponctuelle) et le champ électrique mesuré en surface.
Il dé nit ainsi une fonction de probabilité (X4; z;) appelée la COP (Charge Occurence

Probability) telle que :
VA

(XqZg) = C ) Ex(X)Ix(X  Xq; Z5)dX; (3.2)

OUE, = @'=@> st le champ électrique horizontal mesuré en surfacelgtest la fonction

scanante dé nie telle que :

(X Xa) g (3.3)

X = ez 22

Le coe cient C est un terme de normalisation qui dépend de I'énergie du sighal

C=] E2(x)dx 12(x  Xq hg)dx] 2 (3.4)
1 1

Cette normalisation est nécessaire car elle permet de comparer les di érentes valeurs
d'inter-corrélation associées a des sources d'intensités di érentes et localisées a des pro-

fondeurs di érentes. La fonction COP est ainsi dé nie telle que :
1 (Xqizg) +1 (3.5)

Les zones ou la COP tend versl correspondent a des zones d'accumulation de charges
positives, et 1 a des charges négatives. Le principe de cette méthode consiste donc a
discrétiser la zone étudiée et a calculer en chague noeud de la grille les coe cients d'inter-
corrélation ( gure 3.1). Les valeurs de la COP ainsi calculées sont représentées sous forme
de contours montrant les zones de plus forte probabilité de présence. Patella (1997a) a
étendu son approche au cas 3D en incluant les e ets topographiques (Patella (1997b)).
Nous avons implémenté ces algorithmes sous Matlal n de les tester sur des exemples
synthétiques. La gure 3.1 montre la tomographie d'une anomalie de potentiel spontané
induite par une source ponctuelle positive, d'intensité 1 V/m et localisée X, = 40 m et
zg= 10m (point blanc).
Hammann et al. (1997) ont testé cette méthode sur plusieurs exemples synthétiques

pour en dé nir les capacités et limites. Leurs conclusions sont les suivantes :

3Attention, ce coe cient ne doit pas étre confondu avec le coe cient de couplage électrocinétiqueC.
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Fig. 3.1 Calcul de la fonction COP sur un exemple synthétique. a. Potentiel spontané induit par la

source ponctuelle. b. Probabilité d'occurence de charge localisant la source (point blanc).

1. la sensibilité de la méthode diminue avec la profondeur,

2. la séparation des sources ponctuelles doit étre 5 fois supérieure a leur profondeur

pour que celles-ci soient dissociées,

3. cette méthode est fortement sensible au bruit car elle nécessite le calcul de la dérivée

horizontale des mesures de potentiel spontané.

Ces inconvénients font que la méthode de Patella n'est pas adaptée pour localiser des
sources étendues, des sources trop proches les unes des autres (aliasing) ou des sources
dipolaires. Dans ce cas, il convient de décomposer le champ électrique non pas en une
somme de monopdles équivalents, mais en dipdles équivalents. Pour cela, nous avons
adapté la tomographie de Patella pour les sources dipolaires en développant un algorithme
de calcul de la DOP (Dipole Occurence Probability) (Revil et al. (2001)).
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3.2.2 La tomographie dipolaire

On suppose ici que le champ électrique observé en surface est la somme de champs élec-
triques associés a des sources dipolaires distribuées en profondeur. Dans I'approximation

en champ lointain, le potentiel électrique d'un dipble mesuré au poift s'écrit :

"(P)= ;fcos( o+ ol (3.6)
q
=1 I? 5[cos qcos ¢ sin gsin g]; (3.7)

q
avec p le moment dipolaire de la source (C.m), la constante diélectrique du milieu

(F.m 1), rq la distance entre le point d'observation et la source, 4 I'angle entre le vecteur
4 €t la verticale au point source %), et  l'angle entre le vecteur polarisationp et la

verticale v ( gure 3.2).

Fig. 3.2 Schéma du potentiel électrique mesuré au pointP (x;z) associé a une source dipolaire de

moment P, localisée au pointQ(Xq; Zg).

La source étant de nature dipolaire, elle peut ainsi étre étudiée en terme vectoriel avec
une composante horizontale et une composante verticale. Le potentiel électrique s'écrit
alors comme la somme de ces deux composantes :

x
"(P) = [1(X Xqgz zg+'2X Xgz z0]; (3.8)
g=1

avec' ; et' , les composantes horizontale et verticale du potentiel électrique mesurées au

point P(x;z) et dé nies telles que :

. . _ 1(X Xq) .
0 Xz 202 R (59)
"X XqZ zQ)= q2(X_ Xq) ; (3.10)

[(z z)*+(z 297
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ol 41 €t g2 correspondent a l'intensité de laj®™ source dipolaire pour la composante

horizontale et verticale respectivement :

psin 4,

q1 R (3.11)
R i f (3.12)
4
En prenant en compte la topographie, le champ électrique s'écrit :
CR dx
Eu(P) = %u: [ qaluan + Q:ZIU:Z]@; (3.13)

o=1
avecu la coordonnée curviligne du point d'observatiorP (x; z) a la surface du sol et .,
et | ., les fonctions scanantes horizontale et verticale respectivement. Ces deux fonctions
s'écrivent :
2(x  Xg)?+(z zg)* 3(X Xg(z zogdz=dx
[(x %2+ (z 2972 ’
3X Xz zg)+[(X Xg)* 2(z z4)*|dz=dx
[(x Xxg2+(z 2z9)?P= '

Comme pour la tomographie de Patella (1997a), on dé nit la fonction de probabilité de

ly1(X  Xqz2  zQ) = (3.14)

lu2(X  Xqiz zQ) = (3.15)

présence horizontale ; et verticale » :
1(Xq:Zg) = C1 Euwi(X;2)lua(X  Xqz  zg)dx (3.16)
Z

2(XqrZ9) = Co Eu2(X;2)lu2(X  XgZz  zg)dx; (3.17)
1

avecC; et C, les coe cients de normalisation pour les composantes horizontale et verticale
respectivement, dé nis comme dans I'expression 3.4. La fonction de probabilité d'occu-
rence de charges dipolaires (DOP) s'écrit alors comme la norme de la somme vectorielle

de ces deux compositions :
q
(Xq1 Zg) = 1(Xqr Zg)? +  2(Xq; 2g)? (3.18)

0 (Xq2Zg) b3 (3.19)

Nous avons également implémenté cette méthode sous Matlagt testé les algorithmes
sur des exemples synthétiques ( gure 3.3).

Revil et al. (2001) ont utilisé cette tomographie dipolaire sur des exemples synthé-
tiques, en ajoutant du bruit sur les données PS, et sur les données de terrain de Stoll
et al. (1995). Cette méthode leur a ainsi permis de localiser en profondeur les sources

électrochimiques associées a des veines de graphite interceptant un niveau pi€zométrique.
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Fig. 3.3 Calcul de la fonction DOP sur un exemple synthétique.a. Potentiel spontané induit par la
source dipolaire verticale.b. Probabilité d'occurence de charges dipolaires localisant la source (point

blanc).

3.3 Caractériser les écoulements

3.3.1 La méthode SPS d'Aubert

Aubert et al. (1993) et Aubert & Atangana (1996) se sont basés sur les travaux de
Zablocki (1978) qui suppose que les signaux de potentiel spontané sont reliés a la distance
le long de laquelle I'eau percole verticalement a travers la zone vadose, pour atteindre la
surface piézomeétrique. lls développent ainsi une méthode d'interprétation des signaux PS
dans laquelle les sources sont localisées dans la zone vadose.

Leur méthode empirique est basée sur I'hypothese d'une relation linéaire entre I'ano-

malie de potentiel spontané mesurée en surface et I'épaisseur de la zone vadose telle que :
" (X
E(x) = —}(< ) 4 Eo; (3.20)

ou E(x) est I'épaisseur de la zone non saturée (i.e. zone vadog®),est I'épaisseur de la
zone non saturée a l'aplomb du point de référence des mesures de potentiel spontané et

K est un coe cient empirique exprimé en mv/m.
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Fig. 3.4 Dé nition de la surface SPS déterminée a partir de la relation 3.20. La surface SPS correspond

a la limite entre la zone saturée et la zone imperméable (d'aprés Aubert & Atangana (1996)).

Cette relation permet de déterminer une surface équipotentielle dite surface SPS cor-
respondant a la base de la zone non-saturée, c'est a dire au niveau piézométrique de la
nappe libre (gure 3.4). Cette surface permet de cartographier les drains de circulation
préférentiels et les lignes de partage des eaux.

Cette approche reste tres simpliste, bien qu'elle ait été validée sur plusieurs cas de terrain
(Aubert & Atangana (1996) et Aubert et al. (2000)). L'hypothese selon laquelle la zone

vadose est polarisée n'a quant a elle jamais été validée.
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3.3.2 La méthode de Fournier et de Birch

A l'opposeé, Fournier (1989) montre de fagon plus théorique que la force électromotrice

de la PS est localisée a l'interface entre le sommet de l'aquifére et la zone non-saturée.

Fig. 3.5 Modéle de la double couche électrique proposé par Fournier (1989) et Birch (1993). Les sources
électriques équivalentes sont des dipdles disposés sur le niveau piézométrique de l'aquifere non consmé.
est le vecteur distance entre le point sourcéM ( ;h) et le point d'observation P (x;e) localisé a la surface
du sol, ns est le vecteur normal a la surface piézométriqueh,, est la hauteur piézométrique au point de
référence de la mesure du potentiel spontané €1, C2 sont les coe cients de couplage électrocinétique

de la zone saturée et de la zone vadose etrespectivement.

Il suppose que le signal PS est équivalent a un potentiel électrique produit par une
couche de dipéles électriques, localisée au niveau de la surface piézométrique de l'aquifére
et d'intensité proportionnelle a la hauteur piézométrique. Cette théorie de double couche
repose sur le fait que la zone non-saturée et la zone saturée, considérées comme deux
zones homogeénes, présentent des coe cients de couplage électrocinétique trés di érents.

En supposant une conductivité électrique homogéne dans un milieu 2D, Fournier éta-
blit I'expression du potentiel électrique par :

C, C*X

1 — E .
)= = h=—5ds; (3.21)

S
avec C; et C, les coe cients de couplage d'électro ltration dans la zone saturée et la

zone non-saturée respectivement (V n), S la surface entre ces deux zones,le vecteur

normal a cette zone;x le vecteur entre la source et le point d'observation, €t la hau-
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teur piézométrique (m). En utilisant cette formule, Fournier (1989) a pu déterminer la
géométrie des écoulements souterrains en milieu volcanique (3.5).
Birch (1993) et (1998) a repris les travaux de Fournier en exprimant I'équation (Eq.

3.21) de la fagon suivante :
z

x@= 5 (0 hw)

[ (x )sin +(e h)cos ]

o yrrie Ty O (3.22)

avece et x les coordonnées du point de mesure (élévation et position horizontale respec-
tivement)(m), h la hauteur piézométrique (m),h,, la hauteur piézométrique au point de
référence du potentiel spontané (m)C le coe cient de couplage électrocinétique dans
l'aquifere (V.m 1),(C2 =0 carC2 C1) et la position horizontale du point sur le
niveau piézometrique (gure 3.5). La discrétisation de cette équation pour un aquifere
présentant une faible pente (< 15°, gure 3.5) s'écrit :

(e h)
(x )2+(e h)

X
" (x;e) = 1 C(h hpy)

5 : (3.23)

Birch (1993) correle ensuite le signal électrique mesuré en surface avec la fonction scanante
suivante :

(e h)
(x )2+(e hy

(3.24)

Le résultat de la corrélation est ensuite divisé path  h,,,) pour obtenir le coe cient de
couplageC. D'apreés la théorie de Fournier (1989), le niveau piezométrique est une ligne ou
le coe cient de couplage est constant. Chaque iso-valeur d&issue de la méthode de Birch
correspondra alors a une image possible du niveau piézométrique. Cette méthode propose
donc plusieurs choix de recontruction de la géométrie de la nappe. La non-unicité de la
solution peut étre levée si le coe cient de couplage est connu ou si le niveau piézométrique
est connu en un point. Les travaux de Birch (1993) nous ont servi de base pour développer

notre méthode d'inversion électrographique.

3.3.3 Les méthodes électrographiques

Dans l'article Revil et al. (2003) (présenté en n de ce chapitre), nous proposons trois
techniques pour déterminer la géométrie d'un céne de rabattement dans le cas d'un essai

de pompage a partir de mesures de potentiel spontané. Ces méthodes sont basées sur
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I'hypothese que le coe cient de couplage électrocinétique est constant. Cette hypothése
est dans la plupart des cas valable dans les sols ou la conductivité électrique de la roche

n'in uence pas C°

3.3.3.1 L'approche semi-empirique

L'approche semi-empirique est une technique similaire a celle d'Aubert et al. (1993).
Cependant les hypothéses relatives aux phénomenes sources ne sont pas les mémes. En
e et, Aubert et al. (1993) supposent que les sources sont localisées dans la zone vadose,
alors que nous pensons comme Fournier (1989) qu'elles sont localisées sur la surface pié-
zométrique. Dans certains cas, la percolation de I'eau dans la zone vadose peut produire
des signaux de potentiel spontané qui ont en général une signature négative (Doussan
et al. (2002)). Cependant, ce mécanisme transitoire ne permet pas d'expliquer la polarité
positive du potentiel spontané mesuré lors d'un essai de pompage.

Notre approche semi-empirique se base sur la dé nition méme du coe cient de cou-
plage électrocinétiqueC® qui relie le potentiel spontané a la variation de hauteur piézo-

métrique :
"(P)= CYh hp): (3.25)

En exprimant cette relation en fonction de la profondeur du niveau piézométrige h),

on obtient :
"(P)= K(e h)y+'q: (3.26)

ou K est un parametre empirique. Cette relation est équivalente a la formule de la SPS
d'Aubert (Eq. 3.20).
Cette approche qui reste trés simpliste, peut étre utilisée pour fournir un modete

priori dans des méthodes d'inversion plus sophistiquées.

3.3.3.2 La technique d'inter-corrélation

Nous avons repris la méthode de Birch (1998) basée sur I'équation 3.22, avec la fonction
scanante dé nie dans I'équation 3.24. En reprenant la terminologie et la technique de
Patella (1997a), nous avons calculé, pour une pente inférieure & 1%a fonction d'inter-

corrélation normalisée entre le signal de potentiel spontané et la fonction scanante d'un
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dipdle vertical :

Z
2XgrZg) Co " (x5€)la(X  Xg e hq); (3.27)
: _ (e hg)
l2(x  Xge hg) = X X7 (qz 2% (3.28)
Z ., Z 1=2
C, = ' 2(x; e)dx 12(x  xgqe  hg)dx ; (3.29)

1 1

ou C; est le facteur de normalisation dé ni par Patella (1997a) (Eq. 3.4).2(Xq; zQ) corres-
pond a la probabilité de présence d'un dipdle vertical a la positionx§,z,). L'intensité du
dipdle étant proportionnelle a la di érence de hauteur piézométrique, comme pour Birch
(1998), nous divisons la fonction,(Xq; zq) par (hg hg) avechg la hauteur piezometrique

a I'aplomb de la référence des mesures de potentiel spontané. On dé nit ainsi une nouvelle

distribution :
2(Xq:2g) = 2(Xgrhg)=(hg  ho): (3.30)

Les valeurs de »(Xq;Zq) (en m 1) sont ensuite représentées sous forme de contours d'iso-
valeurs. Chaque contour correspond a une image possible du niveau piézométrique. Le
choix de l'iso-valeur est dé ni si I'on connait la position du toit de la happe en un point
(dans un piézométre). On détermine ainsi la position de la nappe de facon continue en
supposant que le coe cient de couplage électrocinétique est homogéne dans tout l'espace.

Cette approche est tres similaire a celle de Birch (1998), exepté le fait que nous avons
normalisé l'intégrale d'inter-corrélation. Nous avons testé I'e cacité de cette normalisation
sur des exemples synthétiques simulant un essai de pompage. La gure 4 de l'article Revil
et al. (2003) montre que la normalisation par le coe cientC, améliore I'image du cone

de rabattement.

3.3.3.3 La méthode du Simplexe

La méthode d'inter-corrélation est valable pour des aquiféres présentant une faible
pente ( < 15°). Pour prendre en compte des pentes plus élevées, nous proposons d'utiliser
une méthode d'optimisation locale, basée sur I'algorithme du Simplexe (Caceci & Cacheris
(1984)).

Les parametres sont optimisés de facon a minimiser une fonction codt qui est basée

sur le critere des moindres carrés. Ce critere correspondant a I'écart quadratique (norme
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L2) entre les données observéegt®) et les valeurs calculéesyf?°) tel que :

X\I obs calcy2
< (vi Yith)e (3.31)

i=1
Dans le cas de l'optimisation du niveau piézométrique a partir de mesures du potentiel
électrique, les observables correspondent aux mesures PS e ectuées sur le tersefi £
' 0bs) et |es valeurs calculées sont déterminées a partir de la fonction analytique non-linéaire

(Eq. 3.22) et du jeu de paramétres optimisésg/fac = * ¢ac),

Pour débuter I'optimisation, la méthode nécessite un modele de départ dé ni par un
jeu de parametresa priori. Ce point de départ subitk expériences K étant le nombre
de variables a optimiser) de fagon a former le premier polyedreka 1 sommets, appelé
Simplexe. Lorsque les expériences sont e ectuées, les résidus de chaque jeu de parametres
(i.e. chaque sommet du Simplexe) sont calculés.

L'algorithme compare ensuite les résidus entre eux et détermine le plus mauvalé)(et
le meilleur (B) (gure 3.6). Le principe de la méthode consiste a s'éloigner de ce mauvais
sommet. Pour cela, selon la disposition des sommets ayant les résidus extrémes (p¥ihts
et B), di érentes évolutions du Simplexe sont possibles : ré exion, expansion, contraction
ou rétrécissement (gure 3.6). Ces constructions géomeétriques se font par rapport au
centroide des sommets du Simplexe en excluant le sommet le plus mauvais (p®inL
L'algorithme constitue ainsi un deuxieme Simplexe.

Les expériences sont ensuite répétées pour ce nouveau Simplexe de fagcon a dégager
une tendance. En se déplacant ainsi de proche en proche de facon itérative, l'algorithme
cherche a repérer le sens d'évolution vers le point optimum qui minimise la fonction colt
(3.31). Dans le cas d'un probléme a deux parametrels £ 2), le Simplexe est un triangle

(gure 3.6) et, pour k = 3, le Simplexe est une tétraedre.

En testant cette méthode sur des exemples synthétiques, nous avons montré que l'al-
gorithme est relativement insensible a I'addition de bruit ( gure 5 de I'article Revil et al.
(2003) présenté en n de chapitre). Si le niveau de bruit est élevé et s'il couvre le signal
étudié, un ltrage des données peut étre réalisé avant le traitement. Malgre les nom-
breuses itérations a réaliser (environ 1000 itérations pour 30 paramétres a optimiser),

cette méthode est tres e cace.
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Fig. 3.6 Evolutions possibles du Simplexe pour se rapprocher du Simplexe optimum dans le cas de 2
parameétres a optimiser. Les pointsW, B, R, E, C et S signi ent respectivement dans la langue anglo-

saxonne Worst, Best, Re ected, Expanded, Contracted, Shrunken.

3.3.3.4 Application aux données de Bogoslovsky & Ogilvy (1973)

Nous avons appliqué ces trois approches aux mesures de Bogoslovsky & Ogilvy (1973)
e ectuées au cours d'un essai de pompage dans [|'état stationnaire.

Pour la méthode semi-empirique, nous avons tout d'abord chercher a déterminer la
valeur du coe cient K en comparant les données de hauteur d'eau disponibles dans les
piézometres avec les valeurs de potentiel spontané situées a l'aplomb de ces piézometres.
Le coe cient K a été estimé a -3,2 mV/m (gure 3.7.b).

Cette corrélation nous a permis de déterminer une surface (cf. surface SPS d'Aubert
et al. (1993)) qui coincide avec le niveau piézométriqgue du cone de rabattement ( gure
3.7.c).

Les résultats concernant la méthode d'inter-corrélation sont présentés sur la gure 3.8.
La ligne d'iso-valeur de (xq; Zy) retenue est celle qui coincide avec le niveau pi€zomeétrique
du puits de pompage. On voit alors que cette ligne est assez bien corrélée avec les autres
mesures dans les piézometres. Les mesures piézométriques étant parfois di ciles a réaliser
au niveau du puits de pompage, le calage peut s'e ectuer a partir de la hauteur d'eau

déterminée dans un autre piézometre. Le principal inconvénient de cette méthode, tout
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Fig. 3.7 a. Potentiel spontané associé a un essai de pompage (données issues de Bogoslovsky & Ogilvy
(1973). b. Relation entre potentiel spontané et profondeur de la nappe a chaque piézometre. c. Hauteur

piézométrique déterminée par la méthode semi-empirique.

comme celle de Patella (1997a) et la DOP de Revil et al. (2001), est qu'elle ne fait pas la
distinction entre les sources primaires et les sources secondaires des signaus de potentiel

spontané.

Dans la méthode du Simplexe, nous avons cherché a optimiser les hauteurs piézomé-
triques (h;), la pente en ces points () et le coe cient de couplage électrocinétiqueC®
Le modélea priori que nous avons pris pour l'initiation de I'optimisation par le Simplexe
correspond aux résultats de la méthode semi-empirique. Nous avons xé la profondeur
de la nappe au niveau de la station de référence des mesures HE ahy= 0,5 m. Les
résultats de la méthode du Simplex sont représentés sur la gure 3.9. Le coe cie@®

optimisé est égal a -14,2 V.m'.
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Fig. 3.8 a. Prol PS e ectué par Bogoslovsky & Ogilvy (1973) au cours d'un pompage. b. Image des
iso-valeurs de la fonction (Xg;zg). La ligne noire correspond & la courbe d'iso-valeurs la mieux corrélée

aux mesures dans les piézométres (points noirs).

3.3.3.,5 Comparaison des trois méthodes

La méthode semi-empirique est la plus simple et la plus rapide des trois méthodes.
Cependant elle s'impli e beaucoup la physique de couplage hydro-électrique et n'est va-
lable que pour des aquiferes peu profonds et peu inclinés. De plus, elle ne permet pas
d'avoir acces a la valeur du coe cient de couplage électrocinétique, puisque la pente de la
droite correspond a une constante empirique. En revanche, les informations qu'elle four-
nit peuvent ensuite étre utilisées comme modékepriori dans un shéma d'inversion plus

robuste comme celui du Simplexe.
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Fig. 3.9 a. Potentiel spontané associé a un essai de pompage (données issues de Bogoslovsky & Ogilvy

(1973)). b. Détermination du niveau piézométrique par la méthode du Simplexe.

L'approche tomographique de I'électrographie est relativement rapide, mais elle est
limitée aux aquiferes de faible pente. Elle fournit une information sur la géométrie de la
nappe mais ne permet pas non plus d'avoir acces au coe cient de couplage électrociné-

tique.

L'algorithme du Simplexe est plus complet et rigoureux dans l'inversion. Il permet de
déterminer a la fois la géométrie de la source (hauteurs piézométriques) et son intensité

(coe cient de couplage d'électro Itration) quelque soit la pente de la nappe.

Les résultats obtenus par inversion des données de potentiel spontané pour retrouver le
niveau piézométrique d'un aquifere peuvent ensuite étre interprétés en terme de proprié-
tés hydrauliques du milieu (conductivité et transmissivité hydrauliques). Cependant, ces

meéthodes reposent sur I'hypothése d'une distribution continue de la résistivité électrique



88

L'inversion des sources électrocinétiques

et du coe cient de couplage électrocinétique dans la zone vadose et l'aquifere. Ces hypo-
theses, assez fortes, font que les méthodes que nous venons de voir ne peuvent pas faire
la distinction entre les sources primaires, associées au phénomeéne étudié, et les sources
secondaires, associées aux hétérogéneités de résistivité électrique dans le sous-sol. Pour
améliorer l'interprétation des signaux PS, il est donc nécessaire d'inclure la distribution
de résistivité électrique dans le schéma d'inversion.

Dans cet objectif, Darnet et al. (2003) ont développé une méthode d'inversion en
prenant en compte I'hétérogénéité associée a la présence du casing métallique du puits de

pompage.

3.3.4 L'inversion couplée hydro-électrique

Comme nous l'avons vu dans le chapitre 2, la densité volumique du courant source en

fonction de la hauteur piézomeétriquéh s'écrit (Eq. 2.21) :
== g[fL:rh LfF?n] (3.32)

Lors d'un essai de pompage, deux régimes sont imposeés : (1) un régime permanent durant
lequel I'état stationnaire est atteint pour un débit de pompage constant ( ux constant
dans le temps) et (2) un régime transitoire apres l'arrét de la pompe (phase de relaxation
du cone de rabattement). Au cours du régime permanent, le premier terme de I'équation
3.32 est nul car le gradient de hauteur piézométrique est paralléle au niveau piézométrique,
donc au gradient de coe cient électrocinétique. L'expression de la densité volumique du

courant source s'écrit alors :
== (gLr2h (3.33)

En considérant les hypothéses de Dupuit pour un aquifere homogeéne, la hauteur piézo-
métrique peut étre reliée au débit du pompag€ et a la conductivité hydraulique de

l'aquifére K par (DeMarsily (1986)) :

0 1=2
h(r)= HZ+ < In(r=ry) (3.34)

ou Hq est la hauteur piézométrique au niveau du pompage, est le rayon du puits de
pompage. Ainsi, en couplant ces deux équations, il est possible de déterminer les propriétés

de l'aquifére a partir des signaux PS.
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Darnet et al. (2003) ont proposé une inversion plus compléte pour retrouver a la fois
I'image du cbne de rabattement, mais également la profondeur de la happe, son coe cient
de couplage électrocinétique et surtout sa conductivité hydraulique. Leur inversion est
construite sur trois étapes : la premiére consiste a dé nir le modéle hydraulique pour
obtenir le champ de pression uide. A partir de ce modéele, ils ont calculé les sources
de courant électrique de nature électrocinétique. La derniére étape consiste a résoudre
I'équation de conservation du courant électrique, en prenant en compte la distribution de
résistivité électrique dans le sous-sol.

Dans le cas des données de Bogoslovsky & Ogilvy (1973), le fort contraste de résistivité
électrique est associé a la présence du tubage du puits de pompage. Darnet et al. (2003)
ont modélisé ce tubage par un cylindre vertical de longueur et d'épaisseur nies et de
conductivité trés élevée. Enn, ils ont utilisé un algorithme génétique pour rechercher
le couple de parameétres qui minimise une fonction colt quadratique pondérée entre les
valeurs observées et les valeurs calculées.

Cette inversion couplée hydro-électrique leur a ainsi permis d'estimer la profondeur
de linterface aquifére/aquitard a 28 m, le rapport débit sur conductivité hydraulique
Q/K=290 m 2 et le coe cient de couplage C' -0,8 mV.m 1. La profondeur de la nappe

reste tout de méme un parametre di cile & déterminer.

Récemment, Rizzo et al. (2004) ont e ectué un monitoring PS lors d'un essai de
pompage a Cosenza en ltalie. Pour interpréter leurs mesures e ectuées pendant I'état
stationnaire, ils ont utilisé une approche similaire & celle de Darnet et al. (2003). L'équation
de conservation du courant électrique a été résolue en utilisant la fonction de Green
appropriée, et en incluant la forte conductivité du puits de pompage. En négligeant le
rabattement dans I'approximation de Dupuit, ils ont établi une relation simple de premier
ordre reliant linéairement la PS mesurée dans I'état stationnaire a l'inverse de la distance
au puits de pompage. La pente de cette relation est directement reliée a la transmissivité
hydraulique de 'aquifére et au coe cient de couplage électrocinétique. A partir de mesures
de la conductivité du uide, Rizzo et al. (2004) ont p( estimer la valeur du coe cient de
couplage électrocinétique et déterminer ainsi la transmissivité hydraulique de l'aquifere a
partir des mesures de potentiel spontané.

Pour interpréter la PS mesurée pendant le régime transitoire (phase de relaxation),
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ils ont couplé I'expression du potentiel spontané établie au premier ordre par Revil et al.
(2003) avec l'expression du rabattement dans la phase de relaxation. lls établissent ainsi,
en premiére approximation, une relation linéaire entre la PS mesurée dans la phase de
relaxation et le logarithme d'un rapport de temps. La pente de cette droite leur a permis
d'estimer une valeur de la transmissivité hydraulique de l'aquifere du méme ordre de

grandeur gue celle déterminée dans l|'état stationnaire.

Pour valider les valeurs de transmissivité hydraulique obtenues par inversion des me-
sures PS, Rizzo et al. (2004) ont inversé les mesures de hauteur piézométrique e ectuées
dans les piézometres, en utilisant la méthode des moindres carrés non-linéraire. La trans-
missivité hydraulique ainsi déterminée est du méme ordre de grandeur que celles déter-

minées par les mesures de potentiel électrique.

3.4 Conclusion

Les méthodes d'inversion des signaux PS d'origine électrocinétique présentées dans ce
chapitre sont multiples et apportent deux types d'information : sur la géométrie de la
source électrocinétique (la COP de Patella (1997a), la DOP de Revil et al. (2001)), et sur
la géométrie de I'écoulement, en reconstruisant le niveau piézométrique de la nappe (la
SPS d'Aubert & Atangana (1996), I'électrographie et le Simplexe de Revil et al. (2003)).
Cependant, ces méthodes sont basées sur des hypotheses fortes concernant les distributions
de résistivité électrique et du coe cient de couplage électrocinétique supposées constantes.

Récemment, ces hétérogénéités de résistivité électrique ont été prises en compte dans
la formulation du probléme inverse avec Darnet et al. (2003) et Rizzo et al. (2004) qui
incluent dans l'inversion la forte conductivité du casing métallique du puits de pompage.
Cette étape est nécessaire an de pouvoir distinguer les sources primaires des sources
secondaires et estimer ainsi de facon plus précise les parametres hydrauliques de l'aquifere.
Les recherches actuelles dans ce domaine visent a déterminer la distribution en 3D de
la conductivité hydraulique de l'aquifere a partir des mesures PS e ectuées lors d'un
pompage.

Bien que Hammann et al. (1997) aient utilisé la méthode de Patella (1997a) sur un

site contaminé, une inversion robuste des signaux PS mesurés sur des sites contaminés
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ne pourra étre réalisée que lorsque les phénomenes sous-jacents au couplage électro-rédox

auront été compris et quanti és.
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[1] The electrical potential field passively recorded at the ground surface of the Earth
(and termed self-potential) can be analyzed to determine the shape and the depth of the
piezometric surface. The coupling between hydraulic flow and electrical current density is
electrokinetic in nature. The electrokinetic coupling coefficient entering into the integral
equation relating the depth of the water table to self-potential signals is analyzed for
various types of porous materials. It is simply related to the electrical conductivity of the
pore water. In steady state conditions each element of the water table can be seen as an
elementary dipole with an inclination locally perpendicular to the water table and
strength proportional to the water table elevation. Then, we propose three methods to
obtain the shape and range of possible depths of the water table from the study of the self-
potential distribution recorded at the ground surface. The nonuniqueness of the solution is
removed if one knows either the electrokinetic coupling coefficient or the water table at
one location and under the assumption of the spatial homogeneity of the electrokinetic
coupling coefficient. Two field cases are discussed to show the success of the proposed
methods for estimating the shape and depth of the water table at two different scales of
investigations. They concern the study of self-potential signals associated with the shape
of the water table in the vicinity of a pumping well and in the flank of the Kilauea
volcano. INDEX TERMS 1832 Hydrology: Groundwater transport; 5109 Physical Properties of Rocks:
Magnetic and electrical properties; 5139 Physical Properties of Rocks: Transport properties; 5114 Physical
Properties of Rocks: Permeability and poroditigyWORDS self-potential, hydraulic charge, water table,
electrokinetic, streaming potential, tomography

Citation: Revil, A., V. Naudet, J. Nouzaret, and M. Pessel, Principles of electrography applied to self-potential electrokinetic sources
and hydrogeological applicationg/ater Resour. Res39(5), 1114, doi:10.1029/2001WR000916, 2003.

1. Introduction phenomena in geohydrology. Applications concern the

[2] Self-potential surveys are conducted by mapping wifiudy of water leakage from damél{Saigh et al. 1994;

nonpolarizable electrodes the quasi-static natural electribAflue €t al, 1999], groundwater flow in geothermal fields
field at the ground surface of the Earth. These electri@]d active volcanoesshida 1989; Tanaka 1993; Hashi-
signals represent the ground surface electrical field sighfiRt0 and Tanakal995; Patellg 1997b], and groundwater
ture of some charging mechanism occurring at depth [e PV associated with topographic variations of the water
Fournier, 1989:Patella 1997a, 1997b]. It is widely accep-tabe Fournier, 1989;Birch, 1993, 1998].

ted that, in absence of strong oxidoreduction processes '%é Because electrokinetic conversion produces a detect-
after correction of telluric currents, the main contributor &°/¢_€lectrical field at the ground surface, it should be
self-potential anomalies corresponds to an electrokindlgSsible to invert the pattern of this electrical field to get
conversion of the groundwater flowibert and Atangana CUt Some information about the pattern of fluid flow. We
1996 Birch, 1998: Patella 1997a: Revil et al, 1999a, call “electrography” such an inversion process applied to

1999b]. Indeed, when water flows inside the connectS@l-Potential signals in the quasi-static limit. This procedure
pore space of a porous medium, it drags along part of ns exciting perspective in geohyd.rology like, for exam-
excess of the electrical charge located in the close vicinityf: 0 determine hydraulic conductivity around a pumping
the mineral/water interface, in what is called the eIectrié’é’Lﬁ”' Indeed, if one knows the pressure distribution every-
triple layer. A description of this phenomenon will bd/nére during a pumping test, well established inverse
provided later in this paper (in section 3.1). groundwater modeling allows to determine the distribution

; he hydraulic conductivity and storativity around the

[3] In the last 15 years, there has been a consider fel .

reawakening interest in the application of electrokinetforéhole [e.g.Cooley 1977, 1979Neuman and Yakowitz
1979;Neuman et aJ.1980; Yeh and Yoon1981;Kitanidis

and Vomvoris1983;Yeh et al. 1983;Loaiciga and Maring
1987]. However, the piezometric surface is usually not well
constrained due to a lack of observation wells. In addition,
Copyright 2003 by the American Geophysical Union. the presence of observation wells disturbs the distribution of
0043-1397/03/2001WR000916$09.00 the hydraulic head. Therefore a nondestructive and cheap

SBH 3 1

INow at Colorado School of Mines, Golden, Colorado, USA.



SBH 3-2 REVIL ET AL.: HYDROELECTRIC COUPLING

method to determine the shape of the piezometric surface | Unsaturated zone
would be very welcome in geohydrology. The purpose of 4. _\O’_
this paper is to present self-potential data inversion for a
estimating the depth of the water table and to show some
applications of electrography. \
[s] We cover below the various aspects of this method
including (1) the analysis of the physical foundations of the >
electrokinetic conversion in the field (section 2 and Appen- "
dix A), (2) the microscopic roots of this phenomenon and its
sensitivity to groundwater flow in the field (section 3), (3) [- — — Saturated
the development of various methods to determine the shape [~ — ho h  zone
of the water table from self-potential data (section 4), and Q
(4) the application of these methods to two case stud;e_s v Datum
covering two very different depths of investigation of the™ Xx=0 13 X x
water table (section 5). x=L

Ground
surface

Water
table

Water body M(E, h)

. . . b. -
2. Representation of the Self-Potential Field Q@ P“m‘;';‘g vell b o)

[e] We consider the ground to be formed by a piecewise \+A >
uniform conducting space comprising regionswith con- Unsaturated

stant electrical conductivities where i =0, 1, 2, 3, The zone 9 0Q  |water
region o, confined by the surface , represents the \\ table
porous volume in which fluid flow takes place (Figure 1). MIE 1) E
As shown in Appendix A, fluid flow is responsible for a
dipolar charge separation through electrokinetic coupling.
This charge separation is generally (but not necessarily) |h, Saturated
positive in the flow direction [e.gPengra et al. 1999; . Zolle
Revil et al, 1999b]. At the micro-scale of the porous rock, Q
the electrical field is due to the drag of the excess of charge Datum
contained in the vicinity of the pore water-mineral interface™ ©
by the pore water flow see Figure 2 and section 3). This
local charge separation generates a volume distributionFigure 1. Cross sections of the two-dimensional models
current dipole moment inside the source regign Each used in the main text. (a) Topography of the water table
dipole points locally in the direction of groundwater flow. I@ssociated with an unconfined aquifer. (b) Depression cone
Appendix A, we show that, in steady state conditions, the the water table in the vicinity of a pumping well in steady
boundary-value problem can be recast in an equivalétate conditions. In both cases each element of the water
potential problem in which the piezometric surface table behaves as a dipole with strength proportional to the
(the water table) carries a dipole layer of charge withpégezometric head and directed along the normal to the water
strength proportional to the piezometric head. As develogadlle. In addition, the pumping well generates an additional
in Appendix A, the electrical potential(in Volts) measured dipole at the location of pumping. In both casegdefines

at the observation statioR located outside the sourcethe volume in which fluid flow takes place and
volume o (usually P is located at the ground surface) istepresents the water table.

x=0

P S hohMas 2 5 oav o1
4 r 4 strengthC (h  ho). All these dipoles contribute to the self-
potential signals recorded at the observation station P with
wheren is the outward normal to the water table at the soursgength depending also on the distance between each
point M shown in Figure 1dVis a volume element of the dipole and the observation station P.
grounddSis a surface element of the water table aroundd M, [7] The purpose of electrography is to recover the depth
andhg are the hydraulic heads at source point M and inaad shape of the water table from (1) using self-potential
reference level, respectively (Figure 1), andMP (r is the measurements performed at the ground surface and elec-
vector from source point M to observation station P),land trical resistivity tomography to remove the secondary
is the electrical field produced in the ground througsource terms. However, such a way to proceed is not
the electrokinetic coupling. The material properties enteritityial and we prefer to show in this paper that despite the
into (1) are the electrical resistivity (inm) =1/ where fact these secondary sources exist, a first-order assumption
is the electrical conductivity (in S ), and the electro- to neglect them provides already quite good results. Con-
kinetic coupling coefficientC = / h (in V m?") sequently, we will ignore the effects of spatially varying
described further in section 3. The first term of (l1glectrical conductivity due to geological heterogeneity and
represents the primary source term associated with degter content variations and we focus below on the first
groundwater flow whereas the second term correspondseion associated with the electrokinetic coupling. This is a
secondary sources associated with electrical resistigiyod approximation when the unsaturated zone appears
contrasts in the ground. The primary source term is sughite uniformly resistive. The inversion procedures devel-
that each element of the water table acts as a small dipolejpéd in section 4 consist in finding a set of possible
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strength of the self-potential signals associated with a
T T T piezometric head change.
T P"rel ﬂ‘”ij Vei“”ly T 3. Sensitivity of Electrography
Wy i f | I Ay [10] The second part of our analysis is to provide a way to
FOH: | i cr Na* . TR compute the order of magnitude of the electrokinetic cou-
0" —Na® ! N, : Nat—-0— ing term entering into equation (1J,. The knowledge o
e | a ¢ Nt pling t tering into equat The knowledge of
—toH | b Na' b4 this coupling term is an important step to determine the
fg_c:y IStem | Dllffuse ' Btullf . Dllffuse IStem o sensitivity of the self-potential method. This coupling term
p=] R A sl “l)_ye RASTE B A can be either measured in the laboratory or calculated by
Lo Shear N < e N measuring the contributing components in the laboratory.
Lon | plane o N Qhear!  od We show below that this parameter can be determined from
SN | N . | ! an easily obtainable parameter in the field, name e
S Na | Na© plane | po- ly obt ble p t the field ly th
“"‘Pl Plane | > oo | p-Plane IP|M electrical conductivity of the groundwater.
o-Plane d-Plane X -Plane o-Plane
94={ 9a=8 3.1. Coupling Coefficient of Granular

Porous Materials

Figure 2. Sketch of the electrical triple layer at the : : . i
grainwater interface. This includes the active surface sitgéill] According to previous authors [e.grournier, 1989;

the Stern layer of sorbed counterions, and the diffuse |a trgr?g;hagfdthété:arllg;?:klir?gt?c; Egr?\r/]érii?)%si’s 1p%%8rll)'/ Lhn%er
in which charge distributions obey Bolteman statistics. .
g y stood. For exampldubert and Atanganfl996] state “the

self-potential generating process is at present widely
unknown, even from a qualitative point of view.” However,

depths and shapes for the water table, and then use eitheugh the analysis made recently loyrne et al.[1999]
the hydraulic head at least at one location or the valueasfd Revil and Leroy[2001] and the use of equation (A8)
the coupling termC (investigated in section 3) to con-(Appendix A), the new electrokinetic ter@ can be
strain the solution of the problem. explicitly related to key-properties of the porous medium.

[8] In addition to the inversion approaches proposed irhese parameters include two textural properties (the poros-
section 4, we have developed a semiempirical approachtpf and a grain shape parametar generally called the
the problem linking the depth of the water table to th&rchie’s exponent) and two electrochemical properties of
measured self-potential signals. For the sake of simplicitye electrical triple layer coating the minerals/water inter-
we consider the case of the self-potential signals associdset, the specific surface conductivityg and the poten-
with a pumping test in steady state conditions like the otial, which have been modeled into a unified framework by
shown in Figure 1b. Pumping in a well causes a deprd&evil and Leroyj2001].
sion cone of the (unconfined) water table plus a sink ternfi12] When a mineral is in contact with water, its reactive
in the groundwater continuity equation. The shape of tearface becomes charged mainly through proton exchange
water table reflects the variations of the pore fluid pressued sorption of cations and anions onto its surface (Figure 2).
in the vicinity of the pumping well in response to pump¥this phenomenon, which is common to all minerals includ-
ing. Let us consider the difference of electrical potentimlg oxides, aluminosilicates, and carbonates, is responsible
between a point located far from the pumping well, in dor the appearance of a fixed charge of den@gydirectly
undisturbed area (no water flow), and a point located in taethe mineral surface. Sorption of ions onto this surface is
depression cone below the observation station P. Far freesponsible for the formation of the so-called Stern layer
the pumping well, we assume that the reference potentialsee Figure 2) Bockris and Readyl1970]. The charge
taken as zero. According to the definition of the couplindensity in this layer is note® . The net charge densities
coefficient C, the electrical potential at an observatio®, and Q are responsible for an electrical field at the
point P is given approximately by(P) = (h  hp)C. For microscopic scale and we notgand the (microscopic)
the case shown in Figure 1b, this yield®) = C(e h) electrical potential on the surface and the Stern plane,
+ C(e hg), where € h) represents the depth of theespectively (Figure 2) with a reference taken in the bulk
water table below the observation point P. We prefer pore water just outside the electrical triple layer. The
rewrite this semiempirical law agP) = K(e h) + o, electrical field such generated is shielded at very short
whereK (in V m 1) is treated as an empirical parameter antistance (few nanometers) from the pore water-mineral

o is a potential in a reference state. Various test show therface by the ions coming from the electrolyte. Indeed,
we have approximatelK  C/(4 £ 1) whereC is the in the Coulombic field created by the charge separation
coupling coefficient arising in (1). previously discussed, anions and cations of the bulk pore

[e] According to the simple scheme presented above, thater are attracted or repelled depending on the sign of the
self-potential signal would be linearly dependent of theharge they carry. It results in the formation of a diffuse
depth of the water table. This approach and two tomleyer of counterions (Figure 2) in which the ionic concen-
graphic algorithms are developed further in section 4 amdtions obey to Boltzman statistics. The net charge density
applied to field data in section 5. Prior to this analysis, ve# the electrical diffuse laydps is such that at equilibrium
focus in section 3 to the description of the electrokinet@, + Q + Qs = 0 (global electroneutrality) and the
coupling coefficientC, which is used to evaluate theelectrical potential decreases exponentially from the pore
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water-mineral interface with a characteristic length scaéxture of the porous material as long as the permeability is
called the Debye length. of course large enough to allow pore water to flow through
[13] When a fluid flows inside the connected pore vokhe porous material. Mention should be made that this limit
ume, it drags part of the net char@g of the electrical can be used in many aquifers and in the case studies to
diffuse layer. This creates, at the macroscopic scale of thikow (section 5). In this case, the coupling coefficient is
representative elementary volume, a net current desityndependent of the scale of measurement.
(see Appendix A), which is the source for the electric field[14] The left-hand side of the inequality holds for fresh
observed in the whole space. Th@otential entering into groundwater in porous materials for which surface conduc-
equation (A3) (Appendix A) is the electrical potential of thevity is strong (e.g., clayey materials) or when s We
electrical triple layer at the hydrodynamic surface where thiserve that according to the fact that generakyO [see
velocity of the pore fluid equals zero (skin effe&tvil and Lorne et al, 1999; Pengra et al. 1999; Revil and Leroy
Leroy [2001] have shown that the potential can be 2001], the coupling coefficier® is generally negative in
considered as the electrical potential at the interfaagreement with field observations as shown in section 4
between the diffuse layer and the Stern layer. In additidnpte a confusion of sign in the wayournier [1989]
it was shown that the Stern layer is the locus of a Jouefined his coupling coefficient). However, in some partic-
dissipation phenomenon called surface conductivity. Condar conditions of pore water chemistry and for some
bining the model ofRevil and Leroy[2001] with the minerals, the sign of the potential can be positive [e.g.,
definition of the sensitivity coefficiel@ given in Appendix Ishido and Mizutani1981] and thus the coupling coeffi-

Avyields: cientC can also be positive.
[15] Calculating the electrokinetic coupling ter@®
f 19 requires the determination of thepotential, surface con-
¢ “h [0 ¢ H 2 ductivity, and porosity if surface conductivity cannot be

neglected. An evaluation of the intensity@fcan be done
fsing the following set of parameters, which are typical of
some common fresh groundwaters in low- clay environment
d usmg the left-hand side of (4) 80 0( 0=28.84
1 Fm),f—103kgm3, (=2 102Sm?t =
8.8 10 “kgm *s Y, and = 0.030V( 30 mvg [Revil
and Leroy 2001]. This yieldsC 10 mV m ~. This
would yield strong self-potential signals. When surface
conduction dominates (e.g., in clay-rich environments),
] the following parameters associated with shaley sands with
£H 3 smectite (= 0.03V ( 30 mV),F =20, and s=0.1S.

m 1) leads toC 0.1 mV m * and therefore weak self-
whereF =  ™Mis the electrical formation factor (fraction), potential signals. Therefore the presence of a high propor-
is the connected porosity (fraction)js called the electrical tion of clay with high cation exchange capacity (and there-
cementation exponent (dimensionless),is the ratio fore high surface conductivity) decreases sharply the value
between surface § to pore fluid () electrical conductiv- of the electrokinetic coupling coefficient. A clayey aquitard
ity d ¢ ( is sometimes called the Dukhin’s numbegannot develop strong self-potential signals. This explains
[e.g., Szymezyk et al1999)), s = 4 Jd is the surface the sharp reductions of the electrokinetic signals in presence
Conduct|v|ty (in S mY), dis the mean grain diameter andf clays noticed in the literature on the basis of laboratory

sis the specific surface conductivity expressed in Siemetata and field observations [e.@ogoslovski and Ogilyy
[Revil et al, 1998; Revil and Leroy2001]. In granular 1973].
materials, the application of the differential effective [16] Measured values of the electrokinetic coupling coef-
medium theory yields expressions for the function)H( ficient of various consolidated and unconsolidated porous
which depends only on the Dukhin’s numbeand on the materials are reported in Figure 3. Note the inverse relation-
formation factorF [Revil et al, 2002b, and referenceship between the coupling coefficient and the electrical
therein]. According tdRevil et al.[2002b], H() obeys the conductivity of the groundwater over more than three orders
following boundsF & ; H() 1 (for clay-free rocks or of magnitudes. A log-log correlation yields LLgG = 1.088
soils, we recover the classical law= {/F). The use of 1.091Llogo forLogC = 0.921 1.091Llogo ¢(r=
these bounds yields the following new bounds for tH®987) where ¢is expressed in S nt. For typlcal ground-
coupling termC: water conduct|V|tyC lies between 1 mV m *and 15
mV m . This range of values is in good agreement with the
f 9 f 9 field observations discussed in section 5. Therefore, using
F s C T 4 this trend the coupling term can be determined only from
the electrical conductivity of the groundwater, which is easy
}q measure in the field.

where ; and  represent the dielectric constant and bu
density of the pore water, respectivelyand ; represent
the electrical conductivity and dynam|c viscosity of the po
water, respectlvelyg = 9.81 m s? is the gravity acceler-
ation, is the potential described above, and Hérises
directly from the description of the electrical conductivity
of porous media, which is given by:

The right-hand side of the inequality holds at high pore flu
ionic strength (saline groundwaters) or in clay-free porous

rocks. This bound is characterized by s It 3.2. Sensitivity of the Method Under Field Conditions
corresponds to the well-known Helmholtz-Smoluchowski[17] Self-potential measurements are actually simple,
formula [e.g.,Lorne et al, 1999; Pengra et al. 1999]. In rapid, and cheap to perform under field conditions. They
this limit, the coupling coefficient is independent of theequire only a high-impedance millivoltmeter, insulated
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potential drop between each electrode of the network and a

10° O (1) Basalts L 1o set of electrodes taken as references.
: g; g;er;"sts:n”ed:to”es [1] During self-potential monitoring operations, the
O «  (4) Carbonates main ppssmle measurement errors arise frqm _(1) electrode
10° _h A (5 Glass beads i mstablllty due to aging or chemical contamination and (2)
+  (6) Zeoltized tuffs telluric currents. The electrodes de3|gned3_h!y|_au [2000] _
= ___are extremely stable even to perform monitoring operations
o L. over several yearsTfique et al, 1999]. Telluric currents
= 10" '. 110’ B result from temporal variations of the earth’s magnetic field,
E 9 = which induce an electrical current density in the ground.
p @ 5 The fluctuation of the induced electrical field can range in
=10° | : 410° 3  duration from few milliseconds to decades and can produce
@) | % < electrical field gradients of several tens to hundreds of
:_I‘ Typical groundwater 3 millivolts per kllqmeter over highly resistive areas. There-
— fore self-potential measurements recorded over a long

period of time and over an extended area (>1 km) require
T < 20-95°C . corrections for telluric currents. N_ote that similar electrical
0 2 currents are produced in industrial areas by a number of
1%001 0(')1 011 1' 1010 sources (e.g., power lines generate self-potential peaks,
' : TR which are sometimes >100 mV). Corrections can be accom-
Electrolyte conductivity (in S/m) plished, for example, by filtering the self-potential measure-
gents with specific filters based on the magnetic variations
corded with a magnetometer and a reference station for

A
5 >3

Figure 3. Electrokinetic coupling coefficient versus por

water electrical conductivity for various types of rocks i : ; 3
the pH range 5.6—7 (except for the carbonates). The ditg Self-potential surveykawakami and Takasudil994]

correspond to (1) crushed oceanic basalts (A. Revil andl’@]\/e.shown that such a procedure reduced the noise due to
Hermitte, unpublished work, 2001), (2) crushed Fontain&l!uric currents from 30 mV to 3 mv.

bleau sandstones (froforne et al.[1999]), (3) clayey [t For shorttime monitoring field surveys (few days)
sandstones (fronPengra et al.[1999]), (4) carbonates and small scale operations (<1 km), the sensitivity of self-
(from Pengra et al[1999]), (5) glass beads (froRengra et potential measurements can be very good (few tenth of
al. [1999]), and (6) consolidated zeolitized volcaniclast[@ilivolts). For exampleRevil et al[2002a] monitored the
rock samples Revil et al, 2002b]. A total of 83 Huctuations of the piezometric head around a ditch during
measurements are reported. The relationship bet@eerf Water infiltration experiment. They showed that the

and C is aiven by equation (A8). Log-log correlations ar&€nsitivity of the electrodes to self_—potential variations
given in t%e mair{ tec>]<t. (A8). Log-log was 0.2 mV. Therefore self-potential signals recorded

over time show extremely high sensitivity to hydraulic
head variations.

) _ ) ) [20] In summary, the flow of groundwater in the subsoil
single-conductor wire (preferentially protected against eI%nerates a substantial electrical field, which can be
tromagnetic induction effects), and a set of nonpolarizabigorded at the ground surface. Nowadays measurements
eleCtl‘OdeS I|ke Pb/PbQHeCtI’OdeS. Fabrication, design, angf these Signa's can be performed with Cheap and Very
electrochemistry of these electrodes are describ&etigu  staple nonpolarizing electrodes and a network of electrodes
[2000], for example. Methodologies related to field meagith a computer-controlled monitoring acquisition system
urements and reduction of noise associated with man-magdg be used for such a purpose. This also means that, with
structures are given byorwin and Hoove[1979], Perrier  an important number of sensors, there is enough informa-
et al. [1997], andPerrier and Morat[2000]. In the case of tjon to invert the electrical field in order to determine the
classical self-potential mapping, an electrode is used dstribution of the fluid pressure in the subsurface as shown
reference and another electrode is moved at each measyreection 4.

ment station to scan the electrical potential at the ground

surface. At each station, a small holelp cm deep) is
drilled in the ground and filled with salt;? water sart)L)Jrateﬂ' Water Table Depth and Shape

bentonite to improve electrical contact between the elecfz1] We discuss in this section three methods to determine
trode and the ground. If a reading is not stable, which canthe depth and shape of the water table from self-potential
the case in presence of a high contact resistance within signals. There are the semiempirical relationship already
ground, measurements are discontinued at that station. Tiseussed briefly in section 2, a tomographic algorithm
choice of a reference station for a self-potential surveyhbigsed on an extension of the work Bifch [1998], and
extremely important and great care has to be taken aboutaheinversion scheme of the self-potential data using the
absence of electrical noise around the reference statiorSimplex algorithm.

more_rellablg way to procged, especially to recognize; Semiempirical Approach

electrical noise, is to establish on the ground surface a ) i o ]
network of nonpolarizable electrodes with several basé22 As shown in section 2, the application of the semi-
stations. For example)eigel [1987] used a network of €mpirical approach yields,

electrodes (up to 216) with a computer-controlled recording

system measuring at regular time intervals the electrical P h hK 5
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or (P)= K(e h)+ gin the case study shown in e hq
Figure 1b whereeg-h) represents the depth of the water l2 X xq € hg
table below the observation statiBnin this situation, the

self-potential signal depends linearly on the depth of the

water table. A similar empirical equation was derived by 1 Csinghy ho 4 11
Zablocki[1978] andJackson and Kauahikaud987] and

used in several studies to determine the depth of the water 2q Ccosqhy ho 4 12

table [secAubert et al. 1993; Aubert and Atanganal996;

Boubekraoui et al.1998]. In our notations, the equatiorwherel, andl, represent the two scanning functions (in the
used byJackson and Kauahikaug987] andAubert and terminology used bfPatella[1997a, 1997b]) corresponding
Atangana[1996] is written asd—h) =  (P)/)K+ (e hp), to the horizontal and vertical components of a dipole located
where € h) represents the thickness of the water tabde the source point M, hy), respectively, and; qand 4
below the observation station B, ( hp) is the thickness of correspond the two components- (and z-component,
the vadose zone below the reference statfarbert and respectively) of the dipolar source q. We define two
Atangang1996] reported several field studies whirs in - normalized cross-correlation integrals,

the range (1.7—4) mV m ™. This equation is similar to our
relationship. However, the equation usedJagkson and
Kauahikaua [1987] was based on completely different
assumptions. They wrote “We believe, along wagblocki
[1978], that the regional pattern of self-potential is more
directly related to the distance at which water can percolate
vertically through the vadose zone before reaching the water
table than it is to topography”. In some conditions,
percolation of water in the vadose zone can produce 12
measurable self-potential signals. Such type of percolation ¢, 2xedx 12X xqe hg dx 15
produces a negative self-potential anomaly if the self-

potential reference is taken at the outcropping of the water

table. However, this transient mechanism cannot explain the 12
polarity of the self-potential anomaly discussed for example
later in section 5.1. The advantages of the semiempirical C
approach is that it is simple and easily applicable to 3-D
cases.

10

quzehq2

1% C xelix xqe hgdx 13

2% g C xelax xqe hgdx 14

Zxedx I1Fx xge hgdx 16

) ) where C; and C, are the two normalizing factors. The

4.2. Tomographic Algorithm distributions 1(x,, hg) and (X, hy) correspond to the

[23] Equation (1) indicates that the water table behavesasurrence probability of finding an horizontal dipole or a
a sum of dipoles, each dipole with a strength proportionalvertical dipole, respectively, at pointy( hy). Their signs
the piezometric head. Therefore it should be possible,dapend on the orientation of the dipoles. If the slope of the
principle, to deconvoluate the self-potential signal recordegter table is not too high (say <15in 0), the self-
at the ground surface to find the location of these dipolespintential is approximated by:
the ground. For a 2-D profile, the electrical potential at the

point P§, z= €) located at the ground surface is given from Q
(1) by P lo X Xq € hq 2q 17
L al
C rn

P 2 h h —d 6 Equation (17) is equivalent to retaining only the vertical

0 contribution of each elementary dipole only. As the intensity

c L . sin 2 h cos of the dipole moment is proportional to the hydraulic

P h h N I— d 7 difference [ - hg), we define a new distribution,

wherez(x) represents the ground surface topography from a X 2 2% % Ny o 18
reference leveky is the hydraulic head at the outcroppinq_ )

of the water table (base level, see Figure tgpresents the The (X, hg) (expressed in m') values are contoured to
curvilinear coordinate along the piezometric line (for 2-Brovide a tomographic image of the location of the water
cases), and is the slope of the water table at the sourdable as isovalues of(x, hq) represent potential locations

point M( , h) (Figure 1). Discretization of (7) yields: of the water table. To reduce the nonuniqueness of the

problem, it is enough to know the water table at a given

9 location (in a piezometer) to determine the water table

=3 lLX X € hy 14 l2X X € hy 24 8 everywhere assuming that the electrokinetic conversion
q1 factor is homogeneous in the investigated area.

[24] The previous approach is relatively similar to that
X % used byBirch [1998] except that we have normalized the
1 X X5 e hg 5 5 9  cross-correlation integral . In Figure 4, we have tested
X Xq e hg the influence of this normalization. The normalizatiorChy
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Figure 4. Determination of the position of the water table using the tomographic algorithm discussed in
the main text. The thick plain line indicates the position of the water table used in the forward problem
(we used a Gaussian distribution in these synthetic cases). (a) Use of the Birch’s al@rdinm $98].

(b) Use of the model developed in the main text. The isovalues>gf h,) (expressed in m) are
contoured.
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Figure 5. Determination of the position of the water table using the Simplex algorithm and a synthetic
water table determined from a Gaussian distribution. (a and b) Synthetic case withou& roisé (nV

m *in the forward problem an@ = 5.2 mV m * at the end of the inversion). (c and d) Synthetic case
with a white noise added to the data (one third of the amplitude of the main signal). The dashed line
represents a smooth fit of the output data points resulting from the Simplex algorithm.

improves clearly the tomographic algorithm by comparisasing the least squares criterion and whenmepresents the
with that proposed byBirch [1998]. The value of the measured electrical potential at the ground surface at point i,
coupling coefficient can be found by trial-and-error substis represents the computed value of the electrical potential
tution of a series of values in order to fit the self-potential at the same point using (1) for the forward problem, and
profile (a Simplex algorithm can be used for this purpose).rapresents a statistical weight given to each data point
similar algorithm is developed in Appendix B using thdepending for example about the quality of the record at this
electrical field rather than the self-potential distribution atation determined, for example, by the standard deviation
the ground surface. Note that the equations are slightly mofe series of measurements. We use 1 in the remaining
complex, but the electrical field, unlike the electrical potenf the analysis. The parameters that we wish to optimize are
tial, is free from any additive constant. The use of thibe piezometric head$y, the slopes, and the electro-
algorithm is very rapid (less than 10 s using a desktémetic coupling coefficienC arising in equations (8) to
computer for all the examples discussed in this paper). (12) and we choose to fix, to constrain the solution. Note
. . thathy and , are not independent parameters but different
4.3. Use of the Simplex Algorithm tests of the proposed method show that it is better to
[25] The previous approach is valid under the assumptiparform the inversion on both, and . The best values of
that the slope of the water table is <1%/e propose in this these parameters lies at the minimum of the functiom
section the use of another algorithm, namely the Simplgther words, we optimize the position and the shape of
algorithm Nedler and Mead1965; Caceci and Cacherjs the water table by minimizing the cost function between the
1984], to reconstruct the depth and the shape of the waigfasured self-potential profile and that determined in the
table avoiding the previous assumption. We assume ti@tvard problem using equation (1) (or its discretized
either the electrokinetic coupling coefficie6t or the version, equation 8). The minimum of this cost function is
position of the water table at a given location is knowfere determined using the algorithm “Simp” proposed by
to remove nonuniqueness of the solution. The Simpl@aceci and Cacherif1984]. The a priori model to initiate
algorithm is capable of computing the parameters valu@g inversion scheme is obtained using the semiempirical
that best fit a particular set df data points given an approach defined in section 4.1.
analytical function with any number of variables and [26] Computations with synthetic cases are shown in
parameters. It is used here to minimize the following casigure 5. Note that the algorithm is relatively insensitive
or residue function, to the addition of a white noise to the data. Such contam-
ination comes from heterogeneity in the ground [e.g.,
N Weige] 1987; Revil et al, 2002a]. This is true as long as
2 19 the strength of this noise remains smaller than the main
i1 signal. In practice, it is better to filter first the measurements
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_ _ _ 0 Y changelfy, h)and the use of (1) for the forward modeling of
g0 oance from e pumping vwelnm) __*0 o the self-potential signal. Figure 6 shows that the shape of this
sola. self-potential anomaly depends closely on the shape of the

~ depression cone of the hydraulic head around the pumping
g b. well. However, the observations made Bygoslovski and
£30r o752 Ogilvy[1973] remained ignored for a long time due to the
% 20 - (e -h)in maters lack of inverse techniques to interpret self-potential signals.
g0t f.",,._‘. [29] Eigure 6b shows that the self-potential si.gnal is
3 o 0 o l proportional to the depth of the water table. As discussed

in section 3, we assume homogeneity of the coupling term

. . . . . . . C. Indeed, this assumption is usually valid in soils where
-150  -100  -50 0 50 100 150 the coupling term is given by the Helmholtz-Smoluchowski
equation, that is when the electrical conductivity of the soll
grain surfaces do not contribute @. Application of the
semiempirical approach of section 4b is shown in Figure 6c.
It yields to a surprisingly good estimation of the depth and
shape of the water table with= 3.2mv m %,

[30] Application of the tomographic algorithm to the self-
potential data shown in Figure 6 is given in Figure 7. The
algorithm provides a set of possible water table shapes.

10 P due to the drainage ditches /y

-20

Water sinking
into ground

Depth (in m)
=
T

Ground water level

15 F Piezometer /J
N

c. LT~ Nonuniqueness of the problem is removed if one knows the
20 water level at one location, in the pumping well for example.
T\ Purping well Using this information, the water table is determined every-
=== Drainage ditches and canals where and represented as a bold line in Figure 7b. There is a
W Ground water level in piezometers relatively good agreement between the predictions of our

algorithm (bold line) and the water table delineated from the
ater level observed in the piezometers located around the
umping well (solid circles). Results from the Simplex

Figure 6. Self-potential signals associated with a pumpi
well. (a) Distribution of the self-potential anomaly. (b

Relationship between the self-potential and the depth of Sorithm are shown in Figure 8. Usieg hg = 0.5 m for

water table¢-h) ?t each piezometer. The linear trend yiel Re depth of the water table in the reference state, the
K= 3.2mV m ~. (c) Position of the piezometers, positio implex algorithm yieldsC 14.2 mV m* which’
of the water table (solid triangles) determined by the Wa’%glues ranges in the upper Iimit. of values’ shown in
level in the boreholes, and position of the water table (so

line) from the semiempirical approach derived in the malilq ure 3. There is a good agreement between the shape of
text. The data are froBogoslovski and Ogilvij1973]. e water table determined from the Simplex algorithm and

that observed in the piezometers.

before to invert them. All the 2-D inversion we performed.2. Application to Volcanic Data

take less than few minutes using a desktop computer. Irlﬂlsl] We apply now the various methods described in

ction 4 to the data collected bgckson and Kauahikaua
87] over a profile >40 km long down the slope of Kilauea

the cases tested (including that shown in the next secti
we found a very good convergence of the method as IongIi

e st v Jeano (g ). Weake th sl potetal erence e
all methods). The algorithm can easF;I handle the resegéa level. Application of the semiempirical relationship
‘ gorith . y P E}ﬁﬁds (P) = hK usinghg = 0 here (reference level taken
of topography as shown in section 5.2. at the seafloor). Two boreholes (see locations in Figures 9)
are used to constrain the water level estimate. Agreement
P ; between the water table determined from the semiempirical
> Appll(.:atllon to F|eId_Data approach and the self-potential data and the water level
5.1. Application to Pumping Well Data determined in the two boreholes is achieved uging
[271 We apply here the three methods described in section4.4 mV m * for the entire profile (Figure 9). In addition,
to the interpretation of the self-potential signals associated have also determined the shape of the water table from
with the drainage of water in the vicinity of a pumping welthe tomographic algorithm described in section 4.2. The
Such a drainage is responsible for a depression cone ofrdmults are shown in Figure 10. Results from the Simplex
water table due to decrease of the pore fluid pressure in aftgorithm are shown in Figure 11. The optimized value of
vicinity of the borehole as shown in Figure 1b. The actutile coupling coefficient i€ = 9.4 mV m ™.
geometry of this cone depends strongly on the distribution ofs2] How does the previous values 6f compare with
the hydraulic conductivity of the formations around thkaboratory measurements performed with consolidated vol-
borehole. canic rocks3Jouniaux et al[2000] have determined from
[28] It was observed byBogoslovski and Ogilvi1973] controlled laboratory experiments the electrokinetic cou-
that a positive electrical self-potential signal is generatedoiihg coefficient of volcanic rock samples. They used
the ground surface in response to steady state pumpahgven consolidated samples coming from five volcanic
(Figure 6a). The polarity of the self-potential signal reportel@posits of the different evolutionary stages of Mountédele
in Figure 6 is consistent with the sign of the hydraulic heatblcano. They conclude by stating that the electrokinetic
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Figure 7. Determination of the depth of the water table from the tomographic algorithm. (a) Self-
potential signal. (b) Application of the tomographic algorithm, which is an extension of that proposed by
Birch [1998]. The isovalues of (X, hy) (expressed in m') are contoured and represents the potential
locations of the water table. The solid circles correspond to the hydraulic heads observed in the
piezometers disposed around the pumping well. Note the relative good agreement between that predicted
from the self-potential despite the fact that the geometry of the problem is not 2-D and the fact that the
slope of the water table is not small.

coupling coefficientC ranges from 25 to 406 mV potential signal and the depth of the water table should be
MPa ! in the field accounting for ionic strength and pktonsider here as an empirical constant. Its advantage is its

of the natural groundwater at this volcano. This yi€lds
C g (Appendix A) in the range 0.3 to 4.1 mV m ™

simplicity and to the fact that this method can be directly
applied to 3-D cases.

Therefore the values determined from our analysis ar¢s4] The tomographic algorithm discussed in section 4.2
consistent with these experimental values.

5.3. Comparison of the Different Approaches and

Future Trends

is relatively rapid, but is limited to 2-D cases with small

slope of the water table. The Simplex algorithm is the
slowest method in terms of CPU time, but it is also the
most rigorous method of inversion of the shape and depth of

[33] The semiempirical approach is the fastest of the thrée water table using (1) with no assumptions made regard-
methods presented above. However, the coupling coelffig the slope of the water table. However, the use of the
cient entering the linear relationship between the seSimplex algorithm appears maybe not the best way to
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Figure 8. Determination of the position of the water table
using the Simplex algorithm to perform a best fit with the
self-potential profile (duration of the computation 22 s,
1000 iterations). Note that the two small negative anomalies
relative to infiltration from the drainage ditches have been
removed from the self-potential distribution prior to the

inversion. The dashed line in Figure 8b represents a smogikre| is the electrical current density at the scale of the
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trical conductivity) or the hydraulic head in a borehole,

which can be the pumping well in absence of strong

oxidoreduction processes. Many applications of this work
1 can be envisioned concerning the study of the static or
dynamic configuration of the water table from the analysis
of the self-potential signals. Examples of these applications
1 will be provided in future works.

Appendix A

[36] We consider a water-saturated porous volumge
(Figure 1), isotropic and possibly inhomogeneous. When
] fluid flows through a water-saturated porous rock, electric
‘ and hydraulic processes are coupled through the following
macroscopic constitutive equations operating at the scale of
. a representative elementary volume [dshjdo and Miz-
A [Besti utani, 1981; Pengra et al. 1999; Revil et al, 1999b, and
reference therein]:

j E P9 Al
u E5 p 9 A2
f
f
— A3
fF
c — Ad
P o

of the water table from the data points inverted using thgpresentative porous volume (in A fj), u is the

Simplex algorithm and equation (1).
500

envision 3-D modeling. Next steps will consist in extendin% 0
the electrography to 3-D cases including electrical resistiy-
ity contrasts in the inversion. This would require a robust **
and efficient inversion algorithm like the one proposed by
Tarantola and Valett§1982] and based on generalized least ™"
sguares minimization criteria and finite element or finitg

difference methods to address the forward problem. o

-2000
6. Concluding Statements 1200

[ss] Electrokinetic coupling associated with groundwates
flow is responsible for the formation of an electrical sourcg
current, which in turn generates an electromagnetic sigriaP®
around the hydraulic source body. The resulting dipola e
moment is usually positive in the groundwater flow direcs

tion. Spatial or temporal variation of the piezometric head & “°F

responsible for the generation of an electric potential dis- 200
tribution through this mechanism. This electrical field can

be recorded at the ground surface using a set of nonpolar-
izable electrodes. The electrical potential recorded at the

0

ground surface amounts usually tens to hundreds of mifiigure 9. Application of the semiempirical approach

volts. The electrokinetic coupling term entering this prolleveloped in the main text to the determination of the water
lem lies generally in the rangel mV to 15 mV per meter table in a volcanic context. There is a good agreement
of hydraulic head. Inversion of self-potential anomalidxetween the water table determined from the self-potential
leads to the reconstruction of the water table depth dimld and the semiempirical equation developed in the main
shape using either a semiempirical approach or a dedicdeged and that observed in the two available boreholes as

a.

Reference at sea level

Regional Self-Potential Anomaly at Kilauea Volcano p
(data from Jackson and Kauahikaua, 1987)

0

VES 2

s Ground surface

Water table
Water table

Vadose zone

b. 1

Water-saturated zone
1

L
10 .20 30 40
Distance (in kilometers)

tomographic algorithm. Nonuniqueness of the problem shown in the cross section (field data are fridswkson and

removed if one knows the electrokinetic coupling coeffikauahikaua[1987]). We useC =

1.4 mV m ! for the

cient (from laboratory measurements or groundwater eleatire profile.
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Figure 10. Application of tomographic algorithm developed in the main text to the determination of the
water table from the data shown in Figure 7. The two vertical lines with the solid circles at the end
correspond to the two boreholes with the position of the piezometric head. The isovalfes bf)
(expressed in nT) are contoured and represent the potential locations of the water table. The black line
below the ground surface corresponds to the location of the water table determined using the VES-2

borehole.
500
volumetric fluid flux (in m s ) (Darcy velocity) E =

A/ tis the electric field (in V m%) ( is the electrical 0

potential andA is the magnetic potential vectop,is the
pore fluid pressure (in Pa} is the gravity acceleration
vector (in ms?), andk are the electrical conductivity (in’€
S m %) and intrinsic permeability (in f of the porous g
material, respectively,; is the dielectric constant of thes
groundwater (in F mt), ;and ;are the density (in kgnf) '

and the dynamic shear viscosity of the groundwater (in Pa s).
and is a coupling term (in AV s %) between the '*®
generalized Darcy and Ohm’s equations, @r(éh V Pa %) 1200
is the streaming potential coupling coefficient. The para-

meter (in V) entering into the determination of theg

coupling coefficient is the so-called “zeta potential” (see§ 800
section 3). The ternf is the (dimensionless) electricalg soo
formation factor arising in the theoretical description of thg
electrical conductivity of porous media. g

Q

[371 When looking closely at equations (A1) and (A2), i 2%

-500

ial (in mV)

ote

-1000

can be shown that the second equation can be safely ol

decoupled from the first equation if the only component
of the electrical field is that produced through the electro-

Reference at sea level

a.

Measured potential (in mV)
Best fit potential (500 iterations)

Best fit: C'=-9.4mV m’
W Water table depth (500 iterations)

400

]
Water table L T

450 m -
Vadose zone Ll ]
-
g P 7
Pahala Shaft gy
e b ]
W™ mg g Water-saturated zone -
L Pl |
Sea level | -y | L, " |
0 10 20 30 40

Distance (in kilometers)

kinetic coupling [e.g.Sill, 1983;Ishidg 1989;Revil et al, Figure 11. Application of the Simplex algorithm to the
1999b, section 3.1]. Using this approximation, we recoveglf-potential signal measured on the Kilauea volcano. A

the classical Darcy equation:

best fit of the recorded self-potential signal is performed

using the Simplex algorithm to constrain from equation (1)
k the best shape of the water table. The computation is

u — p «g K h A5

performed usindn = 0, i.e., the reference station is located

at the sea level (computation time <2 min, 500 iterations).
whereK is here the hydraulic conductivity (in m%, which  The information relative to position of the water level in the
is related to the intrinsic permeability through k( g/ ), two boreholes is not used in the inversion.























































































































































































































































































































