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Thiébaud SCHAFFHAUSER 

Traçage et modélisation des processus d’altération 
à l’échelle d’un petit bassin versant, le Ringelbach 

(Vosges, France) 
 

Résumé 

L’objectif de cette thèse est d’arriver à mieux contraindre les paramètres qui contrôlent les processus d’altération à 
l’échelle d’un petit bassin versant, en se focalisant plus précisément sur le rôle de l’hydrologie. Pour ce faire, les 
variations temporelles et spatiales des signatures chimiques et isotopiques (U, Sr) des eaux du bassin versant du 
Ringelbach (Vosges, France) sont étudiées. Plusieurs sources de ce bassin versant, essentiellement composé d’un 
granite plus ou moins fracturé, ont été échantillonnées mensuellement sur une période de deux ans, le long d’un profil 
altitudinal. Ce bassin versant présente également l’avantage d’être équipé de trois forages profonds (allant jusqu’à 150 
mètres de profondeur) qui ont permis de prélever à la fois les roches et les eaux profondes. Sur la base de 
l’interprétation géochimique des eaux, la connectivité des différents compartiments hydrologiques a été évaluée et un 
schéma de fonctionnement hydrogéochimique est proposé s’appuyant sur une bonne connaissance du contexte 
géologique. Enfin, un taux d’altération et un flux d’eau sont estimés à partir d’une modélisation de l’évolution du 
rapport isotopique de l’uranium (234U/238U) le long d’un trajet d’eau. L’originalité de cette étude est également de 
coupler cette approche de traçage géochimique avec une approche modélisatrice en utilisant le logiciel KIRMAT (Kinetic 
Reactions and Mass transport) qui intègre les équations des réactions géochimiques (dissolution/précipitation) et les 
équations de transport (1D). Il est ainsi possible de simuler le transport réactif d’une eau traversant la roche le long d’un 
certain trajet d’eau. Cette modélisation s’appuie sur la caractérisation minéralogique, des propriétés physiques des 
échantillons de roches prélevés le long des forages et sur les interprétations géochimiques des eaux. Ainsi, la 
modélisation de la composition chimique des eaux de sources et des eaux de forages a permis d’affiner la 
compréhension des processus d’altération, notamment le rôle des phases secondaires précipitées. Celle-ci permet 
également une meilleure compréhension des phénomènes de couplage entre les différents paramètres qui contrôlent la 
signature chimique des eaux à l’échelle du bassin versant. 

Mots clés : processus d’altération, eaux de sources, forages, isotopes uranium et strontium, modélisation 
hydrogéochimique 

 

Abstract 

The main goal of the present thesis is to better constrain the parameters that control weathering processes at a small 
catchment scale, focusing specifically on the role of hydrology. For this purpose, temporal and spatial variations of the 
chemical and isotopic (U, Sr) water composition of the Ringelbach catchment are studied. Several springs of this 
catchment whose basement is mainly composed of granite more or less fractured located along an altitudinal profile 
were monthly sampled over a period of two years. The additional interest of this site is that three deep boreholes (up to 
150 meters deep) allow the sampling of both deep rocks and waters. The connectivity of the different hydrological 
compartments is evaluated based on the geochemical interpretation of water samples. A schematic hydrological 
functioning is proposed based on a good knowledge of the geological context. Finally, a weathering rate and a water flux 
are estimated from the modeling of the uranium activity ratio along a water path. The originality of this study lays also 
in combination of a geochemical and modeling approaches using the software KIRMAT (Kinetic Reactions and Mass 
transport) that integrates geochemical reactions (dissolution/precipitation) and 1D mass transport equations. It allow to 
simulate the reactive transport of a fluid through a rock along a given water pathway. This modeling is based on the 
characterization of the mineralogical and physical properties of the rock, sampled along the boreholes and the 
geochemical interpretation of the waters. Thus, the modeling of the chemical composition of the spring waters and 
borehole waters permit to improve the understanding of weathering processes including the role of precipitated 
secondary phases. It also allows to better understand the interplay of parameters that that control the water chemical 
signature at the catchment scale. 

Keywords: weathering process, springs waters, boreholes, uranium and strontium isotopes, hydrogeochemical 
modeling 
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 Les réactions d’altération 1.

L’altération chimique des roches se définit par l’ensemble des processus affectant la composition 

chimique et minéralogique de la roche principalement sous l’action de l’eau et ses propriétés acido-

basiques et oxydoréductrices. Une grande partie des minéraux constitutifs des roches ignées qui ont 

cristallisé dans des conditions de hautes pressions et hautes températures ne sont pas en équilibre 

thermodynamique avec les conditions régnant à la surface de la Terre. Les processus d’altération 

sont donc des réactions thermodynamiques spontanées et irréversibles. Dans le cas des minéraux 

silicatés, ces réactions sont le plus souvent incongruentes entrainant une libération d’une partie des 

éléments chimiques les plus mobiles en solution (Ca, Na…) et aboutissant à la formation de nouveaux 

édifices cristallins plus stables, composés à partir des éléments les moins mobiles (Fe, Al…). Ces 

minéraux secondaires sont le plus souvent des argiles et des oxydes métalliques qui vont constituer 

les minéraux des sols avec les minéraux primaires résiduels. Par exemple, la dissolution incongruente 

de l’anorthite peut conduire à la formation de kaolinite et à la libération de calcium en solution :  

                                          (eq.I-1)  
 

Comme l’illustre l’équation I-1, la dissolution de la plupart des minéraux requiert des protons. C’est 

en effet les protons en solution (H+) qui vont déstabiliser le réseau cristallin au niveau de la surface 

de contact entre l’eau et la roche. L’acidité provient principalement de la dissolution du dioxyde de 

carbone atmosphérique dans l’eau : 

                   
  (eq.I-2)  

 

Le CO2 atmosphérique peut être d’origine naturelle issu par exemple de l’activité volcanique, ou de la 

dégradation de la matière organique dans le sol mais également d’origine anthropique 

(principalement issu de la combustion des énergies fossiles). 

 

 Problématiques scientifiques 2.

Les processus d’altération jouent un rôle fondamental à l’interface entre l’hydrosphère, 

l’atmosphère, la biosphère et la lithosphère dans ce qu’on appelle également la zone critique 

(Anderson et al., 2004; Brantley et al., 2006). L’altération chimique couplée avec l’altération physique 

est notamment le moteur de la production des sols et rend ainsi disponible les nutriments essentiels 

au développement de la biosphère (Carey et al., 2005). Le lien entre l’altération et la fertilité des sols 

c'est-à-dire la compréhension des différents cycles des nutriments inorganiques dans le sol (Blum et 

al., 2002; Cenki-Tok et al., 2009; Chandrajith et al., 2009; Pett-Ridge et al., 2009b; 2009a) ainsi que 

l’impact de l’activité anthropique (Probst et al, 2000) constituent à l’heure actuelle des 

problématiques scientifiques et sociétales essentielles.  

De plus, l’eau n’étant pas seulement un agent altérant mais également agent de transport, les 

produits de l’altération sous forme dissoutes ou particulaires sont remobilisés vers les différents 

réservoirs terrestres par le biais des rivières à l’échelle du bassin versant, et des grands fleuves à 
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l’échelle continentale. De ce fait, les processus d’altération contribuent d’une part à l’évolution de la 

morphologie des paysages (par l’action de l’érosion mécanique et de l’altération chimique) et d’autre 

part contrôlent la composition chimique des eaux de surfaces (Garrels and Mackenzie, 1967). Grâce à 

cette double propriété de l’eau agissant à la fois comme agent altérant et de transport, l’étude de la 

composition chimique et isotopique des eaux à l’échelle de bassins versants permet d’estimer les 

bilans des principales réactions minéralogiques ainsi que leurs cinétiques (Benedetti et al., 1994; 

Clow and Drever, 1996 ; Garrels and Mackenzie, 1967 ). Dans le contexte actuel, les ressources en 

eau deviennent un enjeu important sous l’augmentation de la pression démographique et des 

activités humaines (Bogardi et al., 2012; Vörösmarty et al., 2000; 2010). Comprendre à la fois les 

processus d’altération et l’hydrologie qui sont respectivement à l’origine de la qualité et des flux 

d’eau devient donc crucial en vue d’une meilleure gestion de cette ressource. 

Plus généralement, les processus d’altération jouent un rôle important dans les transferts de 

nombreux éléments chimiques et les cycles géochimiques globaux (Lasaga et al., 1994). Ainsi, 

l’altération des minéraux silicatés exerce un rôle majeur dans la régulation du dioxyde de carbone 

atmosphérique à long terme (≥ 106 ans). D’après l’équation de bilan représentant l’altération de 

l’anorthite en kaolinite, l’équation I-3 montre que les réactions d’altération des silicates consomment 

du CO2 atmosphérique. Celui-ci est transporté sous forme d’ion bicarbonate dans le réseau 

hydrographique jusqu’aux océans où une partie précipite et est stocké sous forme de carbonates 

(équation I-4). 

                                    
                 (eq.I-3)  

            
                    (eq.I-4)  

 

En termes de bilan, l’altération des minéraux silicatés entraine donc une consommation et un 

piégeage du CO2 atmosphérique régulant les variations climatiques à l’échelle des temps géologiques 

en exerçant un rétrocontrôle sur celles-ci (Berner et al., 1983; Walker et al., 1981).  

 

 Les grands types d’études 3.

L’échelle spatiale à laquelle opèrent les processus d’altération est très vaste allant de l’échelle 

nanométrique à l’échelle du sol et du bassin versant voire à l’échelle du globe. De même, les 

processus actifs dans la zone critique vont d’une échelle de temps de l’ordre de la seconde pour les 

échanges ioniques et s’étalant sur des millions d’années dans le cas de la cristallisation et l’altération 

des minéraux ainsi que de la formation des sols. Pour aborder ces différentes échelles dans la 

compréhension des processus d’altération, la recherche s’est articulée autour de trois grands types 

d’études : les études expérimentales, en milieu naturel et modélisatrices. 

 

 Les études expérimentales 3.1

En premier lieu, l’expérimentation en laboratoire en milieu contrôlé a notamment permis de 

déterminer empiriquement les lois thermodynamiques et cinétiques liées aux réactions d’altérations 



Chapitre I : introduction et contexte scientifique 

 

 

 
15 

ainsi que les constantes qui leur sont associées. Un rappel des différentes lois thermodynamiques et 

cinétiques est présenté dans le chapitre IV. Ainsi, d’après la loi cinétique de dissolution/précipitation 

des minéraux dérivant la théorie de l’état de transition (Eyring, 1935), les paramètres qui vont 

contrôler les bilans de dissolution/précipitation des minéraux sont la surface du minéral réagissant 

avec la solution, la température, la composition chimique de la solution (la concentration des ions 

H+, OH-, des espèces inhibitrices ainsi que celle des réactifs qui vont déterminer l’état de saturation 

du minéral par rapport à la solution) et le temps de réaction entre la solution et le minéral. 

 

 Les études en milieu naturel à l’échelle du profil sol et du bassin versant 3.2

Pour évaluer et quantifier l’influence des différents facteurs pouvant jouer sur les processus 

d’altération en milieu naturel, une approche consiste à calculer les flux d’altération à partir de la 

composition chimique des eaux de rivières exportés à l’exutoire de différents bassins versant. Le but 

est ensuite d’expliquer les variations des flux d’altération observées par rapport aux différents 

paramètres qui caractérisent chaque bassin versant  et ainsi de chercher une relation avec les 

différents facteurs susceptibles de contrôler ce flux d’altération selon un gradient environnemental 

(T°C, écoulement spécifique du bassin, taux d’érosion…etc.) (Fig. I-1).  

 

Figure I-1 : diagramme conceptuel d’un modèle de réseau d’observatoires de la zone critique. Chaque cube 

représente un bassin versant placé dans un gradient environnemental selon ses caractéristiques. Figure tirée de 

Brantley et al. (2006). 

 

Cette méthode nécessite un suivi géochimique et hydrologique régulier pour calculer un bilan annuel 

des flux d’entrée et de sortie. L’incertitude liée aux flux d’altération obtenue est engendrée par la 

difficulté de quantifier avec exactitude les différents flux considérés. Pour les bassins versants 
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naturels en milieu granitique, le flux d’entrée correspondant au flux atmosphérique est 

généralement déduit par bilan de masse sur le chlore, en supposant que cet élément est conservatif 

et exclusivement apporté par les pluies. Cependant, il est difficile d’estimer la contribution exacte 

des pluvio-lessivats et des dépôts secs dans ce bilan. De plus, des études ont pu montrer que dans 

certains cas le chlore ne peut pas être considéré comme conservatif (Bastviken et al., 2006; Viers et 

al., 2001), ce dernier pouvant être adsorbé (Viers et al., 2001) retenu par la végétation (Lovett et al., 

2005) et dans les composés organochlorés formés dans le sol (Bastviken et al., 2007; Öberg and 

Sandén, 2005). Enfin, dans la plupart des études calculant les flux d’altération, les flux générés par les 

réactions d’échange sont négligés considérant que ces processus sont dans un état d’équilibre pour 

des bassins versants qui ne sont pas soumis aux pluies acides (Drever and Clow, 1995). Ce même type 

d’approximation est fait pour les flux générés par la biomasse pour des bassins versants qui n’ont pas 

subi de modification de leur couverture végétale notamment par le feu ou la déforestation. Pour 

mesurer l’impact de l’altération à l’échelle régionale, des études se sont tout particulièrement 

intéressées aux flux d’altération drainés par les grands fleuves continentaux (Edmond et al., 1995; 

Huh et al., 1998; Négrel et al., 1993; Stallard and Edmond, 1983) et particulièrement à l’influence du 

flux d’altération des silicates sur la consommation de CO2 atmosphérique à long terme (Gaillardet et 

al., 1999; Moquet et al., 2011). Dans ce cas, pour quantifier le flux induit par l’altération des silicates 

par rapport au flux global, il est nécessaire de déduire non seulement l’apport atmosphérique mais 

également le flux d’éléments apportés par dissolution des roches carbonatés et évaporitiques 

(Gaillardet et al., 1995; Gaillardet et al., 1999; Négrel et al., 1993) ce qui peut dans certains cas 

mener à de larges incertitudes notamment liées à l’hétérogénéité de la roche comme cela va être 

abordé par la suite. 

A l’échelle du profil de sol, le calcul d’un taux d’altération peut être effectué en effectuant un bilan 

de masse pour les différents éléments par rapport à la roche mère. Cette approche utilise 

généralement un élément de référence considéré comme immobile (Ti, Zr, Nb) pendant les 

processus d’altération (Brimhall and Dietrich, 1987; Taboada et al., 2006; White and Brantley, 1995) 

et suppose que les couches superficielles se sont altérées à partir de la couche profonde.  

 

 Les études modélisatrices 3.3

Enfin, la dernière approche est une approche modélisatrice qui va synthétiser les connaissances 

acquises sur le terrain et en laboratoire. Ces modèles intègrent notamment les lois 

thermodynamiques et cinétiques établies expérimentalement en laboratoire. Il s’agit d’un outil 

d'interprétation pertinent pour démêler la complexité des processus d’interaction eau/roche actuels 

(Goddéris et al., 2006; Maher et al., 2009; Steefel and Maher, 2009; Violette et al., 2010). Il s’agit 

d’établir les liens entre les processus d’altération et le climat à l’échelle des temps géologiques 

passés (Berner and Kothavala, 2001; Dessert et al., 2001) et de prévoir leur évolution dans le futur 

(Beaulieu et al., 2012; Berner, 2003; Goddéris et al., 2008). 
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 Facteurs agissant sur l’altération chimique 4.

Les différents facteurs agissant sur les processus et les flux d’altération sont aujourd’hui relativement 

bien identifiés (lithologie, climat, érosion physique, hydrologie, biologie…etc.). Cependant, les 

interactions entre ces différents facteurs sont souvent difficilement quantifiables en raison de la 

complexité des différents couplages qui les lient entre eux.  

 

 Facteur lithologique 4.1

Le premier facteur qui exerce un contrôle sur l’altération chimique est la lithologie. La composition 

chimique des eaux dépend tout d’abord de la nature des minéraux constitutifs de la roche drainée 

que ce soit à l’échelle du petit bassin versant monolithologique où à l’échelle des grands bassins 

continentaux (Gaillardet et al., 1999; Gensemer and Playle, 1999; Meybeck, 1987). Ainsi, ces études 

ont notamment montré que les roches évaporitiques sont plus altérables que les roches 

carbonatées, elles même plus altérables que les roches silicatés. De plus, pour les minéraux silicatés, 

de nombreuses mesures expérimentales en laboratoire ou dans le milieu naturel (e.g. White and 

Blum (1995)) ont permis de vérifier la séquence d’altération établie par Goldich (Fig. I-2).  

 

 
 

Figure I-2 : séquence d’altération des minéraux établie par Goldich (1938). 

 

Cette séquence, similaire à la séquence de cristallisation de Bowen, illustre le fait que les minéraux 

qui cristallisent aux conditions de températures et de pressions les plus élevées, sont aussi les 

minéraux qui s’altèrent le plus rapidement comparés à ceux formés à des températures et pressions 

plus faibles. Cela explique notamment que les roches mafiques (par exemple les basaltes) riches en 

olivine, pyroxène et amphibole sont plus altérables que les roches felsiques comme les granites 
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contenant plus de quartz et de feldspath. Par ailleurs, des études récentes ont souligné l’importance 

des minéraux dits mineurs disséminés dans les granites (Aubert et al., 2001; Mast et al., 1990; Oliva 

et al., 2004; White et al., 1999b; 2005). Bien que présents en faibles quantités, ces minéraux tels que 

la calcite, la dolomite ou l’apatite peuvent fortement impacter les flux d’altération pour certains 

éléments comme le calcium en raison de la forte réactivité de ces minéraux. Sachant par exemple 

que l’altération des carbonates ne consomme pas de CO2 atmosphérique à long terme, la 

détermination de l’origine des flux élémentaires est fondamentale et nécessite donc une bonne 

connaissance de la composition minéralogique de la roche drainée. D’autre part, des études récentes 

(Godderis et al., 2006 ; Maher et al., 2009) ont également souligné l’importance du rôle des phases 

secondaires et plus particulièrement des argiles sur le flux d’altération par le biais d’une modélisation 

géochimique respectivement à l’échelle du bassin versant et du profil de sol. 

 

 Facteurs climatiques  4.2

Pour étudier les effets du climat sur l’altération chimique plusieurs paramètres sont pris en compte : 

la température qui joue le rôle de catalyseur des réactions chimiques, les précipitations et le 

« runoff » ou écoulement spécifique du bassin. Ce dernier paramètre représente la différence entre 

la précipitation et l’évapotranspiration  et est généralement calculé à partir de la surface du bassin 

versant et du débit de la rivière considérant que le bilan hydrique annuel du bassin versant est 

équilibré. Comparé aux précipitations, le runoff est plus représentatif de la disponibilité de l’eau 

pouvant interagir avec la couche superficielle du substrat rocheux. 

L’augmentation des précipitations et de la disponibilité de l’eau favorise l’altération notamment par 

l’augmentation des surfaces minérales susceptibles de réagir avec la solution, par l’augmentation du 

flux d’eau qui entraine une diminution des concentrations des eaux interstitielles éloignant ainsi les 

minéraux primaires de la saturation (White, 2003) et par l’augmentation des flux de réactifs contenus 

dans le sol (CO2 et acides humiques). Ainsi,  de nombreuses études ont montré une relation linéaire 

entre le runoff et le flux  de silice exporté  à l’échelle de petits bassins versants (Bluth and Kump, 

1994; Millot et al., 2002; Viville et al., 2012). Cette observation reste valable à l’échelle des grands 

bassins mondiaux (Gaillardet et al., 1999). Cette relation souligne le fait que les flux d’altération 

exportés augmente avec le runoff et qu’il ne s’agit pas d’un simple phénomène de dilution. Enfin, le 

cycle hydrologique est également couplé à la température, une augmentation de la température 

entrainant une augmentation de l’intensité du cycle hydrologique (e.g. Allen and Ingram (2002); 

Kump et al. (2000); Milly et al. (2005)). 

De nombreuses expériences de dissolution de minéraux en laboratoire ont montré la dépendance de 

la cinétique des réactions d’altération des silicates à la température pouvant être décrite par une 

équation de type Arrhenius (e.g. Blum and Stillings (1995); Lasaga et al. (1994)). Cependant, les 

relations qui existent entre la température et l’altération chimique sont plus difficiles à démontrer 

sur le terrain. Des études ont souligné l’importance de l’altération des basaltes dans la 

consommation du CO2 atmosphérique en raison de leur forte altérabilité (Louvat and Allègre, 1997, 

1998) et une relation directe entre le flux d’altération, la température et le runoff notamment 

inspirée des expériences en laboratoire a pu être établi pour ce type de lithologie (Dessert et al., 
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2001; Dupré et al., 2003; Gislason et al., 2009). Ainsi, le flux d’altération chimique (F) (mol.m-2.an-1) 

peut se formuler sous la forme d’une loi empirique : 

          [
  

 
(
 

 
 

 

  
)] (eq.I-5)  

 

Où P représente le runoff (mm an-1), a un coefficient de proportionnalité (représentant la pente de la 

droite formée dans la relation qui lie le runoff et le flux d’altération), Ea (J mol-1) l’énergie 

d’activation, R la constante des gaz parfaits (8.314 J K-1 mol-1) et T0 la température de référence (K) et 

T la température (K). Il est intéressant de constater que d’après cette relation, le flux de silice dissous 

varie exponentiellement avec l’inverse de la température et linéairement avec le runoff (Fig. I-3).  

  
Figure I-3 : Flux de silicium dissous exporté par un bassin versant en fonction de la température et des 

précipitations annuelles d’après White and Blum (1995) et modifié par Lupker (2011). 

 

En revanche, dans le cas de substrats granitiques, la relation entre la température et l’altération 

chimique est moins nette, les études sur le sujet étant partagées. Par intercomparaison de petits 

bassins versants, certaines études montrent par exemple des relations significatives avec le flux de 

silice et de sodium (White and Blum, 1995) avec une dépendance à la température qui peut être très 

similaire aux observations faites en laboratoire (Turner et al., 2010; West et al., 2005; White and 

Blum, 1995; 1999a). Cependant pour les autres éléments aucune relation n’est établie. D’autres 

études comme celle de Huh and Edmond (1999) ne trouvent en revanche aucune relation. D’après 

l’étude de Oliva et al. (2003) complétant la base de données de White and Blum (1995), l’effet de la 

température sur le flux de silice exporté n’est visible que pour des valeurs élevées de runoff. D’après 

la figure I-3, les amplitudes de variations sont effectivement plus marquées entre le flux d’altération 

et la température pour une valeur de précipitation élevée. La relation entre le flux d’altération et la 

température pourrait donc être en partie masquée par d’autres facteurs dépendants de la 

température notamment par l’intensité du cycle hydrologique mais également par la végétation ou la 

fragmentation mécanique liée au gel exposant de nouvelles surfaces minéral potentiellement 

altérable par l’eau (Huh and Edmond, 1999). 
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 Erosion mécanique  4.3

L’influence des grandes orogenèses sur les flux d’altération et la régulation du climat mis en avant 

par Raymo et al. (1988); Raymo and Ruddiman (1992) a suscité de nombreuses études pour mieux 

comprendre le lien qui existe entre l’altération chimique et l’érosion mécanique. Ce mécanisme 

physique entraine une augmentation de la surface de contact des minéraux exportés avec la solution 

et permet de maintenir des minéraux « frais » facilement  altérables en surface favorisant ainsi 

l’altération chimique et à terme le piégeage de CO2 atmosphérique (Waldbauer and Chamberlain, 

2005). Deux régimes érosifs peuvent alors être définis selon l’intensité de l’érosion physique par 

rapport à l’altération chimique :  

- Un régime limité par la cinétique d’altération des minéraux (« kinetically or weathering limited ») se 

définissant par une capacité érosive suffisante pour toujours maintenir l’apport de nouveau matériel 

soumis à l’altération chimique. Le flux d’altération va alors être principalement sensible aux 

conditions climatiques et à la nature de la roche.  

- A l’inverse, lorsque l’érosion physique est faible comparée à l’altération chimique, le régime est 

limité par le transport (« transport or supply limited »), les produits de l’altération s’accumulent ne 

pouvant plus être évacués entrainant l’augmentation de l’épaisseur du sol jusqu’à complètement 

isoler la roche mère de la circulation de l’eau et donc de l’altération chimique. Cet effet de seuil aussi 

appelé effet bouclier explique notamment pourquoi dans certains cas, les flux d’altération sont 

extrêmement faibles dans des régions tropicales malgré l’importance des précipitations et des 

températures (Gaillardet et al., 1999; West et al., 2005).  

Dans ces différents contextes, plusieurs études comme par exemple celle de Millot et al. (2002) 

constatent une corrélation entre le flux de sédiments et le flux d’altération chimique exporté (Fig. I-

4) démontrant ainsi l’influence majeure de l’érosion sur l’altération chimique.  

 
Figure I-4 : flux d’altération chimique en fonction de l’érosion physique pour des petits bassins versants 

granitique et basaltique d’après Millot et al. (2002). Il est intéressant de constater que la sensibilité de 

l’altération par rapport à l’érosion diminue avec l’augmentation de cette dernière, l’altération chimique étant 

approximativement dépendante de la racine carrée de l’érosion physique. 
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Ce type de relation est observable à l’échelle du profil de sol  (Rasmussen et al., 2011; Riebe et al., 

2004), à l’échelle de petits bassins versants (Millot et al., 2002; Viville et al., 2012; West et al., 2005) 

et à l’échelle des grands bassins continentaux (Gaillardet et al., 1999). Cependant, Gabet and Mudd 

(2009) montrent par modélisation qu’une érosion trop importante, au-delà d’un seuil supérieur à 100 

t km–2 yr–1, entraine une baisse du flux d’altération chimique, cette dernière serait optimale pour un 

profil d’altération de 50 cm d’épaisseur. 

Dans le cas particulier des environnements glaciaires, une production anormale de cations en 

solution est observée par rapport à ce qui serait attendu dans ce type d’environnement froid 

(Anderson et al., 1997). L’impact de ce type d’environnement sur l’altération chimique peut être 

décrit comme une combinaison entre une forte érosion physique par effet de broyage qui va 

particulièrement favoriser la dissolution de minéraux très altérables comme les carbonates et de 

faibles températures qui engendrent de faibles cinétiques de dissolution (Anderson, 2005). 

Enfin, la rétroaction de l’altération chimique sur l’érosion doit également être considérée. Celle-ci 

tend à modifier la porosité de la roche par exportation des éléments solubles, et contribue à 

diminuer la cohésion de la roche. Ainsi, la formation de nouvelles fractures peut être initiée par le 

gonflement des minéraux comme la biotite pendant les processus d’altération (Bisdom et al., 1982; 

Buss et al., 2008; Fletcher et al., 2006). 

 

 Facteurs biotiques 4.4

Le rôle direct de la vie sur les processus d’altération est difficile de séparer du rôle du climat et de la 

lithologie en raison du fort couplage qui existe entre la biosphère et la nature des roches, la 

température et la disponibilité de l’eau. Ainsi, la recherche du rôle spécifique des organismes vivants 

sur l’altération chimique s’est fortement intensifiée dans les études récentes (Amundson et al., 2007; 

Berner et al., 2003; Lucas, 2001; Richter et al., 2007). Différentes études ont notamment montré que 

les organismes vivants (plantes, microorganismes, animal) peuvent affecter le flux d’altération 

chimique par une série d’effets directs ou indirects. En premier lieu, les plantes et les 

microorganismes accélèrent l’altération chimique par l’acidification des sols, soit directement par la 

respiration, la sécrétion de ligands et d’acides organiques (Bennett et al., 2001b; Brady et al., 1999; 

Drever, 1994; Hinsinger et al., 2001) soit indirectement par la dégradation de la matière organique 

(Andrews and Schlesinger, 2001; Davidson and Trumbore, 1995; Drever, 1994). La végétation et les 

différents organismes prélèvent ensuite les nutriments nécessaires à leur développement 

intervenant ainsi dans le cycle d’un certain nombre d’éléments au niveau du sol comme par exemple 

le phosphore, le calcium, le potassium et la silice.  

Par ailleurs, la modification des paramètres physiques du sol à travers des mécanismes comme la 

bioturbation et le développement racinaires contribue à modifier les surfaces minérales exposées et 

le temps de résidence de l’eau. Au contraire, le système racinaire des plantes protège le sol de 

l’érosion empêchant l’exposition de nouvelles surfaces minérales, pouvant ainsi inhiber l’altération 

chimique (Drever, 1994).  
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 Impact anthropique 4.5

Comme le propose (Crutzen, 2002) l’humanité est entrée dans une nouvelle aire, celle de 

l’anthropocène, les impacts de l’activité anthropique sur l’environnement global étant de plus en 

plus importants depuis les trois derniers siècles. L’impact de l’homme sur l’altération chimique est le 

plus souvent indirect et difficilement quantifiable en raison d’un manque de données sur de longues 

périodes de temps. À l’échelle globale, les activités de l’homme contribuent de façon significative à 

l’augmentation des gaz à effets de serre dans l’atmosphère (CH4, CO2) responsable de l’augmentation 

de la température et donc potentiellement du flux d’altération. Cette conséquence a par exemple 

été suggérée par Gislason et al. (2009) qui observe une corrélation entre l’augmentation de la 

température et  l’augmentation de flux d’altération sur une période de 40 ans pour plusieurs rivières 

islandaises. La rapide expansion de l’humanité entraine également un changement d’occupation des 

sols et de l’écosystème notamment par l’expansion des surfaces agricoles favorisant l’érosion des 

sols et des flux sédimentaires (Syvitski et al., 2005; Wilkinson and McElroy, 2007) et donc du flux 

d’altération. Cet effet est mis en avant par l’étude de (Raymond et al., 2008) qui constate une 

augmentation du flux de bicarbonate dissous du Mississippi corrélée avec l’augmentation de la 

proportion des surfaces agricoles au cours de ces 50 dernières années. A une échelle locale, des 

pollutions liées aux activités humaines peuvent localement modifier le flux d’altération : impacts des 

pluies acides (Angéli et al., 2009; Likens et al., 1996; Probst et al., 1992; Probst et al., 1999), de 

l’exploitation minière (Lucas et al., 2010), du salage des routes (Findlay and Kelly, 2011; Godwin et 

al., 2003; Kincaid and Findlay, 2009). 

 

 Facteur hydrologique 4.6

L’hydrologie se définit par l’étude du cycle de l’eau et contrôle le chemin suivi (écoulement 

subsurface ou profond par exemple) et le temps de résidence de l’eau à l’échelle du profil de sol ou 

du bassin versant. Ce facteur est souvent pris en compte de façon implicite car il est fortement 

dépendant des autres paramètres évoqués précédemment. La quantité d’eau qui réagit 

effectivement avec la surface des minéraux est fortement liée au climat (T°C, précipitation et 

évaporation) et à la transpiration de la végétation. Pour un trajet d’eau donné, le temps de résidence 

de l’eau est dépendant du relief du bassin (Beven, 1987; Tetzlaff et al., 2009) qui contrôle le gradient 

hydraulique mais également des propriétés physiques de la roche traversée (perméabilité, porosité, 

conductivité hydraulique). L’érosion et l’altération peuvent donc avoir une influence non négligeable 

sur le temps de résidence en modifiant respectivement l’épaisseur du profil d’altération et les 

paramètres physiques de la roche au cours du temps. Cependant, se basant sur l’équation de la loi 

cinétique de dissolution/précipitation (équation IV-29), le temps d’interaction contrôle en partie la 

composition chimique de la solution et par conséquent l’état de saturation des minéraux et en 

particulier celui des argiles. De ce fait, ce paramètre commence à être pris en compte comme un 

facteur exerçant un contrôle direct sur les processus d’altération à l’échelle d’un bassin versant (Clow 

and Mast, 2010; Godsey et al., 2010; Maher, 2010, 2011; Rademacher et al., 2001) et va également 

constituer le paramètre central étudiée dans cette thèse. 
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 Problématique et objectifs de la thèse 5.

Dans ce cadre général qui illustre l’effort de la communauté scientifique à évaluer l’influence de 

chaque facteur sur les processus d’altération, cette étude se focalisera plus précisément sur le 

fonctionnement hydrogéochimique d’un petit bassin versant : le bassin versant du Ringelbach. 

Contrairement aux études des grands bassins continentaux dont l’intérêt majeur est d’intégrer une 

grande surface, l’étude d’un petit bassin versant permet notamment de limiter l’influence de 

l’hétérogénéité lithologique, qui compliquent l’interprétation des rôles des différents facteurs et 

notamment celui de l’hydrologie agissant sur les processus d’altération. L’intérêt majeur réside 

également dans le fait qu’à cette échelle une meilleure caractérisation du système est rendue 

possible par la combinaison de différentes approches multidisciplinaires (à la fois géophysiques, 

minéralogiques, géochimiques et hydrologiques) sur un même site. Ces différentes approches 

permettent d’acquérir une meilleure information sur le contexte géologique, les propriétés 

minéralogiques et physiques de la roche, la composition chimique des eaux ainsi que sur les 

paramètres climatiques d’entrée (précipitation, T°C). Dès lors, cette échelle d’étude présente 

également l’avantage de pouvoir tester de nouvelles méthodes et de nouveaux outils 

d’interprétation dans un contexte bien connu.  

Le petit bassin versant de recherche du Ringelbach situé dans les Vosges, se trouve dans un contexte 

climatique de type transitoire océanique. Il est essentiellement composé de granite et caractérisé par 

des pentes relativement fortes. Etudié depuis 1975, les travaux réalisés visaient essentiellement à 

comprendre la dynamique du cycle de l’eau en milieu de moyenne montagne (Ambroise and Viville, 

1986a; Ambroise, 1995; Ambroise et al., 1996). Plus récemment, les recherches se sont focalisées sur 

la compréhension du fonctionnement hydrogéologique des aquifères dans ce massif granitique 

fracturé. Ces recherches s’inscrivent dans le programme en cours intitulé : "Caractérisation par 

forages d'aquifères de socle dans les Vosges". Celui-ci, fait appel à différents domaines des sciences 

de la terre (hydrologie, géologie, géophysique, hydrogéochimie). En tout, 12 équipes de 8 organismes 

participent au projet cofinancé par les Programmes ECCO/PNRH et CPER-Alsace/RÉALISE. Dans ce 

cadre, 3 forages relativement profonds  (dont deux carottés descendant jusqu’à 150 m de 

profondeur) ont été réalisés permettant d’échantillonner non seulement les roches des différents 

compartiments lithologiques mais également les eaux profondes en contact avec ces roches. De plus, 

plusieurs sources le long d’un gradient altitudinal ont également été prélevées mensuellement, sur 

une période de deux ans. L’étude de ces dernières a été privilégiée par rapport à la rivière à 

l’exutoire. En effet, celle-ci intègre un plus grand nombre de processus hydrologiques différents 

complexifiant l’interprétation des données. 

Ainsi, afin de déterminer le rôle de la minéralogie et de l’hydrologie dans les processus d’interactions 

eau/roche, ces travaux s’attacheront particulièrement à caractériser les variations spatiales et 

temporelles de la composition chimique mais aussi isotopique (Sr, U) des eaux du bassin (eaux de 

sources et eaux profondes prélevées dans les forages). En effet, les isotopes du strontium 87Sr/86Sr 

sont des outils pertinents pour résoudre ou contraindre un certain nombre de problèmes 

hydrologiques. Leur utilisation comme traceur naturel dans les interactions eau-roche et l’évaluation 

des relations de mélange d’eau est aujourd’hui bien établie dans de nombreux articles de synthèse 

(Blum and Erel, 2003; Capo et al., 1998; Shand et al., 2009). Les récents développements analytiques 
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ont également permis de développer le potentiel des nucléides de la série de désintégration de 

l’Uranium 238 pour tracer et dater les processus d’altération  

 (Chabaux et al., 2003; 2008; Dosseto et al., 2008; Vigier et al., 2001). L’analyse des isotopes de 

l’uranium (234U/238U) dans les eaux a notamment permis de caractériser l’origine des flux d’altération 

(Riotte and Chabaux, 1999) et de distinguer la contribution des eaux profondes dans les eaux de 

surfaces (Durand et al., 2005; Riotte et al., 2003; Ryu et al., 2009). Le rapport d’activité des isotopes 

de l’uranium est un indicateur sensible aux interactions eau/roche. Plusieurs études ont ainsi 

démontré le potentiel  de cet outil pour quantifier des taux d’altération (Maher et al., 2004; Maher et 

al., 2006b; Tricca et al., 2000; 2001) et des flux d’eau (Maher et al., 2006a) par le biais d’une 

modélisation de leur évolution le long d’un trajet d’eau. S’appuyant sur cette approche géochimique, 

cette étude répondra aux questions suivantes : 

- Quelles sont les relations de connectivité entre les eaux profondes et les eaux de subsurface à 

l’échelle du bassin versant? 

- Quelle est l’importance du temps d’interaction dans l’acquisition de la signature chimique et 

isotopique des eaux du bassin? Les rapports d’activités de l’uranium (234U/238U) mesurés dans les 

eaux peuvent-il apporter une quantification des taux d’altération et du temps de résidence des eaux 

de sources? 

L’originalité de cette thèse est de coupler une étude géochimique avec une modélisation 

hydrogéochimique à l’aide du logiciel KIRMAT (KInetic Reactions and MAss Transport). Ce dernier 

prend en compte à la fois les équations des réactions chimiques (dissolution/précipitation) et les 

équations de transport de masse permettant ainsi de simuler l’évolution de la composition chimique 

des eaux, de la minéralogie et des propriétés physiques de la roche le long d’un trajet d’eau et au 

cours du temps. Contrairement à la méthode d’inter-comparaison entre différents bassins versants, 

cette approche permettra de capter la dynamique complexe des processus d’altération à l’échelle 

d’un seul site. S’appuyant sur la caractérisation de roches carottées et des flux d’eau à l’échelle du 

bassin versant, une modélisation de la composition chimique des eaux de sources et des eaux 

profondes sera entreprise afin de montrer : 

- Quelle est l’influence de la minéralogie sur la composition chimique des eaux, et plus précisément 

le rôle de phases secondaires précipitées? Et enfin quels sont les effets de couplage entre les facteurs 

hydrologiques (chemin de l’eau et temps de résidence), minéralogique et les processus d’interaction 

eau/roche? 

Le travail effectué dans le cadre de cette thèse s’articulera donc autour de ces deux approches : 

- Le chapitre 2 rappellera le contexte hydrogéologique du bassin versant du Ringelbach ainsi que les 

différentes méthodes d’échantillonnage et de mesures analytiques utilisées.  

- le chapitre 3, sous forme d’un article en anglais, présentera les interprétations des variations 

spatiales et temporelles de la composition chimique et isotopique des eaux du bassin. Celles-ci 

seront appuyées par une modélisation de l’évolution des isotopes de l’uranium pour les eaux des 

sources. 
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- Le chapitre 4 rappellera le fonctionnement et les bases théoriques (thermodynamiques et 

cinétiques) utilisées dans le modèle hydrogéochimique KIRMAT. La prise en compte de la 

précipitation des argiles et les effets en retour intégrés dans le modèle (sur la porosité, la 

perméabilité et les surfaces) seront également explicités. 

- Le chapitre 5 est dédié à la caractérisation des propriétés minéralogiques des roches prélevées le 

long des deux forages profonds (F-HUR et F-HEI) et des flux d’eau, paramètres indispensables pour 

effectuer les différentes simulations. Les flux d’eau à l’échelle du bassin versant seront estimés à 

partir d’une modélisation hydrodynamique simple avec le logiciel COMSOL. 

- Le chapitre 6 présentera le résultat et les interprétations de la modélisation des eaux issues des 

deux forages profonds (F-HUR et F-HEI).  

- Enfin, le chapitre 7 se focalisera sur la modélisation de la composition chimique des eaux de sources 

et leurs variations temporelles. 
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 Caractéristiques générales du bassin versant 1.

 Localisation et description générale 1.1

Situé dans les Hautes-Vosges centrales (entre 1000 et 750 mètres), sur le ban de la commune de 

Soultzeren (Haut-Rhin) à 70 kilomètres S-SW de Strasbourg, le petit bassin versant du Ringelbach (36 

ha) est délimité par la ligne des crêtes passant par le Geisberg (850 m) à l’ouest,  le Heidenkopf (940 

m) au nord, le Hurlin (1000 m) au nord-est, et le Bunker (942 m) à l’est (Fig. II-1).  

 

 

Figure II-1 : Image satellite du bassin versant du Ringelbach avec le positionnement des sources (en jaune), des 

forages (en bleu) et des profils geophysiques de résistivité (en vert) et des mesures RMP (résonance magnétique 

protonique) (en blanc) (Baltassat et al., 2005). La limite du bassin est tracée en noir. 

 

L’exutoire est localisé au sud-sud-ouest du bassin à 750 m d’altitude. Ce bassin est caractérisé par 

des pentes importantes, en moyenne de 20°. Le fond hydromorphe du vallon est drainé par le 

ruisseau du Ringelbach, alimenté également par des sources et zones de sourcins dont certains 

peuvent s’assécher en période estivale. La végétation du bassin se compose principalement de 

prairies et de landes pâturées (75%). Au niveau de la crête entre les sommets Hurlin et Heidenkopf 

on retrouve une végétation de type forêt (pinède) et taillis (25%). 
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 Les forages 1.2

Sur le site du Ringelbach trois forages profonds ont été réalisés entre le 6 septembre et le 7 

novembre 2005 sur les 2 sites dits du Hurlin et du Heidenkopf, les détails des caractéristiques de 

chaque forage sont donnés en ANNEXE 1a : 

- Le forage F-HUR est localisé à 965 mètres d’altitude à l’est du sommet du Hurlin. Ce forage 

entièrement carotté descend jusqu'à 150 m de profondeur. Une description macroscopique détaillée 

du profil lithologique a été réalisée par (Wyns, 2012)(ANNEXE 1b). En raison de la forte instabilité de 

la couche de grès (28 m) et de l’arène granitique qui se trouve en dessous, il a été équipé d’un 

tubage PVC cimenté jusqu'à 51 m de profondeur, la partie granitique restant en trou nu.  La 

transmissivité du puits F-HUR est très faible, d’après des tests d’injection qui ont été effectués sur ce 

puits, plusieurs semaines sont nécessaires pour amortir une injection de quelques mètres d’eau.  

- Le forage F-HEI est situé au sommet du Heidenkopf à 940 m d’altitude et descend également à une 

profondeur de 150 mètres. Le tubage en PVC descend jusqu’à  101 m, étant donné une épaisseur de 

grès plus importante (74 m). Ce tubage a pour rôle d’éviter une connexion artificielle entre les eaux 

de l’aquifère de grès et de granite. Le reste du profil de 101 m à 150 m a été carotté, la description 

détaillée du profil lithologique est présentée en ANNEXE 1b.  Il faut noter que, lors de la cimentation 

de ce tubage, des fuites latérales de laitier se sont produites dans certains niveaux très conducteurs 

du massif en dessous de la profondeur de 76m (en dessous du niveau du contact grès-arène à 

environ 74 m). La transmissivité du puits F-HEI est relativement bonne. Après une vidange complète 

du puits pour renouveler son eau, le niveau piézométrique se rééquilibre en quelques heures 

seulement. Une campagne de flux-métrie avec un débit de pompage de 6L.min-1 a également 

démontré que l’arrivée d’eau est essentiellement contrôlée par une fracture ouverte située à 131 

mètres de profondeur (Lods et al., 2011). La transmissivité du puits a également pu être calculée 

grâce au rabattement de la nappe en fin de pompage atteignant une valeur de 3.5E-5 m2 s-1. Cette 

valeur est cohérente avec les valeurs trouvées lors de campagnes précédentes (Lods and Gouze, 

2006; Lods and Ambroise, 2009). 

- Le forage F-HEI2, situé à 6 m à l’est du forage F-HEI, descend seulement à une profondeur de 70 m.  

Ce forage reste dans la couche gréseuse d’une épaisseur de 74 m à cet endroit. Ce puits a la 

particularité de posséder un tube en PVC crépiné qui permet la circulation de l’eau sur toute sa 

profondeur. Cependant tout comme le puits F-HUR, ce dernier est peu transmissif. 

Chaque puits est équipé d’une sonde piézométrique mesurant la température de l’eau et la pression 

de la colonne d’eau, le forage F-HUR contient aussi une sonde barométrique donnant la pression 

atmosphérique. On peut ainsi suivre en continu le niveau piézométrique local des nappes du grès et 

du granite : fluctuations du niveau autour d’environ 58 m de profondeur en F-HUR (granite), 76 m en 

F-HEI (granite) et 44 m en F-HEI2 (grès). 
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Figure II-2: topographic and geologic map of the Ringelbach catchment with the locations of the sandstone 

spring (pink circle), granitic springs (red circles) and boreholes (black circles). The dotted line indicates the 

position of the geological section presented below. F-HUR borehole: 150 m deep, through sandstone (0-28 m), 

granitic arena (28-48 m) and fissured granite; cored full length, casing down to 51 m; very low transmissivity; 

water table depth: 61.5 m ± 1.5 m.  F-HEI borehole: 150 m deep, through sandstone (0-74 m), granitic arena 

(74-101 m) and fissured granite; cored below 101 m only, casing down to 101 m; water table depth: 77 m ± 1 m; 

rather high transmissivity only because of a draining fracture intersected at 131 m (Lods et al., 2011).  F-HEI2 

borehole: 70 m deep, in sandstone only; not cored, full length perforated casing; rather low transmissivity; 

water table depth: 45-50 m with rapid formation of peaks up to 25 m. 
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 Contexte géologique et tectonique 1.3

 Blocs tectoniques 1.3.1

Plusieurs campagnes de prospection géophysique par des méthodes de résistivité ont été effectuées 

dans le bassin versant (Fig. II-1). Elles ont pu mettre en évidence un compartimentage du bassin 

selon trois blocs tectoniques séparés par des failles (Fig. II-2), (Baltassat et al.,  2005). Ces dernières 

sont globalement orientées NE-SW, parallèles aux failles bordières du graben alsacien. Une première 

faille N20°E, dans l’axe principal du vallon sépare le bloc Heidenkopf du bloc Hurlin et une deuxième 

faille N80°E sépare ce bloc Hurlin du bloc Bunker. Les levées cartographiques mettent en évidence 

des rejets verticaux atteignant une amplitude de 40 à 60 mètres. Les différents blocs sont de plus en 

plus surélevés en allant vers le SW, le bloc « Bunker » étant le bloc le plus surélevé par rapport à celui 

du Heidenkopf.  

 

 Le grès triasique 1.3.2

Le sommet du bassin est coiffé d’une couverture sédimentaire attribuée au Grès vosgien qui pente 

légèrement vers le Nord avec un pendage compris entre 3 et 5 degrés d’après les contours 

géologiques.  Sa composition chimique est donnée dans le tableau II.1 : 

 

% SiO2 Al2O3 Fe2O3 FeO MnO MgO CaO Na2O K2O TiO2 P2O5 L.I. 

 91.19 3.75 0.69 0.53 0.02 0.66 - 0.20 1.30 0.16 0.02 1.33 

 

Tableau II-1 : composition chimique du grès Vosgien (Probst et al., 1999) repris de (Perriaux, 1961) (L.I. : Loss on 

ignition). 

 

L’épaisseur de cette couche est variable à l’intérieur du bassin du fait du compartimentage 

tectonique, elle est d’une puissance de 74 mètres au niveau du sommet du Heidenkopf, de 

seulement 28 mètres au niveau du forage Hurlin et cette couche est inexistante au niveau du Bunker 

(Fig. II-2). Le grès est formé de bancs plus ou moins durs composé de grains de silice et de feldspath 

de taille moyenne 0,1 et 1 mm, interstratifiés avec des séries plus minces constituées d’argile et de 

sable induré (description détaillée en ANNEXE 1a). Le grès peut être localement fortement fracturé 

et montrer soit une silicification importante (Théobald, 1952) probablement due à  la circulation 

hydrothermale des fluides riches en silice lors de la formation du fossé rhénan, soit à un colmatage 

partiel de ces fissures par des oxydes de fer et des argiles. 
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 L’arène granitique 1.3.3

Le grès triasique repose sur un profil d’altération développé dans un substratum granitique d’une 

vingtaine de mètres d’épaisseur (ANNEXE 1a et 1b). Cette couche pouvant se nommer sous plusieurs 

termes altérite/arène/saprolite est modérément indurée de couleur sombre. D’après les 

observations pétrographiques réalisées le long des profils carottés F-HUR et F-HEI (Wyns, 2012), les 

feldspaths potassiques sont partiellement déstabilisés au sommet du profil avec des formations 

d’argiles visibles et sont presque frais à la base de l’horizon. Les plagioclases et la biotite sont quant à 

eux systématiquement altérés, les biotites montrent une exsolution de fer et de titane dans les 

clivages et expansion des feuillets. Cet horizon montre également de nombreuses fissures 

discontinues remplies d’argiles et d’oxydes, probablement de l’hématite. 

 

 Granite porphyroïde plus ou moins altéré et fissuré 1.3.4

La majorité du bassin versant est composé d’un granite porphyroïde hercynien situé à la base de 

l’arène granitique. La carte géologique au 1/50.000 (BRGM) distingue deux  granites : le granite du 

lac Vert et le granite des Crêtes. Cependant, d’après des levers détaillés récents et l’étude 

pétrographique du granite le long des forages carottés (Wyns, 2012), un seul et unique granite a été 

identifié : le granite des Crêtes présentant localement de légères variations de faciès. Comme l’a 

montré une étude antérieure (Gagny, 1968), Il s’agit d’un granite à biotite et amphibole à texture 

porphyroïde à porphyrique. La composition minéralogique moyenne donnée dans le tableau II-2 a 

été calculée à partir des analyses chimiques sur la roche totale et des minéraux séparés. Plus 

précisément, d’après l’étude pétrographique des carottes (Wyns, 2012), la biotite est abondante et 

de taille variable, infra à plurimillimétrique. Les feldspaths potassiques sont de tailles 

plurimillimétriques à pluricentimétriques, ils englobent de petits plagioclases automorphes 

magmatiques. L’amphibole peut atteindre quelques millimètres de longueur. Enfin, au niveau des 

minéraux accessoires, on note la présence d’apatite de zircon et de sphène. D’après les observations 

macroscopiques et microscopiques le long des deux profils carottés dans ce granite (Wyns, 2012), 

cette minéralogie est affectée par une paragenèse secondaire qui s’est développée postérieurement 

à la mise en place du granite. 

 

Nombre 

d’échantillons = 25 
Quartz Orthose Albite Anorthite Biotite Amphibole 

Moyenne 18.48 30.71 21.08 4.43 16.21 9.10 

Ecart-type 5.04 4.98 3.57 1.86 4.93 3.57 

 

Tableau II-2 : composition minéralogique du granite des crêtes exprimée en % volumique calculée d’après le 

calcul de norme par (Gagny, 1968). La norme étant exprimée en masse les valeurs ont été divisées par la masse 

volumique de chaque minéral. 
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Le plagioclase présente une altération de moins en moins importante du sommet de l’horizon fissuré 

vers la profondeur. La biotite montre deux étapes de transformation. La première est une 

déstabilisation et chloritisation avec une exsolution du fer sous forme d’hématite et d’oxydes de 

titane que l’on retrouve dans les clivages. Se superposant au phénomène précédent, on observe le 

développement de muscovite secondaire sur l’emplacement des biotites altérées. L’amphibole est 

généralement altérée et recristallisée en un mélange muscovite/séricite. De plus, ce granite est 

affecté par une intense fissuration principalement horizontale mais également subverticale (ANNEXE 

1b). La plupart de ces fissures sont colmatées par de l’hématite, de l’illite, des sulfates (barytine) et 

des carbonates (calcite/dolomite). Ces derniers envahissent localement le fond de la roche, les 

carbonates s’insèrent par exemple entre les joints de grains ou envahissent d’anciens feldspaths. 

 

 Intensité d’altération du granite (différences entre F-HUR et F-HEI) 1.3.5

D’après l’étude pétrographique des deux forages carottés (Wyns, 2012), le granite présent dans les 

deux forages est le même. Cependant, le granite du forage F-HEI montre une altération et une 

fissuration beaucoup plus importante que le granite F-HUR. Ce contraste est très net sur la figure II-

2  qui présente des photos d’un tronçon de carotte provenant des deux forages. Globalement, même 

si le granite prélevé dans le puits F-HUR présente quelques zones plus altérées, celui-ci est encore en 

place et relativement sain comparé au granite du forage F-HEI qui est complètement déstructuré et 

beaucoup plus altéré. 

 

Figure II-2 : photos d’une partie du profil carotté dans le granite porphyroïde, à gauche le granite prélevé le long 

du profil F-HUR et à droite le granite prélevé dans le puits F-HEI. 

 

 Processus d’altération affectant le granite et chronologie 1.3.6

La formation de ces différentes couches lithologiques visibles sur 150 mètres d’épaisseur avec 

chacune des caractéristiques minéralogiques, physicochimiques et structurelles différentes sont 

interprétées comme une conséquence de processus multiphasiques suite à la mise en place d’un 

profil d’altération ancien (Wyns, 2012). Ces profils d’altération se développent généralement dans 

des conditions géodynamiques stables (où le taux d’altération est supérieur au taux d’érosion) et 

dans un climat permettant l’hydrolyse des minéraux constituant la roche mère. Ils sont constitués à  

F-HUR F-HEI 
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leur sommet d’une éventuelle cuirasse, d’une altérite/saprolite fortement altérée et argilisée, d’un 

horizon fissuré et finalement de la roche saine très peu fissurée (Fig. II-3). Dans le cas du Ringelbach, 

la présence de fissures tout le long des deux profiles indique que la base de l’horizon fissuré n’a pas 

été atteint et que son épaisseur dépasse 100 mètres. La mise en place de ce profil d’altération est 

interprétée comme anté-triasique (Wyns, 2012). A l’échelle des temps géologiques, la structure de ce 

paléo profil peut être modifiée par des érosions et des altérations successives le long d’une nouvelle 

topographie. Une partie du profil a donc pu être partiellement érodée avant la mise en place du grès 

triasique. Cependant, aucune datation ne peut confirmer cette interprétation. L’altération récente du 

granite par une eau de grès est donc un scénario envisageable, celui-ci pouvant également expliquer 

la mise en place de cette couche d’arène. 

 

Figure II-3 : modèle conceptuel d’un paléo profil d’altération en partie érodé de (Lachassagne et al., 2011) et 

modifié de (Dewandel et al., 2006; Wyns, 2002). 

 

L’existence de séricite et de muscovites secondaires se développant aux dépens de biotites et 

d’amphiboles suggère que la roche a subi une altération hydrothermale probablement liée à un 

épisode d’enfouissement. Cette interprétation est également confortée par la présence de minéraux 

néoformés (calcite, dolomite, ankérite, illite, hématite et barytine) qui colmatent  les fissures du 

granite. Cette paragenèse est très similaire à celle décrite dans les fissures du granite prélevé jusqu’ à 

2000 mètres de profondeur sur le site géothermique de Soultz-sous-forêts situé dans le fossé 

d’effondrement du graben alsacien (Dubois et al., 2000; Sausse, 2000). Une modélisation des 

interactions eau/roche pour ces conditions de températures et de pressions a notamment montré 

l’importance des processus d’illitisation par l’altération hydrothermale des plagioclases ainsi que le 

rôle qu’ils peuvent jouer dans l’évolution de la porosité du granite (Fritz et al., 2010). Une autre 

étude (Nishimoto and Yoshida, 2010), sur un autre site géothermique, a permis de reconstituer 

l’évolution des différentes phases d’altération hydrothermale grâces aux observations 

microscopiques et minéralogiques faites le long d’une fissure d’un granite hydrothermalisé. Trois 

différents stades sont décrits selon l’avancement du front d’altération à travers les microfissures : (1) 
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une dissolution partielle du plagioclase et une chloritisation de la biotite dans les premiers stades 

d’altération, (2) puis une dissolution de la biotite avec une précipitation de phyllosilicates riches en 

Fer, (3) et une dissolution du feldspath potassique avec précipitation de phyllosilicates riches en fer 

et d’illite. Cette évolution est également très cohérente avec les observations faites sur le granite du 

Ringelbach. L’âge de cristallisation des phases secondaires n’ayant pas pu être daté, ces 

néoformations ont pu se former a priori depuis le Trias jusqu’à la fin du tertiaire. 

 

 Caractéristiques des formations superficielles et des sols 1.4

La distribution des formations superficielles dans le bassin versant du Ringelbach s’apparente à celles 

généralement trouvées dans les Vosges cristallines (Viville, 1985). Le versant est couvert d’une arène 

granitique d’une épaisseur variable surmontée de dépôts de gélifluxion mis en place par des dégels 

superficiels et repris par des mouvements de masse s’accumulant dans le fond du vallon.  

D’une épaisseur d’environ 1 mètre seulement, les sols présents sur le bassin du Ringelbach sont 

caractéristiques des sols rencontrés sur des substrats acides et sont très répandus dans le massif des 

Vosges, ils font partie de la séries des sols brunifiés jusqu’aux sols podzolisés qui se développent sur 

le grès (Viville, 1985). Dans le fond du vallon, les formations saturées en permanence présentent des 

caractéristiques hydromorphes avec la présence d’une succession de niveau sableux, argileux et 

tourbeux ainsi qu’un horizon organique relativement épais (jusqu’à 50 cm). L’analyse 

granulométrique des 50 premiers centimètres du sol (Viville, 1985) montre que ces formations 

superficielles sont composées de matériel très sableux (plus de 70 %) montrant également des 

variations granulométriques peu différenciées verticalement mais légèrement différentes d’une 

unité à l’autre. Les teneurs en matière organiques sont relativement élevées dans les dix premiers 

centimètres du sol, pouvant atteindre jusqu’à 15 %. 

De plus, les mesures géophysiques de résistivités effectuées sur les versants du bassin (Baltassat et 

al., 2005) ont permis de caractériser les propriétés physiques du milieu (sachant que les mesures 

dépendent à la fois des propriétés électriques du substrat rocheux et du milieux poreux) sur une 

profondeur d’investigation d’environ 40 mètres. Les levers cartographiques (ANNEXE 6) montrent 

des valeurs très contrastées à l’échelle du bassin versant selon la lithologie. Ainsi, le grès est 

caractérisé par des résistivités élevées supérieures à 3000 ohm m-1. La résistivité mesurée dans le 

granite est beaucoup plus variable affichant des valeurs entre 50 et plus de 3000 ohm m-1. Cette 

hétérogénéité des propriétés physiques du granite est liée en grande partie à des degrés d’altération 

différents. La valeur de résistivité mesurée est également fortement dépendante du bloc tectonique 

considéré dans le bassin. Le bloc dit du « Bunker » présente des valeurs de résistivité très élevées, 

similaires à celles du grès contrairement aux blocs Hurlin et Heidenkopf qui sont caractérisés par des 

valeurs beaucoup plus faibles entre 50 et 800 ohm m-1. Le bloc « Bunker » constitue le bloc 

tectonique le plus surélevé (Fig. II-2) ce qui pourrait expliquer sa forte résistivité électrique : au sein 

de ce compartiment, seule la partie profonde de l’horizon fissuré affleure, c’est-à-dire un granite 

relativement frais à faible densité de fissures. Les blocs Hurlin et Heidenkopf représentent une partie 

plus élevée de l’horizon fissuré caractérisé par un degré d’altération ainsi qu’une densité de fissures 

plus importante et donc d’une perméabilité plus importante. Ce contraste de perméabilités entre le 

compartiment Hurlin et le bloc Bunker peut également expliquer la remontée de nombreuses 
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sources le long du plan de faille séparant les deux blocs. La très faible résistivité mesurée dans le 

fond du vallon confirme par exemple l’existence d’une zone saturée superficielle. Dans la partie 

supérieure du bassin, une zone fortement résistive est identifiée le long de la pente sur quelques 

mètres de profondeur. Cette zone peut être apparentée à une frange désaturée dans les éboulis de 

grès ou de granite altéré.  

 

 Contexte climatologique et hydrodynamique 1.5

Le climat est  de type transitoire océanique entre un climat typiquement océanique à l’ouest de la 

ligne des crêtes située à 4 kilomètres et un climat à tendance continental vers la plaine d’Alsace. Ce 

climat se traduit par une température moyenne annuelle de 7.5°C avec une amplitude thermique 

annuelle de 15°C, une précipitation moyenne de 1250 mm an-1 et un potentiel d’évaporation moyen 

de 600 mm an-1 à 800 mètres d’altitude (Ambroise, 1995). Les variations annuelles du débit à 

l’exutoire (RLIM) sont importantes; le débit est minimal en périodes d’étiages durant les mois de 

septembre/octobre pouvant aller jusqu’à moins de 1 L s-1. Certaines sources de haut-versant (SH et 

SRH) peuvent également se tarir complètement durant cette période. En revanche le débit est 

maximal en période de fonte des neiges durant les mois de mars/avril dépassant plusieurs dizaines 

de litres par seconde. Trois classes de niveau d’eau ont été définies selon la hauteur de l’eau à 

l’exutoire: les périodes de hautes-eaux, avec une hauteur d’eau supérieure à 300 mm, les moyennes 

eaux avec une hauteur comprise entre 300 et 150 mm et les périodes de basses eaux où le niveau 

d’eau ne dépasse pas 150 mm. Les régimes d’écoulement ont également été classés selon 3 régimes : 

(1) montée ou pic de crue noté (C), (2) décrue notée (D) et tarissement (T).  

Dans ce bassin, l’écoulement de crues est relativement peu important. Dans ces formations 

superficielles à granulométrie grossière, la conductivité hydraulique est élevée à saturation et peut 

atteindre jusqu'à 10-4 m s-1 dans les horizons les plus superficiels mais décroît rapidement dès que le 

milieu s’assèche (Ambroise and Viville, 1986b; Viville and Ambroise, 1987). Les transferts 

hypodermiques sur les versants sont donc rapides lorsque le milieu poreux est imbibé et quasiment 

nul autrement. Cette situation de forte teneur en eau et de transfert rapide se produit durant la 

saison froide et explique que la majorité de ces écoulements se produisent lors de cette période. Le 

ruissellement de surface étant négligeable (limité aux zones saturées du fond de vallon), cela 

explique également la réponse rapide et presque immédiate des débits à l’exutoire en réponse aux 

précipitations (quelques minutes).  

Parallèlement à ces écoulements d’eau superficiels, la saprolite et l’horizon fissuré peuvent jouer un 

rôle important dans le stockage et la circulation de l’eau à l’échelle du bassin versant. La succession 

et la structuration de ces différentes couches granitiques observés dans le bassin versant du 

Ringelbach se retrouve dans la plupart des aquifères granitiques fracturés à travers le monde (Ayraud 

et al., 2008; Courtois et al., 2010; Dewandel et al., 2006; Howard et al., 1992; Lachassagne et al., 

2011; Maréchal et al., 2003; 2004; Reddy et al., 2009; Taylor and Howard, 2000; Wyns et al., 2004). 

Ces études hydrogéologiques relativement récentes ont permis d’améliorer la compréhension du 

fonctionnement et la conceptualisation des aquifères granitiques notamment en mettant en relation 

les processus d’altération et les propriétés hydrodynamiques de ces aquifères. La saprolite issue 

d’une intense altération de la roche mère peut constituer une réserve d’eau significative, la porosité 



Chapitre II : présentation du site, matériel et méthodes 

 

 

 
38 

mesurée étant généralement importante variant entre 5 et 30 % selon la roche mère (Dewandel et 

al., 2006). L’horizon fissuré est caractérisé par une densité de fissures horizontales importantes qui a 

tendance à diminuer progressivement en allant vers la profondeur (Boutt et al., 2010; Howard et al., 

1992; Maréchal et al., 2004) (Fig. II-3). Cette fissuration importante et relativement bien connectée 

explique les fortes conductivités hydrauliques mesurées dans cet horizon (Maréchal et al., 2003; 

Wyns et al., 2004). L’origine de ces fissures est interprétée comme étant le résultat des contraintes 

engendrées par le gonflement de certains minéraux (principalement la biotite) et l’augmentation de 

volume qu’engendre leur transformation en argile lors des processus d’altération (Banfield, 1990; 

Bisdom et al., 1982; Buss et al., 2008; Folk and Patton, 1982; McFarlane, 1992). Les fissures verticales 

sont, quant à elles, essentiellement engendrées par des contraintes tectoniques. Ces discontinuités 

préexistantes vont néanmoins contribuer à faciliter l’altération et le développement de l’horizon 

fissuré en profondeur (Fig. II-3).  

Dans le cas du bassin versant du Ringelbach, bien que les fissures soient en partie colmatées, la 

circulation de l’eau dans le massif pourrait donc être en grande partie contrôlée par le réseau de 

fissure de l’horizon fissuré. Cette hypothèse se démontre pour le forage F-HEI où la circulation de 

l’eau se fait essentiellement par une fracture ouverte. Concernant l’alimentation des sources, les 

observations faites pendant les travaux de captage de plusieurs sources SPUI et SP2M (Fig. II-1 et II-2) 

ont également confirmé que la venue d’eau provenait d’une fracture ouverte. Plus récemment, des 

travaux de captage sur la source SRV alimenté par l’aquifère gréseux ont été effectués montrant 

également que cette source est essentiellement alimenté par une fracture ouverte. Cette circulation 

d’eau très localisée pourrait également expliquer les faibles valeurs de teneur en eau mesurée dans 

le granite (< 1.5 %) par la méthode de résonance magnétique protonique (RMP) (Baltassat et al., 

2005). La localisation de ces mesures est donnée sur la (Fig. II-1), et les résultats ont été rajoutés en 

complément le long des profils de résistivité (ANNEXE 6). 

 

 Echantillonnage 2.

 Les eaux  2.1

L’échantillonnage des eaux a été effectué par Bruno Ambroise (LHyGeS) dans des flacons de 

polypropylène de 1 L préalablement lavés à l’acide chlorhydrique et rincés à l’eau distillée. Plusieurs 

points de prélèvement ont été échantillonnés dans les ruisseaux du Ringelbach dont  RLIM l’exutoire 

du bassin versant (Fig. II-1 et ANNEXE 3b pour la typologie). Cependant, cette étude c’est 

particulièrement focalisée sur les sources qui ont été échantillonnées régulièrement à l’intérieur du 

bassin versant. Ainsi, les sources SH, SRH, SP2M, SPUI et SCLS localisées à proximité de la faille 

séparant le bloc « Hurlin » du bloc « Bunker » et la source de type grès SRV, émergeant au niveau du 

bloc « Heidenkopf » ont été prélevées mensuellement durant deux années hydrologiques du 

05/10/2004 au 28/09/2006. 

En plus de ce suivi régulier, des campagnes de prélèvements systématiques avaient été faites soit en 

période de basses eaux les 29/09/2001 et 28/09/2006 soit en périodes de hautes eaux les 

09/03/2002 et 18/03/2005. Le nombre d’échantillons peut varier d’une campagne à l’autre, certaines 

sources pouvant se tarir notamment en période de basses eaux. Durant ces prélèvements ponctuels, 
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une cartographie hydrochimique systématique a également permis d’échantillonner des petits 

sourcins ou des sources localisées en dehors du bassin versant (Fig. II-1 et ANNEXE 3b pour la 

typologie). Ainsi, les sources de type grès SHEI, SCR, SWET et les sources granitiques SGRD, SGAH, 

SROE, SGEI, SCB, SFRF, SFRP, SSMG, SFAG et SGRG émergent au niveau du bloc « Heidenkopf ». Les 

sources STOB, STOR, SEBU, SKIB, SCLA appartiennent au bloc « Bunker ». La source SHOU de type 

granite et les sources de type grès SSOL, SMAD, SCGR et SPV sont localisées dans bloc « Hurlin ».  

Enfin, un échantillonnage des eaux profondes issues des 3 forages a également été effectué à partir 

de 2006 jusqu’en 2010. Il s’effectue à l’aide d’un préleveur en acrylique de 1 L ou de 0.6 L à messager 

de marque ISMA : appareil en forme de tube à descendre dans le puits et capable de se refermer à 

distance et de piéger l’eau à la profondeur voulue. 5 profondeurs ont été échantillonnées dans le cas 

du forage F-HUR (60 m, 75 m, 90 m, 120 m et 140 m), 3 pour le forage F-HEI (80 m, 110 m, 140 m), 2 

pour le forage F-HEI2 (45 m et 55 m). Dans l’idéal, il faudrait renouveler l’eau du forage avant chaque 

campagne de prélèvement, voir même échantillonner directement chaque venue d’eau importante 

(en l’isolant entre obturateurs) afin d’éviter une certaine homogénéisation verticale de la 

composition chimique de la colonne d’eau par diffusion. Ceci n’a pas pu être fait à chaque date, vu la 

lourdeur des opérations de pompage à ces profondeurs de nappe et du temps très long (plusieurs 

semaines pour F-HUR et F-HEI2) de rééquilibrage du niveau d’eau dans ces milieux peu transmissifs.  

Plusieurs séries d’échantillons prélevées entre la période 2006-2008 avaient déjà été analysées au 

LHyGeS. Cependant des traces de pollution liée aux opérations de forages ont été détectées 

notamment pour le puits F-HEI. Les eaux de ce forage étaient caractérisées par des pH très basiques 

(allant jusqu’à 11) ainsi que par une alcalinité corrélée avec une forte concentration de calcium 

suggérant une pollution causée par les fuites latérales de laitier détecté pendant la mise en place du 

forage dans certains niveaux très conducteurs du massif en dessous de la profondeur de 76 m. Dans 

le forage F-HUR, des opérations de diagraphie et des tests d’injection ont également été réalisées 

durant la période 2006-2008 pouvant potentiellement perturber la composition chimique des eaux. 

Le détail de la chronologie des différentes opérations effectuées sur les forages détectée est 

présenté en ANNEXE 1b. L’impact et l’évolution de ces perturbations sur la composition chimique des 

eaux sont également discutés en ANNEXE 1c. Pour éliminer toute trace de pollution résiduelle, un 

premier pompage partiel le 30/05/2006, puis une vidange complète le 14 mai 2008 ont été effectués 

dans le forage F-HEI. Ce dernier possédant une bonne transmissivité, le volume d’eau de la colonne a 

pu être renouvelé 6 à 7 fois (pompe placée à 100 m puis 140 m). Ainsi, quatre nouvelles séries 

d’échantillons ont été collectées après ce pompage (14/05/2008, 10/06/2008, 14/10/2008 et 

07/07/2009). En 2010, dans le cadre d’une campagne de fluxmétrie, une série d’échantillons a 

également été prélevée avant les opérations de pompage ainsi que 3 échantillons durant le 

pompage. Ainsi, seules les eaux les plus profondes (140 mètres) prélevées après la vidange complète 

du puits et les eaux prélevées en cours de pompage sont considérées comme représentatives des 

eaux circulant dans le massif du Heidenkopf. Ce choix est discuté dans l’ANNEXE 1c. Les deux autres 

puits ont également été complètement vidés en mai et juin 2008. Tout comme le forage F-HEI, seul 

les trois séries (14/10/2008, 07/07/2009 et le 11/10/2010) prélevées après la vidange complète du 

puits F-HUR ont été sélectionnées dans le cadre de cette étude. Pour le forage F-HEI2, 4 séries 

d’échantillon ont été prélevées (10/06/2008, 14/10/2008, 07/07/2009 et 12/10/2010) après la 

vidange complète du puits. 
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 Les roches 2.2

Contrairement à l’étude pétrographique de (Wyns, 2012) étudiant des échantillons prélevés dans les 

zones de fractures, cette étude se concentre sur le granite porphyroïde représentatif de l’ensemble 

des deux profils carottés (F-HUR et F-HEI) en incluant cependant au maximum les hétérogénéités 

observées. Ainsi, le long du profil F-HUR, 3 échantillons ont été prélevés dans l’arène granitique, 7 

dans le granite porphyroïde fissuré, dont l’échantillon F-HUR 49 qui a été prélevé pour effectuer une 

séparation minéralogique mécanique (Tableau II-3). D’autres échantillons présentant des 

caractéristiques plus atypiques ont également été prélevés, notamment un échantillon situé dans 

une brèche de faille (F-HUR 38), un échantillon dans une zone de fracture remplie de carbonates (F-

HUR 50) et enfin un échantillon d’un granite avec un facies légèrement différent du granite 

porphyroïde (F-HUR 53).  

 

Nom de 

l'échantillon 

profondeur toit 

(en mètres) 

profondeur mur 

(en mètres) 

type d'échantillon d'après   

(Wyns, 2012) 

F-HUR 17 28.23 28.30 arène 

F-HUR 21 35.71 35.77 arène 

F-HUR 24 43.76 43.85 arène 

F-HUR 26 50.92 51.02 granite porphyroïde fissuré 

F-HUR 29 63.17 63.25 granite porphyroïde fissuré 

F-HUR 33 77.34 77.44 granite porphyroïde fissuré 

F-HUR 36 89.92 90.00 granite porphyroïde fissuré 

F-HUR 38 93.96 94.06 brèche de faille/cataclastite 

F-HUR 41 105.20 105.30 granite porphyroïde fissuré 

F-HUR 46 122.95 123.09 granite porphyroïde fissuré 

F-HUR 49 135.20 135.64 granite porphyroïde fissuré 

F-HUR 50 139.28 139.44 géode dans granite fin 

F-HUR 53 148.00 148.06 granite fin 

    

F-HEI 01 101.95 102.02 granite porphyroïde fissuré très altéré 

F-HEI 05 116.95 117.05 granite porphyroïde fissuré altéré 

F-HEI 07 127.98 128.04 granite porphyroïde fissuré altéré 

F-HEI 12 146.20 146.30 granite porphyroïde fissuré altéré 

 

Tableau II-3: nom, typologie et profondeur d’échantillonnage des roches prélevées le long des deux forages 

carottés. 

 

Le long du profil F-HEI, 4 échantillons ont également été prélevés dans un granite porphyroïde plus 

ou moins altéré et fissuré. La typologie de chaque échantillon est basée sur la description 

lithologique détaillée des deux forages carottés (Wyns, 2012). Enfin, une faible quantité de boue de 
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forage a pu être récupéré sur le préleveur d’eau ou le capteur dans les trois différents puits (Tableau 

II-4). 

Nom de 

l'échantillon 

Profondeur 

(en mètres) 
description 

F-HEI-b1 140 Boue sur préleveur 

F-HEI-b2 136 Boue sur capteur 

F-HEI2-b 62 Boue sur capteur 

F-HUR-b 147 Boue sur capteur 

 

Tableau II-4: nom, typologie et profondeur d’échantillonnage des boues prélevées au fond des trois forages. 

 

 Techniques analytiques 3.

 Les analyses de la composition chimiques des eaux 3.1

Dès leur arrivée au LHyGeS (Laboratoire d’Hydrologie et de Géochimie de Strasbourg), les 

échantillons sont filtrés à l’aide de filtres d’acétate de cellulose de 0,45 µm afin de rapidement 

séparer les phases dissoutes des phases particulaires. Cette étape suit un protocole mis en place 

dans le laboratoire afin d’éviter tout fractionnement U/Th/Ra (Prunier, 2008). Avant d’être analysées 

ces eaux sont stockées à une température de 4°C  à l’abri de la lumière pour empêcher toute 

modification de leur composition chimique. Une fraction d’échantillon filtré non acidifiée a été 

utilisée pour déterminer l’alcalinité, le pH, la concentration en COD (Carbone Organique Dissous) et 

la concentration des éléments majeurs. Une autre partie de l’échantillon est acidifiée et stockée en 

vue d’éventuelles analyses isotopiques. Toutes les analyses ont été effectuées au Laboratoire 

d’Hydrologie et Géochimie de Strasbourg (LHyGeS). 

 

 Mesure de la conductivité, du pH et de l’alcalinité 3.1.1

La conductivité renseigne sur la charge ionique d’une eau et donne ainsi une première idée de la 

concentration totale des ions dissous. La méthode consiste à mesurer l’intensité du courant entre 

deux électrodes. Plus la solution sera riche en ions plus l’intensité du courant sera forte. Puis, grâce à 

une solution standard corrigée de la température par une sonde, on retrouve la conductivité à 20°C 

de la solution mesurée en µS cm-1 avec une précision de ± 0,5 µS cm-1.  

Le pH est mesuré à l’aide d’un pH-mètre étalonné avec deux solutions tampons de respectivement 

pH 4,01 et 7,01 à 25°C. 

L’alcalinité d’une eau peut être définie comme sa capacité à neutraliser les acides. Elle correspond à 

la somme en méq L-1 de toutes les espèces chimiques protonables présentes dans la solution. En 

général, il s’agit surtout des ions carbonates et bicarbonates. On la mesure par titration avec une 

précision de ± 1 µmol L-1  et une limite de détection de 0,1 ppm. Le principe est simple : connaissant 
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le volume et la concentration d’acide introduit jusqu’au point équivalence, on peut recalculer la 

concentration de la somme des espèces alcalines. 

 

 Dosage des anions 3.1.2

La concentration des anions chlorure, sulfate et nitrate a été mesurée par chromatographie ionique. 

Les anions sont retenus selon leur affinité dans une colonne de résine échangeuse d’ions. Grâce à un 

éluant, en l’occurrence de la soude, ils vont tour à tour se dissocier de la colonne, les temps de 

rétention de chacun d’eux étant caractéristiques. Ensuite, un conductimètre préalablement étalonné 

va enregistrer un pic à la sortie de chaque anion. La surface d’un pic sera proportionnelle à la 

concentration. La précision de ces mesures est de ± 1 µmol L-1. 

 

 Dosage des cations 3.1.3

L’analyse par absorption atomique a permis de mesurer la concentration des ions sodium, 

potassium, calcium et magnésium. Le principe de cette mesure repose sur la loi de Kirchhoff selon 

laquelle les gaz incandescents absorbent les mêmes longueurs d’onde que celles qu’ils sont capables 

d’émettre. Pour ce faire, l’échantillon est tout d’abord nébulisé en fines gouttelettes. Puis, les 

espèces présentes sont atomisées dans une flamme air/acéthylène à environ 2300°C. De plus, un 

rayonnement spécifique de l’atome à doser est émis grâce à une lampe à cathode creuse. Au contact 

de la flamme, l’atome considéré va être excité et absorber une partie du rayonnement de la lampe. 

Cette technique spectrophotométrique consiste à mesurer l’absorbance de cette longueur d’onde 

spécifique avec un photomultiplicateur. Celle-ci sera proportionnelle à la concentration de l’atome 

mesuré et l’analyse aura une précision de ± 1 µmol L-1. 

 

 Dosage de la Silice et de l’Ammonium 3.1.4

La silice et l’ammonium sont analysés par colorimétrie à flux continu. L’élément à doser est mis en 

contact avec plusieurs réactifs. Ces derniers vont se complexer avec la silice ou l’ammoniac et former 

un complexe coloré spécifique. L’intensité de la coloration est proportionnelle à la concentration de 

l’élément. La mesure de l’absorbance par une lampe monochromatique va permettre de trouver 

cette concentration avec une précision de ± 1 µmol L-1. 

 

 Analyse des éléments majeurs et traces 3.1.5

Les teneurs en éléments traces Al, Fe et P ont été mesurées par spectrométrie d’Emission Atomique 

à Plasma à couplage (ICP-AES) soit sur un appareil Jobin-Yvon JY 124 soit sur appareil plus récent 

Thermo ICAP 6000. Les teneurs en éléments traces U et Sr ont été mesurées par Spectrométrie de 

Masse à Plasma à couplage Inductif (ICP-MS) sur un appareil Fisons VG-Plasma Quad. La 

spectrométrie de masse est une technique instrumentale d’analyse reposant sur la séparation, 
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l’identification et la quantification des éléments constitutifs d’un échantillon en fonction de leur 

masse. Elle est basée sur le couplage d'une torche à plasma générant des ions et d’un spectromètre 

de masse quadripolaire. L’analyse se déroule en 5 étapes : introduction, nébulisation, ionisation, 

séparation en masse et détection. Dans un premier temps, l’échantillon à analyser est mis en 

solution et va être transformé en aérosol dans le nébuliseur. Ce dernier est équipé d’une boule qui va 

faire condenser les plus grosses gouttelettes créant ainsi un brouillard homogène nécessaire pour 

obtenir une bonne reproductibilité. Dans cette optique le nébuliseur est également maintenu à une 

température constante de 3°C. L’aérosol obtenu va être ionisé dans la torche. Celle-ci est équipée 

d’une spire qui va induire un courant alternatif haute-fréquence et créer un champ magnétique qui 

va entrainer les ions dans un courant induit. Du fait du courant alternatif les ions vont avoir des 

trajectoires différentes et entrer en collision créant ainsi une augmentation de la température 

pouvant aller de 6000 à 10000°C.  

A ces températures la plupart des éléments sont dissociés, ionisés et atomisés. Une partie de ce 

plasma est échantillonnée par un premier orifice de 1 mm de diamètre environ au sommet d'un cône 

en platine. L’échantillon passe dans une chambre de pompage différentiel qui permet de passer de la 

pression atmosphérique au vide secondaire du spectromètre de masse. Un système de vide 

différentiel accélère les ions du plasma par effet Venturi vers un ensemble de lentilles 

électrostatiques qui extrait les ions chargés positivement et les transporte vers un filtre de masse 

quadripolaire qui va dévier les atomes sur une trajectoire hélicoïdale. Cette trajectoire dépend de la 

masse et de la charge de l’élément, ce qui va permettre de mesurer exclusivement l’élément 

souhaité. Les nombres de coups obtenus sont convertis en concentrations grâce à l’utilisation de 

deux types de calibration : externe (solutions étalon) et interne (Indium et Béryllium) - qui va 

permettre de suivre la stabilité du signal. La limite de détection de l’ICP-MS est de l’ordre de 1 à 10 

ppt alors que l’incertitude sur la mesure est d’environ 5 %. Pour l’ICP-AES mesurant les éléments 

majeurs, la limite de détection est plus variable, elle est à la fois dépendante de l’élément analysé et 

de la machine utilisée (ANNEXE 3f). La reproductibilité des résultats a été validée en mesurant trois 

fois certains échantillons pour chaque série d’échantillons.  

 

 Analyses de la composition chimique des échantillons solides 3.2

 Roche totale 3.2.1

Pour les échantillons sélectionnés le long des deux profils carottés, une analyse minéralogique et une 

analyse de la composition chimique de la roche totale est entreprise sur les 5 à 10 cm de roche 

carottée qui ont été prélevés. Celle-ci est coupée sur la longueur en plusieurs morceaux afin de 

conserver une fraction témoin. Pour les analyses chimiques, une partie de l’échantillon a été 

entièrement broyée à une fraction inférieure à 100 μm dans un broyeur à disque en agate 

préalablement lavé à l’eau distillée, conditionné avec du sable de fontainebleau pour éliminer toute 

trace d’impureté et enfin conditionné avec l’échantillon. L’autre partie est destinée à l’analyse 

minéralogique par diffraction des rayons X. Pour les échantillons de boue prélevés au fond du forage 

seul une analyse minéralogique de la fraction fine a pu être effectuée vu les faibles quantités 

disponible. 
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 Séparations minéralogiques 3.2.2

Pour la séparation minéralogique, une plus grande quantité de matériel est nécessaire. Un 

échantillon de granite « frais » (F-HUR 49) a été prélevé entre 135,20 et 135,64 mètres de 

profondeur. Une fois coupé en deux, 1,651 kg d’échantillon est disponible. La roche a été dans un 

premier temps concassée à l’aide d’un marteau. 200,4 g de l’échantillon ont été broyés à une fraction 

inférieure à 100 μm pour les analyses chimiques des éléments majeurs. Le récapitulatif des phases 

minérales triées et les méthodes utilisées sont donnés dans la figure II-4.  

 

 

Figure II-4 : schéma représentant les différentes étapes de séparations minérales et les méthodes utilisées. 
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Les analyses au MEB (Microscopie Electronique à Balayage) des différentes phases minérales 

obtenues après les différentes étapes de séparation sont présentées en ANNEXE 2d. Après le tri 

manuel à la loupe binoculaire de 100 mg de feldspath potassique, la partie restante a été 

entièrement broyée et tamisée en plusieurs fractions (entre 315 μm et 250 μm, entre 250 μm et 100 

μm et inférieure à 100 μm), une taille granulométrique assez homogène et plus grande que 100 μm 

étant nécessaire pour pouvoir passer l’échantillon au tri magnétique.  Ainsi, 421,3 g ont été obtenus 

dans la fraction 315-200 μm, 547,6 g dans la fraction 250-100 μm et 372,3 g pour la fraction 

inférieure à 100 μm avec une perte essentiellement due au concassage et dans une moindre mesure 

au broyage et du tamisage de 110 g. Les fractions 315-200 μm et 250-100 μm sont lavées avec de 

l’eau distillée dans un bain d’ultra-sons afin d’enlever les poussières qui entourent les grains des 

minéraux. Après séchage à l’étuve, la fraction 315-200 μm a été utilisée pour le tri magnétique afin 

de séparer la biotite du reste des minéraux constituant le granite. Un premier passage avec une barre 

aimanté permet d’extraire les éventuels minéraux magnétiques comme l’hématite. Les grains sont 

ensuite placés dans un entonnoir et des vibrations vont les faire glisser le long d’une gouttière 

inclinée d’environ 25°. Le principe est simple, en fonction de leur susceptibilité magnétique et de leur 

masse, les grains en mouvement vont être déviés ou non par un champ magnétique. Typiquement, 

les minéraux riches en fer comme la biotite vont être déviés alors que le feldspath ou le quartz ne le 

seront pas. Cette opération se déroule en plusieurs étapes avec une montée progressive de 

l’ampérage du champ magnétique. Une première étape avec un ampérage faible de 0,5 A permet 

d’extraire exclusivement les biotites pures. Deux étapes supplémentaires avec un ampérage de 1,0 A 

et 1,7 A sont nécessaires pour purifier la fraction non magnétique ou « blanche » (quartz, feldspath) 

des grains composites. Pour extraire les apatites qui sont restées dans la fraction blanche, un tri par 

densité est utilisé, l’apatite étant plus dense (entre 3,16 et 3,22) que le quartz et les feldspaths qui 

ont une densité entre 2,65 et 2,8. Dans une ampoule à décanter, 100 ml de liqueur dense de di-

iodométhane (densité 3,3) est diluée avec de l’acétone pour ajuster la densité de la solution à une 

valeur de 3,14 à l’aide d’un densimètre. La fraction lourde récupérée après deux décantations s’élève 

à 17.4 mg sur un total de 31.5 g de la fraction « blanche ». Cette fraction lourde n’est pas que 

constituée d’apatite mais également de dolomite, monazite, barytine et rutile (ANNEXE 2d). Un trie 

manuel est donc nécessaire pour séparer l’apatite des autres minéraux lourds. Enfin, des carbonates 

ont été directement prélevés et triés à la loupe binoculaire dans le remplissage de fissure de 

l’échantillon F-HUR 50. 

 

 Mise en solution des échantillons par fusion alcaline 3.2.3

L’analyse chimique des solides par les méthodes classiques nécessite la mise en solution de 

l’échantillon. La dissolution de l’échantillon en poudre a été effectuée par fusion alcaline, technique 

développée au sein du laboratoire par (Samuel, 1985). Initialement 1 à 2 grammes d’échantillon sont 

utilisés. Dans un premier temps, l’eau résiduelle est éliminée de l’échantillon par séchage dans une 

étuve à 110°C. Dans une seconde étape, l’eau de constitution est vaporisée et la matière organique 

ainsi que les carbonates sont décomposés par calcination à 1000°C. 100 mg sont ensuite mélangés à 

750 mg de tétraborate de lithium servant de fondant. Le mélange est alors fondu dans un creuset en 

carbone vitreux sous atmosphère d’argon à 1000°C puis refroidi pour former une perle. Celle-ci est 

dissoute dans 20 ml d’un mélange HCl, glycérine et eau déminéralisée à 80°C. Tous les solvants et 
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réactifs utilisés lors de la mise en solution de l’échantillon par fusion alcaline sont de qualité 

suprapurs ou bidistillés. 

 

 Mesures en éléments majeurs et traces 3.2.4

L’analyse des éléments majeurs a été effectuée par ICP-AES tandis que les éléments traces (U, Sr) ont 

été analysés par ICP-MS sur l’appareil Fisons VG-Plasma Quad. Les limites de détection et 

l’incertitude sur les mesures de ces deux appareils ont été énumérées dans la partie 3.1.5. 

 

 Analyses de la composition isotopique Sr, U 3.3

 Séparation et purification 3.3.1

Il faut d'abord séparer et purifier l’élément chimique à mesurer dans la solution. Durant ce stade de 

séparation  la technique de coprécipitation du fer a été utilisée pour deux séries d’échantillons d’eau 

de forages sur trois. Le principe est simple. Il s’agit d’une précipitation conjointe d’un élément avec 

plusieurs autres par la formation d’un composé par adsorption, simple inclusion mécanique ou 

solution solide. Cette méthode est plus rapide que la méthode d’évaporation surtout pour des 

concentrations d’Uranium faibles qui obligeraient à évaporer une grande quantité d’eau. La méthode 

consiste à rajouter de l’oxyde de fer dissous dans la solution. On va passer d’un pH acide à basique, 

ce qui va provoquer la précipitation de l’oxyde de fer. Cette précipitation va piéger l’uranium presque 

totalement et le strontium avec un pourcentage d’environ 30 %. D’après (Riotte, 1996) il n’y a pas de 

fractionnement isotopique de l’uranium, et des tests ont montré la même chose pour le strontium. 

La dernière série s’est faite par évaporation classique, les concentrations en uranium et en strontium 

étant suffisantes. La chimie séparative de l’uranium se fait par chromatographie solide-liquide en 

utilisant une résine échangeuse d’ion anionique AG 1*8, 200-400 mesh (Biorad). 

La séparation et la purification du strontium ont été réalisées par chromatographie solide-liquide en 

utilisant une résine Sr-spec EIchrome®. En raison des effets mémoire la résine est changée pour 

chaque nouvelle série. 

Plusieurs blancs de procédure ont été effectués pour vérifier la validité des résultats. Pour le 

strontium la mesure des teneurs des 2 blancs s'est faite par ICP-MS. Elles sont de 0,5 ng et de 1,6 ng. 

Leur contribution maximum est négligeable par rapport aux quantités de strontium mesurées, 

respectivement 0,98 ‰ et 0,27 ‰. 

Pour l’uranium un Spike artificiel 233U dont la concentration est connue avec précision a été ajouté. 

En mesurant le rapport 233U/238U, on peut déterminer les concentrations précises de l’238U par 

l’équation : 

      [     
     ]  

    

     
    

    

        (eq.II-1)  
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avec mSpike la masse de Spike que l’on a ajoutée et M la masse molaire. Une fois encore la teneur des 

2 blancs (3 pg et 14 pg) est négligeable par rapport à la quantité mesurée (respectivement 0,38 ‰ et 

0,28 ‰ maximum). 

 

 Mesure par spectrométrie de masse 3.3.2

Deux spectromètres de masse à thermo-ionisation (TIMS) ont été utilisés durant cette étude. Le 

premier (Triton/ThermoFinnigan) a servi à mesurer les rapports isotopiques de l’uranium. Le second 

(VG-Sector), à mesurer les isotopes du strontium. 

Le principe consiste à ioniser sous vide l’élément à mesurer en chauffant l’échantillon placé 

préalablement sur un filament. Pour la mesure des isotopes du strontium on utilise un filament de 

tungstène préalablement dégazé. Pour permettre une ionisation optimum de l’uranium, le dépôt 

s’effectue sur un monoruban de rhénium 99.98 % (préalablement dégazé) en présence de graphite. 

Celui-ci joue le rôle d’activateur. L’évaporation est ralentie et l’ionisation est meilleure. A noter que 

des rubans Re-Zr ont été utilisés pour six échantillons. Ils sont habituellement utilisés pour des 

éléments mesurés par la technique du double filament comme le thorium. Cependant leur utilisation 

a permis une analyse plus rapide des échantillons. En effet avec ce type de filament plus pur, 

l’intensité du courant nécessaire pour atteindre la même température est plus faible. Cela diminue le 

temps de chauffe du filament avant la mesure. Ce gain de temps est suffisant pour analyser un 

échantillon supplémentaire dans une journée en ce qui concerne les isotopes de l’uranium. 

Les ions produits sont accélérés puis déviés par un champ magnétique produit par un solénoïde. La 

déviation de chaque ion de charge q dépend de sa masse m et de l’intensité du champ magnétique 

B :    

   
 

 
√
     

 
 (eq.II-2)  

       

(Avec R le rayon de courbure et q la charge d’un élément donné) 

 Une fois déviés, les ions sont mesurés par des collecteurs (cages de Faraday, détecteur Daly ou 

compteur d’ion pour les isotopes les moins abondants).  

Pour les isotopes du strontium, les mesures se font par multicollection dynamique. C'est-à-dire que 

plusieurs isotopes sont mesurés successivement sur plusieurs cages de Faraday. Trois cycles de 

mesure sont ainsi effectués pour l’analyse du rapport 87Sr/86Sr. Celui-ci est ensuite évalué par la 

moyenne statistique de 100 rapports. La validité et la reproductibilité ont été évaluées à l'aide d’un 

standard (NBS 987). L’erreur interne est de ± 3×10-5 (2σm). 

Pour les isotopes de l’uranium, les mesures se font par monocollection dynamique. L’uranium 235 et 

l’uranium 234 sont tour à tour mesurés sur un compteur d’ions. Grâce au rapport naturel 235U/238U 

(137.88) constant on retrouve le rapport 234U/238U. La mesure est réalisée sur 200 cycles de manière 
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à atteindre une erreur interne inférieure à 4 ‰ (2σm). La reproductibilité a été vérifiée grâce à des 

duplicata.  

 

 Analyses minéralogiques par diffraction des rayons X 3.4

Après broyage dans un mortier en agate, les poudres d’échantillons ont été caractérisées à l’aide 

d’un diffractomètre RX Brüker (modèle D5000) équipé d’une anticathode en cuivre (40 kV – 30 mA). 

Les diffractogrammes ont été enregistrés sur un intervalle de 1,5 à 70° (2θ) par pas de 0,02° d’une 

durée de 2 s. La présence d’un minéral est détectée au-dessus d’un pourcentage volumique 

supérieur à 5 % environ mais ce seuil de détection est fortement dépendant de la nature du minéral.  

La fraction fine inférieure à 2 μm a également été analysée. Après broyage dans un broyeur en agate 

et tamisage (tamis 125 µm), l’échantillon est délité dans de l’eau déminéralisée (~10 g de poudre / 

~50 mL H2O). La suspension obtenue est versée dans un flacon de centrifugation pour subir un 

lavage. Le but est de permettre la défloculation des argiles. La suspension est centrifugée à 2500 

trs/min pendant 10 minutes. Après chaque centrifugation, l’eau surnageante est éliminée et le culot 

est remis en suspension dans de l’eau déminéralisée à l’aide d’un mixer. Lorsqu’un trouble persiste 

dans le surnageant après centrifugation, la suspension est défloculée. Après lavage, le culot de 

centrifugation est remis en suspension. Celle-ci est versée dans une bouteille de 100 ml et complétée 

avec de l’eau déminéralisée jusqu’au col. Au bout de 1h40 de sédimentation, les 2 cm supérieurs du 

surnageant sont siphonnés et correspondent à la fraction < 2 µm. L’extraction de la fraction argileuse 

à partir d’une suspension dans l’eau est basée sur la loi de Stokes : 

        
  ⁄  

(eq.II-3)  

 

Avec t le temps de sédimentation (en minutes), soit 1H40, x la profondeur de descente des particules 

de diamètres D (en cm), soit 2 cm, et D les diamètres des particules (en μm) soit 2 μm. En réalité, les 

particules argileuses ne sont pas de forme sphérique mais aplatie. Leur chute se trouve donc 

retardée et la loi de sédimentation s’écarte légèrement de la loi de Stokes. Cependant, l’expérience 

montre que la quantité de particules hors calibre n’excède jamais 5 à 10 % de la fraction 

granulométrique prélevée. Cette fraction < 2µm est ensuite centrifugée à 3500 trs min-1 pendant 40 

minutes. Le culot obtenu est récupéré à l’aide d’une spatule, déposé en bordure d’une lame de verre 

rainurée, puis étalée dans la rainure à l’aide d’une lamelle de verre. Ces lames confectionnées sont 

séchées à l’air libre. Le but de cette méthode de préparation vise à orienter au maximum les 

minéraux argileux de façon à renforcer leur réflexion principale liée à la famille de plans 001. 

Les échantillons sont caractérisés à l’aide du même diffractomètre RX que pour les roches totales, en 

mode θ/2θ (Balayage de 3 à 15° ou 3° à 30°, par pas de 0,02° d’une durée de 1 s, anticathode Cu, 40 

kV – 30 mA).  
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En routine, pour un même échantillon 4 diffractogrammes sont obtenus dans des conditions 

expérimentales différentes : 

- N (Normal) : sans traitement (lame séchée à l’air libre), 

- G (après solvatation à l’éthylène-glycol) : la lame est exposée pendant une nuit aux vapeurs 

d’éthylène-glycol, 

- H (après traitement à l’hydrazine): la lame est exposée pendant une nuit aux vapeurs 

d’hydrazine, 

- CH (après chauffage) : Chauffage à 490°C sous air pendant 4 h. 

 

Les tableaux récapitulatifs ainsi que les différents diffractogrammes des analyses minéralogiques de 

la roche totale et de la fraction fine < 2 μm par réfraction des rayons X sont présentées en ANNEXE 

2b. 

 

 Analyses minéralogiques semi-quantitatives de la fraction fines < 2 µm 3.5

La quantification semi-quantitative de la fraction fine (< 2 μm) a été faite par analyse de la surface de 

pics des différentes raies d’émissions des argiles pour chaque échantillon. Pour effectuer ce calcul un 

programme d'analyses de profil de diffraction des rayons X - le logiciel MacDiff (version 4.1.2) a été 

utilisé. La détermination qualitative des différents types d’argile a permis de faire des hypothèses sur 

le nombre et la nature des phases présentes dans chaque échantillon. En introduisant la position de 

chaque pic correspondant à toutes les phases présentes, le programme permet de visualiser les 

décompositions et l'ajustement de la courbe calculée avec la courbe expérimentale. Les 

diffractogrammes des essais normaux et essais chauffés (pour certains) ont été décomposés en 

utilisant des profils de pics de type Pearson VII symétrique pour toutes les phases argileuses. 

L’abondance de chaque phase minérale étant directement proportionnelle à la surface formée par 

son pic élémentaire, celle-ci est déduite par une simple règle de proportionnalité. Les résultats de 

cette quantification sont présentés en ANNEXE 2c. 

 

 Minéralogie quantitative de la roche totale 3.6

La minéralogie quantitative des différents assemblages minéralogiques de la roche totale a été 

déterminée par résolution d’un système d’équations linéaires, réunissant à la fois les analyses 

chimiques ponctuelles des différentes phases identifiées dans chaque lithologie par réfraction des 

rayons X ou par microscopie, les analyses semi-quantitatives des argiles et les analyses chimiques 

totales des échantillons. La composition chimique des phases minérales s’appuie sur les analyses 

chimiques des minéraux séparés du granite des crêtes effectuées par (Gagny, 1968) ainsi que sur des 

analyses microsondes réalisées par (Wyns, 2012). Un récapitulatif du calcul de la norme avec les 

différents paramètres utilisés comme la composition chimique des différents minéraux et leur ordre 

de formation dans le calcul est présenté dans l’ANNEXE 2f.   

Pour tous les échantillons, la proportion de biotite et d’amphibole est calculée sur la base de la 

résolution d’un système partiel considérant que tout le magnésium et le titane se distribue 
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exclusivement dans ces deux phases (Nicolas, 1966). Lorsque la résolution de cette équation est 

impossible, seule la biotite est formée, les observations faites par (Wyns, 2012) indiquant que 

l’amphibole est généralement altérée. L’incertitude liée à la proportion réelle de calcium dans la 

solution solide de plagioclase est importante. Les analyses microsondes faites le long du profil F-HUR 

par (Wyns, 2012) montrent la présence d’oligoclase dont la formule structurale a pu être recalculée 

pour deux échantillons : (Ca0.235Na0.783K0.011)Si2.751Al1.167O8 et (Ca0.164Na0.859K0.007)Si2.852Al1.131O8. Outre 

l’incertitude liée à la composition exacte de l’oligoclase, la présence d’albite (NaAlSi3O8) a également 

été démontrée par les analyses microsondes ce qui aurait pour effet de surestimer la proportion du 

pôle calcique dans le calcul de la norme. Le choix a donc été fait de prendre en compte de façon 

indépendante les deux pôles de la solution solide (albite et anorthite) dans le calcul de la norme.  

La quantification de la fraction de carbonates et notamment de dolomite reste difficile à estimer. 

Celle-ci est nécessairement inférieure à 2 % en volume quand ce minéral est détecté par l’analyse de 

diffraction aux rayons X. Au-delà de ce pourcentage, la norme ne permet plus de les faire apparaitre 

les autres phases minérales contenant du calcium telles que l’anorthite et l’amphibole. En première 

approximation la fraction volumique a été fixée arbitrairement à 1 % quand celle-ci a été détectée.  

Pour les échantillons du granite porphyroïde F-HUR relativement frais d’après les observations 

macroscopiques et microscopiques, la fraction argileuse est considérée comme négligeable. En 

revanche, pour les échantillons contenant une fraction importante d’argiles notamment dans l’arène, 

la brèche de faille (F-HUR 38) et dans le granite prélevé dans le forage F-HEI, une composition 

chimique standard a été choisie pour chaque argile en première approximation : Si2Al2O5(OH)4 pour 

la kaolinite, Si3.83Al1.84Mg0.38O10(OH)2K0.4 pour la smectite et Si3.5Al2.3Mg0.25O10(OH)2K0.6 pour l’illite. Ce 

choix se base sur les résultats de la diffraction des rayon-X qui indiquent la présence de ces minéraux 

dans la fraction fine. De plus, d’après les analyses chimiques, la teneur en calcium dans l’arène est 

très faible voire inexistante (ANNEXE 2e) justifiant ainsi l’absence de calcium dans les phases 

argileuses. La prise en compte des minéraux argileux dans le calcul de la norme se base sur 

l’hypothèse que les rapports des fractions volumiques des différent types d’argiles sont les mêmes 

dans la roche totale que ceux calculés par l’analyse semi-quantitative de la fraction fine.  

Pour l’échantillon F-HUR 50, contenant une grande quantité de carbonates, une quantification du 

premier ordre est possible en considérant que la perte au feu est essentiellement due à la 

décomposition des carbonates. 

 

 Conclusion 4.

L’étude du bassin versant du Ringelbach s’inscrit dans la durée à travers différentes problématiques. 

Sur la base d’une approche pluridisciplinaire et grâce à la mise en place de trois forages profonds, ces 

études ont permis de caractériser et de quantifier un certain nombre de paramètres géologiques, 

pédologiques et hydrodynamiques du bassin versant, contribuant à une meilleure compréhension de 

son fonctionnement hydrogéologique. Dans la continuité de cette démarche, grâce aux différentes 

méthodes analytiques décrites dans ce chapitre, l’étude des échantillons d’eau et de roche prélevés 

vont permettre d’une part de caractériser les variations temporelles et spatiales de la composition 

chimique et isotopique de l’eau et d’autre part de contraindre les caractéristiques chimiques et 
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minéralogiques de la roche. Cette première étape de caractérisation est indispensable pour mieux 

comprendre les processus d’interaction eau/roche à l’échelle du bassin versant et pour réaliser 

ensuite une modélisation hydrogéochimique. 
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Ce troisième chapitre vise à comprendre les processus d’altération à l’échelle du petit bassin versant 

du Ringelbach par l’étude de la variabilité géochimique et isotopique (U, Sr) des eaux. Il s’agit de 

montrer que le facteur hydrologique est un facteur prépondérant contrôlant l'origine de ces 

variations à l’échelle d’un petit bassin versant. 

Ce travail «Geochemical and isotopic (U, Sr) tracing of water pathways in the small granitic 

Ringelbach research catchment (Vosges Mountains, France). Schaffhauser T., Chabaux F., Ambroise 

B., Lucas Y., Stille P., Perrone T., Fritz B. » a été soumis pour publication le 15 juin 2013 à la revue 

Chemical Geology. 

 

Résumé 

 

L’objectif de ce travail est de comprendre le rôle de l’hydrologie dans l’acquisition de la signature 

chimique des eaux à l’échelle du petit bassin versant du Ringelbach, la finalité étant de proposer un 

fonctionnement hydrogéochimique du bassin versant et de quantifier des paramètres intervenant 

dans les processus d’altération comme le taux d’altération et le temps de résidence de l’eau. Pour 

cela, cette étude s’appuie sur l’interprétation de la composition chimique et isotopique (U et Sr) des 

eaux du petit bassin versant du  Ringelbach. Des eaux profondes ont pu être collectées grâce à la 

mise en place de trois forages profonds jusqu’à 150 mètres de profondeur. Les sources d’un même 

versant, le long d’un gradient altitudinal, ont également été régulièrement échantillonnées sur une 

période de deux ans dans le but d’évaluer la variabilité géochimique spatiale et temporelle de ces 

eaux. La comparaison des eaux de sources et des eaux profondes a donc permis d’étudier les 

possibles connexions entre ces deux compartiments hydrologiques.  

Les résultats des analyses des eaux montrent clairement une différence de composition chimique 

entre les eaux de sources de types « grès » et les sources de types « granitiques ». L’influence de la 

lithologie est un premier paramètre important expliquant la variabilité de la composition chimique 

des eaux du bassin. Pour les sources granitiques, une variabilité spatiale de la composition chimique 

et isotopique des sources est observée en fonction de l’altitude de résurgence des sources. Les 

données montrent une variabilité temporelle significative pour chaque source avec des 

concentrations et des rapports de concentrations élevés en période de bas-débit. Inversement, de 

faibles valeurs de concentrations sont observées en période de haut-débit. Cette variabilité est 

nettement moins marquée pour les isotopes du Sr et de l’U. Les eaux de forages (F-HUR et F-HEI) se 

différencient par un pH, une alcalinité, des concentrations, ainsi que des rapports de concentrations 

plus élevés que les sources granitiques, témoignant d’une intensité d’altération plus importante. Ces 

eaux sont également caractérisées par des rapports isotopiques 87Sr/86Sr plus faibles que ceux des 

eaux de sources. 

Cette variabilité spatiale et temporelle de la composition chimique des eaux de sources ne peut pas 

s’expliquer par un simple mélange conservatif entre une eau de pluie ayant réagi avec le grès et une 

eau ayant réagi avec le granite. Les eaux de pluies sur grès étant très diluées, leur signature chimique 

est rapidement perdue par la surimposition de la signature chimique provenant de l’altération des 

minéraux constituant le granite. De plus, la comparaison géochimique et isotopique (U, Sr) des eaux 

de sources avec les eaux profondes (collectées dans les forages de 150 mètres de profondeur) 
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démontre que la variabilité chimique des sources ne peut pas être expliquée par un mélange entre 

une eau de surface et les eaux profondes des forages.  

Les caractéristiques géochimiques et isotopiques des sources suggèrent d’une part une déconnection 

complète entre les eaux alimentant les eaux des forages et les eaux de sources. D’autre part, chaque 

source est probablement alimentée par une eau ayant un chemin d’eau complètement indépendant 

contrôlé par la géométrie du réseau de fracture structurant le granite. L’augmentation systématique 

des valeurs de concentrations et des rapports d’activités de l’U avec la diminution de l’altitude des 

sources sont des indicateurs importants suggérant que le paramètre-clé pour expliquer les variations 

géochimiques observées est la longueur du trajet de l’eau et donc le temps d’interaction eau/roche. 

En se basant sur cette interprétation, l’évolution du rapport d’activité (234U/238U) des eaux qui est 

sensible aux temps d’interaction entre l’eau et la roche, a pu être simulée à l’échelle du bassin 

versant par un simple modèle transport/réactif. Ce dernier tient compte de la dissolution, de la 

précipitation et du recul alpha. Une estimation des paramètres physiques de la roche tel que la 

porosité, la concentration en U, le recul alpha ainsi que l’estimation de la longueur du trajet de l’eau 

parcouru par les eaux de sources a permis d’estimer des taux de dissolution/précipitation ainsi 

qu’une vitesse d’écoulement des eaux. L’étude et la modélisation de l’évolution des isotopes de 

l’uranium dans les eaux ont montré le potentiel de cet outil pour quantifier les processus d’altération 

et les flux d’eau à l’échelle du bassin versant. Ce type d’approche peut être très utile dans le futur 

pour mieux contraindre les processus d’interaction eau/roche à l’échelle d’un bassin versant. 
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Abstract 

 

Major element concentrations and U and Sr isotope ratios were determined in waters collected from 

the main springs located in the small (0.36 km2) Ringelbach catchment (Vosges, France), which has a 

basement consisting of Hercynian granite capped in its upper part by a residual cover of Triassic 

sandstones. The spring waters were sampled from 2001-2004 during highly contrasting hydrological 

conditions and monthly over two hydrological years October 2004-September 2006. Deep-water 

samples were also collected from three boreholes (two drilled down to a 150 m depth and one down 

to a depth of 70 m) and analyzed. 

The data indicate systematic geochemical differences between the waters from sandstone and 

granite and important spatial variations in the chemical and isotopic compositions (Sr and U) 

between the spring waters on granitic lithology. For the granitic spring waters, the alkalinity, the 

cationic concentrations and the pH values increase with decreasing spring elevation. The (234U/238U) 

activity ratios of the granitic spring waters also increase with decreasing spring elevation, from 

approximately 1 in the upslope springs to 1.3 in the downslope springs. Waters of each spring have 

significant temporal variations in the elemental concentrations and elemental ratios but much less 

variation in their Sr isotopic ratios and U activity ratios. These spatial and temporal geochemical 

variations are unrelated to both the mixing scenarios between weathering and rainwater end-

members and between granitic and sandstone weathering fluxes. Moreover, the comparison of the 

geochemical and isotopic compositions of Sr and U of the granitic spring waters with those of deep 

waters collected from boreholes demonstrates that the geochemical variations in the granitic spring 

waters cannot be explained by mixing between the surface water and these deep groundwaters. The 

spring waters are supplied by subsurface waters flowing through water paths disconnected from 

those of the borehole waters. Furthermore, the geochemical and Sr isotopic characteristics of the 

granitic spring waters suggest that the different granitic springs are most likely supplied by waters 

with relatively independent water pathways that are controlled by the geometry of the fracture 

network structure in the Ringelbach regolith. The increase in the alkalinity, the major element (Na, 

Ca, Mg) concentrations and the U activity ratios of the granitic spring waters with decreasing spring 

elevation indicate that the main parameter that must be considered to explain the geochemical 

characteristics of these waters is the length of the water pathway within the bedrock, which controls 

the duration of the water-rock interactions. Based on this interpretation, the (234U/238U) activity 

ratios in the spring waters were modeled using a simple 1D reactive transport model that considers 

dissolution, precipitation and alpha recoil. By estimating the alpha recoil factor and the length of the 

water path for each spring, both the dissolution rate of the bedrock and the water residence time 

within the slope can be estimated.  
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Introduction 

Understanding weathering processes and the parameters controlling their nature and/or intensity is 

a key issue of current studies seeking to characterize and model the relationships and linkages 

between weathering, erosion and climate (Dessert et al., 2003; Goddéris et al., 2008; Maher, 2010; 

Millot et al., 2003; West et al., 2005; White and Blum, 1995). This understanding is closely linked to 

our ability to develop robust and realistic models that predict the formation of chemical fluxes 

carried by rivers. Generally, the concentrations in rivers vary slightly with the discharge regardless of 

catchment size (Godsey et al., 2009 and ref. therein). This so-called "chemostatic" behavior is 

interpreted as a consequence of the strong coupling between hydrological and weathering processes 

and likely suggests that the hydrological cycle is an important mediator for connecting climate and 

weathering (Clow and Mast, 2010; Godsey et al., 2009; Kump et al., 2000; Maher, 2011). 

Our ability to develop high-quality and realistic hydro-geochemical models that account for the 

geochemical characteristics of surface waters requires reference sites where hydro-geochemical data 

are sufficiently known so that they can be used to calibrate or validate models developed/used to 

explain the genesis of weathering fluxes in continental environment (Goddéris et al., 2006). 

These general conditions are fulfilled in this study, which concerns the Ringelbach research 

catchment. This catchment is small, mainly granitic and is located in the Vosges Mountains, France, 

where the hydrological behavior is well known (Ambroise, 1995; 1996). Several springs emerging 

along an altitudinal profile on the same slope were regularly sampled to analyze the geochemical and 

isotopic compositions of their waters. This site is also equipped with 3 boreholes that allow water 

sampling down to a 150 m depth. This study aims to evaluate the spatial and temporal geochemical 

variability of these springs and to provide an initial hydrogeological interpretation of the origin of 

these variations. This study also enables the discussion of the contribution of deep-water fluxes to 

the weathering fluxes carried by surface waters in this type of mountainous catchment.  

This study relies on the analysis of the major and trace element concentrations of the water samples 

and on the analysis of the Sr and U isotope ratios of some of these samples. The Sr and U isotope 

ratios are relevant tools for constraining the springs and the transfer pathways of the geochemical 

fluxes within a catchment (Aubert et al., 2001; Chabaux et al., 2001; Durand et al., 2005; Riotte and 

Chabaux, 1999; Tricca et al., 1999). A simple reactive-transport model was used to explain the U 

isotopic variations and to characterize several weathering parameters of the Ringelbach catchment. 

 

 

 Site description and geological setting 1.

The Ringelbach catchment is a 0.36 km2 research catchment in which interdisciplinary studies on 

water cycle dynamics have been conducted since 1976 (in Ambroise, 1995). This catchment is located 

at Soultzeren on the eastern side of the Vosges Massif (NE France) (Fig. II-2) and it has a temperate 

mountainous climate (Ambroise, 1995; 1996). As shown by detailed geological and geophysical 

surveys, groundwater fluxes and storages are controlled by relatively complex 3-D geological 

structures resulting from both weathering and tectonics (Baltassat et al., 2005). The catchment 

bedrock consists of Hercynian porphyritic granite capped in its upper part by a residual cover of 

Triassic sandstones (Fluck et al., 1978). The porphyritic granite is medium-grained, relatively 

homogeneous, rich in biotite, and made up of quartz, plagioclase, K-feldspar and amphibole (Gagny, 

1968; Wyns, 2012). The Triassic sandstone cover, which gently dips towards the north, is relatively 
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heterogeneous. This cover is composed of relatively thick, hard medium-grained sandstone layers 

interstratified with a series of thinner beds of relatively fine, clayey and indurated sand.  

Three boreholes (F-HUR, F-HEI and F-HEI2) were drilled within the catchment (Fig. II-2). A detailed 

petrographic description of the borehole samples is given in Wyns (2012). The lithological profiles of 

F-HUR and F-HEI with porosity values as a function of depth are summarized in ANNEX 2a. Neither of 

the two 150-m deep boreholes (F-HUR, F-HEI) reaches the fresh granite. These two deep boreholes 

indicate that sandstone in the top of the Ringelbach catchment covers a 20- to 35-m-thick upper 

layer of loose, relatively clayey saprolite, mainly containing granitic sand and gravel and Mn-Fe oxy-

hydroxides. The induration and foliation of this truncated arena layer increase at its bottom. 

Underneath is a very thick layer of fissured, relatively weathered granite. This succession of 

subhorizontal layers is interpreted as a truncated pre-Triassic stratified weathering profile of the 

Hercynian granite (Wyns, 2012), as also proposed for other European Hercynian regions (Wyns et al., 

2004). Because of this typical weathering profile, hard-rock aquifers typically consist of a capacitive 

zone in the slightly permeable saprolite and a transmissive zone in the fissured granite (Maréchal et 

al., 2003). The fissures are preferentially formed along sub-horizontal planes perpendicular to the 

minimal compressive strain; therefore, they are generally subparallel to the contemporary alteration 

morphology and topographic surface (Dewandel et al., 2006; Lachassagne et al., 2011; Maréchal et 

al., 2003). 

Two main faults divide the basin into three blocks (Bunker, Hurlin, and Heidenkopf), which are 

progressively downthrown from southeast to northwest (Fig. II-2). Within each block, periglacial and 

postglacial weathering and erosion processes generated a more recent regolith on the slope 

surfaces, which is typically only a few meters thick. Because of the very permeable, coarse-textured 

soil top layers, no runoff is observed on the slopes, even during high-intensity rainfall. Rainwater 

infiltrates into the soil and may percolate vertically within the much less permeable regolith, with the 

possible generation of a transitory lateral subsurface stormflow downslope during high flow events 

(Ambroise and Viville, 1986; Viville et al., 1986). 

 

 

 Sampling locations and analytical techniques 2.

Seven springs, one flowing from sandstone (SRV) and six from granite at different elevations (SH, 915 

m - SRH, 880 m - SAH, 850 m - SP2M, 830 m - SPUI, 800 m - SCLS, 750 m) (Fig. II-2) were sampled 

from 2001-2003 during significantly contrasting hydrological conditions and monthly over two 

hydrological years from October 2004 to September 2006. Four of the six granitic springs (SH, SRH, 

SP2M, SPUI) are positioned along the fault separating the Hurlin-Bunker fault (Fig. II-2), and the two 

other springs (SAH, SCLS) are within these two blocks. On each sampling date, the water discharge 

was measured at the SPUI, SP2M and SRV springs. After an initial complete emptying or renewing of 

the borehole drilling waters, samples from both sandstone and granite groundwaters were collected 

from 2008-2010 at several depths within the water column of the three boreholes using an acrylic 

ISMA sampler. In addition, 15 rock samples were collected from granitic cores along the F-HUR and F-

HEI profiles (the locations of the samples are given in  ANNEX 2a). 

The water samples were stored in polypropylene bottles and filtered in the laboratory with a 45 μm 

cellulose acetate membrane one or two days after collection. All of the chemical and isotopic 

analyses were performed at the LHyGES following the techniques classically used in the laboratory. 

The analytical techniques used for the determination of the major element concentrations are 
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summarized in the caption of ANNEX 2a. U and Sr concentrations were determined using a Fisons 

VG-Plasma Quad inductively coupled plasma mass spectrometer (ICP-MS) (e.g., Lucas et al., 2010; 

Chabaux et al., 2011; Stille et al., 2009). For isotopic ratio determination, U was extracted from the 

water by coprecipitation with Fe(OH)3 and purified on anion-exchange resins before analysis by 

thermo-ionization mass spectrometry (Thermo-scientific Triton) (Chabaux et al., 1997; Durand et al., 

2005; Granet et al., 2007). Sr was extracted by standard chromatographic procedures, and the Sr 

isotopic ratios were determined by thermo-ionization mass spectrometry on a multi-collector VG-

Sector mass spectrometer (e.g., Lahd Geagea et al., 2008;) (additional details are provided in the 

caption of the Annex 3e). 

 

 

 Results 3.

The major element concentrations of the water samples (from the springs and boreholes), the U and 

Sr data for the water samples and the geochemical data of rock samples are presented in the ANNEX 

respectively 3a, 3c and 2e. The data indicate large spatio-temporal variations in the water chemistry 

within this small catchment with highly contrasting geochemical characteristics between the 

sandstone and granitic waters and between the granitic spring and the borehole waters.  

Compared with the sandstone waters, the granitic spring waters are characterized by a higher 

conductivity, alkalinity and pH values. Granitic spring waters are also more enriched in Ca and Mg 

relative to K and Na, and their anionic charge is primarily controlled by the alkalinity relative to 

chloride and sulfate (Fig. III-1). The alkalinity, Na concentration and sum of base cation 

concentrations (SBC) in granitic spring waters increase significantly with decreasing spring elevation 

(Fig. III-2). However, the four Hurlin-Bunker fault-located springs (SH, SRH, SP2M and SPUI) have 

certain geochemical characteristics that are different from those defined for the two within-block 

springs (SAH and SCLS), as shown in the plot of Ca vs. K (Fig. III-3). For all of the granitic springs, the 

alkalinity and the silica and cation concentrations decrease with increasing water flow, and the range 

of variation is small compared with the large range of the water flow variation, with the trend of 

variation differing depending on the spring (Fig. III-4). In general, the chemical characteristics of the 

waters of the downslope springs at a high discharge tend to approach those of the upslope springs 

(Fig. III-3 and III-5). 

The U concentrations of the granitic spring waters also increase significantly with decreasing 

elevation but vary only slightly with discharge (Fig. III-6a). The (234U/238U) activity ratios of the granitic 

spring waters, which remain nearly unchanged with discharge, also increase with decreasing 

elevation, from approximately 1.0 for upslope springs to 1.28 for the SCLS downslope spring (Fig. III-

6a). The Sr concentrations of a given spring are also variable, between 9.1 and 29 ppb, but they are 

not correlated with elevation (not shown). The 87Sr/86Sr isotopic ratios of the fault-located springs 

(SH, SRH, SP2M, SPUI) remain nearly constant with discharge, with values between 0.72960 ± 

0.00001 and 0.73115± 0.00002 (Fig. III-7). These ratios are lower for the SCLS and SAH springs, 

ranging between 0.72410 ± 0.00002 and 0.72495 ± 0.00001.  
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Figure III-1: Piper diagrams for the water samples of the Ringelbach catchment: a, anionic charges; b, cationic 

charges. Strengbach throughfall data: Probst et al., 1992; rainwater data: Probst A. (unpublished data). 
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Figure III-2: Alkalinity, rainwater-corrected sum of base cation concentrations (SBC) and rainwater-corrected Na 

concentrations in the granitic spring waters as a function of spring elevation in the watershed. The rainwater-

correction is based on the assumption that the Cl in the spring water is entirely brought by rain. The values for 

the rainwater corrections are the average 1990-1997 concentrations weighted by annual precipitations (Probst 

A., Unpublished data). 
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Figure III-3: K versus Ca concentration diagram for the water samples of the Ringelbach catchment. Ringelbach 

rainwater: weighted concentrations measured and corrected by evapotranspiration. The rainwater is corrected 

for evapotranspiration using an evapotranspiration potential value of 600 m yr
-1

 (Ambroise, 1995). Strengbach 

throughfall data: (Probst et al., 1992); rainwater data: Probst A. (Unpublished data). 

 

 

 Discussion 4.

 Chemical Differences between sandstone and granite waters  4.1

The systematic differences between the hydrochemical data of the sandstone and granitic waters 

(Fig. III-1) confirm the importance of the lithological control on the geochemical and isotopic 

characteristics of the waters at the catchment scale (e.g., Durand et al., 2005; Négrel and Petelet-

Giraud, 2010; Riotte and Chabaux, 1999). During low-flow periods, most of the elemental 

concentrations in the SRV sandstone spring waters, such as Cl, SO4, Ca and K, are close to the 

rainwater concentrations corrected for evapotranspiration (ET) (Fig. III-3), which indicates that these 

chemical fluxes in sandstone are primarily derived from rainwater, as observed in other catchments 

(Nedeltcheva et al., 2006). Only the alkalinity, pH and Si contents are significantly higher than the ET-

corrected rainwater concentrations (not shown), most likely because of the weathering of silicate 

minerals, i.e., quartz, feldspar and clay minerals, in the sandstone. The comparatively higher 

alkalinities and cation concentrations in the granitic spring waters (ANNEX 3c) indicate a significantly 

higher weathering contribution than that for the sandstone waters. Only the Cl and SO4 

concentrations remain approximately similar to the ET-corrected rainwater concentrations (not 

shown). This result is consistent with the classical interpretation that Cl is primarily of atmospheric 

origin in these waters; therefore, it can be used to estimate the atmospheric contribution to the 

concentrations of the other elements. The computed rainwater contribution to the alkalinity, cation 

and Si contents is small and typically does not exceed 30 %. It is also higher for the upslope springs 

(SRH, SH) than for the downslope springs and is nearly negligible for the borehole waters. In addition, 

in the elemental ratio diagrams, such as Ca/Na vs. Mg/Na (Fig. III-5a), the data points for the granitic 

0.00

0.02

0.04

0.06

0.08

0.10

0.12

0.14

0.16

0.18

0.20

0.00 0.01 0.02 0.03 0.04 0.05 0.06 0.07 0.08

[C
a]

 (
m

m
o

l/
L)

 

[K] (mmol/L) 

annual rainwater average 1990-97
ET-correced annual rainwater 1990-97
mean troughfall Strengbach 1986-89
SRV
F-HEI2
SH
SRH
SAH
SP2M
SPUI
SCLS
F-HUR



Chapitre III : traçage géochimique et isotopique des eaux 

 
65 

spring waters define linear trends, but neither rainwater nor sandstone-derived waters plot on these 

mixing trends indicating that these waters did not contribute to the chemical composition of granitic 

spring waters. The spatio-temporal variations of the elemental concentrations of the granitic spring 

waters must, therefore, be interpreted in terms of other processes such as variation in the nature 

and intensity of the water-rock interactions.  

 

 Origin of the spatio-temporal geochemical variation of the granitic spring waters 4.2

Generally, the pH, alkalinity, and conductivity values of the granitic spring waters increase with 

decreasing elevation of the spring in the watershed (Fig. III-2). This result suggests that the different 

spring waters suffered different interaction intensities with the granitic bedrock (a comparatively low 

water-rock interaction intensity for the upslope spring waters and more intense interactions for the 

downslope spring waters. The upslope springs of the Ringelbach Creek catchment (SH - SRH), which 

can dry up during very low-flow periods, are supplied by surficial waters that most likely did not 

strongly react with the bedrock because their water-paths are relatively short. For the downslope 

springs, it is proposed that they are fed by waters that interacted much more with the substratum 

because they circulated longer in the basement of the watershed due to their longer pathways to 

reach the lower elevation. Such flow pattern, already been suggested by previous studies (Burns et 

al., 2003; Rademacher et al., 2001), accounts for the broad correlation between the elevation of the 

granitic springs and the intensity of the weathering flux carried by the spring waters. This explanation 

also accounts for the correlation between the (234U/238U) activity ratios of the granitic spring waters 

and the elevation of the spring in the catchment (Fig. III-6). Due to alpha recoil and therefore 

preferential leaching of 234U during water-rock interactions, 234U is enriched in the waters compared 

to its parent 238U (e.g., Andersen et al., 2009; Chabaux et al., 2003; 2008; DePaolo et al., 2006; 2012; 

Dosseto et al., 2008). An increase in the water transfer time within the bedrock due to a longer 

pathway will logically result in an increase in the 234U enrichment of the water. Therefore, the data 

indicate that the primary parameter controlling the chemical characteristics of the granitic spring 

waters is the water transfer time within the catchment, which is likely controlled by the length of the 

water pathway within the bedrock. 

In the concentration diagrams (Fig. III-3) and the concentration ratio diagrams (Fig. III-5), the data 

points for the different downslope spring waters define linear relationships between a low-flow end-

member, which differs from one spring to another, and a high-flow end-member, which has chemical 

characteristics similar to those of the upslope spring waters. These linear trends might be interpreted 

in terms of mixing between rather shallow subsurface waters, which have geochemical 

characteristics close to those of the upslope spring waters, and different and “deeper” granitic 

waters, which have reacted more intensively with the bedrock. Because the deep granitic waters 

sampled in the F-HUR and F-HEI boreholes do not correspond to an end-member in any of the 

“mixing” trends defined in the above elemental and elemental ratio diagrams, they cannot be 

considered as these low-flow end-members. This result is confirmed by the Sr isotope data plotted in 

the mixing diagram 87Sr/86Sr vs. Ca/Sr (Fig. III-7), in which the water samples do not define mixing 

straight lines between a deep borehole water end-member and a spring water end-member. Thus, 

the granitic spring waters are disconnected from the deep granitic groundwater sampled in the 

boreholes and must be supplied by waters from a comparatively shallower water table.  
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Figure III-4: Variation of major element concentrations as a function of the SPUI water flow for the granitic 

spring waters. It is assumed that the water flow variations over time are similar for all of the springs. The SPUI 

water flow is used as a representative indicator of the hydrologic conditions in the watershed. 
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Figure III-5: Plot of the data points for the water samples in an Mg/Na versus Ca/Na diagram (a) and Ca/Cl 

versus Si/Cl diagram (b). Strengbach throughfall data: (Probst et al., 1992); rainwater data: Probst A. 

(unpublished data). 
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Figure III-6: Variation of the uranium concentrations (a) and uranium AR (b) of the granitic springs as a function 

of the elevation of the springs within the watershed. 

 

 
In many catchments with steep slopes, thin soils and a sharp vertical contrast in hydraulic 

conductivity between very permeable soil layers and the slightly permeable bedrock, as is the case 

for the Ringelbach catchment (Ambroise and Viville, 1986; Viville et al., 1986), the soil-bedrock 

interface is expected to control the accumulation and direction of the water flows and allows the 

development of subsurface stormflows (e.g., Tromp-van Meerveld and Weiler , 2008; Uchida et al., 

2002; Weiler et al., 2006 and references therein). In this type of flow regime, the linear trends 

observed in Fig. III-5 might correspond to a mixing between waters circulating in the less permeable 

upper-part of the regolith and deep soil horizons, which prevail during low-flow periods, and waters 

from the most surficial and highly permeable soil horizons, which prevail during high-flow events. In 

this scenario, these high-flow waters have a relatively short contact time with the surrounding rocks, 
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explain the decrease in the concentrations and concentration ratios with the increasing discharge, 
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SAH and the SCLS springs due to the differences that exist between the Sr isotope ratios of the 

upslope spring waters and of these two springs, which is not the case. This result suggests that rapid 

lateral stormflow above the soil-bedrock interface has no significant influence on the water quality of 

the individual springs, thus having no significant direct contribution to their dissolved loads. 

Therefore, chemical fluxes contributing to these springs likely arise from the fractured bedrock 

underlying this soil bedrock interface rather than from the overlying soil levels. Such a conclusion is 

consistent with similar conclusions obtained in the Rio Icacos basin at Puerto Rico (e.g., Kurtz et al., 

2011; Dosseto et al., submitted). 

 

 

Figure III-7: Variation of the 
87

Sr/
86

Sr isotopic ratios as a function of the Ca/Sr ratios. 

 

The data also indicate that the Sr isotope ratios of the granitic spring waters are different from one 

spring to another and do not significantly change with changing discharge (Fig. III-7). In addition, in 
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must be explained by the structure of the uppermost part of the bedrock and saprolite layers 

(Dewandel et al., 2006; Wyns et al., 2004; Wyns, 2012) which most likely enabled the formation of 

geochemically non- or slightly communicating water pathways.  

Based on the above data, we proposed that the chemical compositions of the granitic spring waters 

in the Ringelbach catchment can be explained by the following: (1) the occurrence of relatively 

independent flow paths, controlled by the geometry of the fissure/fracture network structuring the 

Ringelbach regolith, and (2) the length of these water pathways, which, on average, increase with 

decreasing spring elevation along the slope. The geochemical variations in the spring waters with 

discharge, at the scale of a single spring, could correspond to a change in the water pathway, possibly 

by expanding to another level of porosity and permeability but in the same lithological unit during a 

high-flow event. This scenario explains the constancy of the Sr ratios of the spring waters with 

discharge. At this stage, for this scenario to be confirmed, more information on both the rock and 

water characteristics in the transmissive zone (including the near-surface fissured granite) along the 

slope of the watershed would be helpful. However, these results clearly indicate that hydro-

geochemical studies at the watershed scale necessitate to consider the water circulation in the rock 

systems below the soil levels, i.e., in the fissured/fractured bedrocks to understand and correctly 

model the chemical fluxes carried by the spring waters. 

 

 

 Constraints of the hydro-geochemical characteristics from uranium  4.3

Based on the above interpretations, we propose the application of a simple one-dimensional reactive 

transport model adapted from models used by (Maher et al., 2004) or (Tricca et al., 2001) to the 

spatial variations in the (234U/238U) activity ratios of the granitic spring waters within the watershed to 

constrain weathering rates of the granite and residence time of waters within the watershed. This 

analysis will involve a comparison of the variation in the U activity ratios in the spring water samples 

with the variations in the U and Na concentrations; the latter is expected to be unaffected or only 

slightly affected by the precipitation of secondary phases involved during the weathering of the 

granite (e.g., Rasmussen et al., 2011). 

Compared with other geochemical tracers, such as Sr isotope ratios, the U isotope ratios for rocks 

older than 1 Ma, as is the case for the Ringelbach granitic bedrock, can be considered to be at secular 

equilibrium, which provides a strong initial constraint independent of the source rock composition. 

Therefore the U activity ratios within the granitic spring waters will primarily be controlled by the 

water-rock interaction processes (e.g., Chabaux et al., 2008; Vigier et al., 2001). 

 

- Model equations 

 

In the simple one-dimensional reactive transport model used in this study, it is assumed that the 

chemical element and radionuclide transport is controlled by advection along a single flow path and 

is unaffected by diffusion or hydrodynamic dispersion. The model considers dissolution, precipitation 

and, for 234U-238U nuclides, alpha recoil. All of the model parameters and rock characteristics are 

assumed to be constant along the water path. Because the U activity ratios of each of the granitic 

springs do not vary with time and because the U and Na concentrations of a given spring do not vary 

significantly from one year to another at a low discharge, the transport of U and Na can be 
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considered to be at steady state for U and Na concentrations and for U activity ratios during low-flow 

periods.  

In this case, and by neglecting the radioactive decay of 234U and 238U in the water (due to the 

comparatively low residence time of water in the system relative to the half-life of 234U and 238U 

nuclides), the variations in the Na concentration, the 238U and 234U concentrations and the U activity 

ratio of the water along the water pathway obey the four following equations (see also Maher et al., 

2004): 
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where Naf (10-6kg L-1) and Nas (10-6kg kg-1) are the Na concentrations in the water and rock, 

respectively. Uf and U’
f are the concentrations (10-6kg L-1) of 238U and 234U in the fluid phase, US is the 

concentration (10-6kg kg-1) of uranium in the solid phase, λ and λ’ are the radioactive constants (yr-1) 

of the 238U and 234U nuclides, respectively, and z is the distance (m) along the water pathway. V is the 

fluid velocity (m yr-1), and Rd and Rp are the dissolution rate constant of the bedrock and the 

precipitation rate constant of the secondary mineral phases, respectively, expressed as the fractional 

mass dissolved and precipitated per unit time (yr-1). Ks is the equilibrium distribution coefficient of U 

between the water and the precipitated solids (L kg-1). Ms represents the solid mass-to-fluid volume 

unit ratio (kg m-3) and is equal to ρs(1-Ф)/Ф where ρs is the rock density (kg m-3) and Ф is its porosity. 

The values rf and rs are the (234U/238U) activity ratios of the fluid and bedrock, respectively. The α-

recoil loss factor fα represents the fraction of 238U decays that should result in the immediate ejection 

of the daughter atom from the bedrock grain.   

Assuming no chemical fractionation between U and Na during rock dissolution and assuming the 

reactivity parameters, the bedrock U and Na concentrations and the U activity ratios are constant 

along the water pathway, these equations lead to the following relationships between the 

concentrations of U and Na and between rf and 1/Uf:   
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where Naf0, Uf0 and rf0 are the initial Na concentration (10-6 kg L-1), the initial 238U concentration (10-6 

kg L-1) and the initial U activity ratio of the fluid phase entering the system, respectively. 

If the bedrock Us/Nas ratio and the initial Uf0 and Naf0 concentrations of the fluid entering the 

weathering system can be constrained, then the RpKs/RdUs ratio of the system can be estimated from 
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eq. (III-5) by studying the variation in the U and Na concentrations in the spring waters. Multiplied by 

the uranium concentration in water, this parameter gives an indication of the U precipitation rate 

relative to the U dissolution rate during the water transfer within the bedrock. In addition, eq. (III-6) 

indicates that in an rf vs. 1/Uf diagram, the data points for waters sampled at different locations 

along the water pathway must plot along a straight line, whose slope A and intercept B enable us to 

relate the terms RpKs/RdUs and λfα/Rd according to the following equation:  
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Therefore, the estimation of the RpKs/RdUs ratio enables the estimation of λfα/Rd and, if the α-recoil 

loss factor (fα) is known or can be determined, the estimation of the dissolution rates of the bedrock. 

Furthermore, integrating eq. (III-1) leads to the following equation:  
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This equation only depends on the Ms/V ratio; the other parameters are known at this step, and the 

term λ/Ms can be neglected. Estimation of the water pathway and of the weathering system porosity 

(to determine the value of the Ms parameter) will lead to an estimation of the water velocity within 

the weathering system, therefore leading to an estimation of the water residence time within the 

hydrological system. 

 

 

- Application to the Ringelbach springs 

 

The above approach and equations are applied to the low-flow waters of the granitic springs in the 

Ringelbach catchment, which are expected to represent different evolution stages of waters 

circulating within the watershed with an increasing water path length when the elevation of the 

spring in the catchment decreases. The waters used to define the initial activity ratios and 

concentration values (rf0, Uf0, Naf0) in eqs. (III-5), (III-6) and (III-8) correspond to those entering the 

weathering system, i.e., waters with the geochemical characteristics of the upslope springs (SH and 

SRH). The broad linear array defined by the granitic spring waters in the (234U/238U) vs. 1/[U] diagram 

(Fig. III-8) reinforces the interpretation that the evolution of the U concentration and the (234U/238U) 

activity ratios in the granitic spring waters can be explained by a simple model in which the key 

parameters are the residence time and/or the duration of the water/rock interaction, which 

increases with the length of the water path. Only the spring SCLS, which emerges outside of the 

catchment, plots slightly outside the general linear trend defined by the other sources. This 

observation may result from slight variations in the nature of the water-rock interactions controlling 

the water geochemistry of the SCLS spring, such as a variation in the mineralogical composition of 

the bedrock drained by the SCLS waters or a variation in the secondary minerals that precipitate 

along the water pathway. However, it must be noted that the differences between the (234U/238U) 

ratios of the SCLS waters and those of the other springs remain quite low. This result most likely 

indicates that the potential differences in the nature of the water-rock interactions controlling the 
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water chemistry of these different springs remain limited; therefore, they will not be considered in 

the following discussion, and the SCLS data will be used to frame the model parameters. 

 

 

 
Figure III-8: Variations of the (

234
U/

238
U) activity ratios as a function of 1/[U] for the granitic spring waters. 

 

 

To fit the data points for the granitic water samples in the Uf vs. Naf diagram to a curve of eq. (III-5), 

the value of the Us/Nas ratio of the rock must be significantly higher than the analyzed Us/Nas values 

for saprolite or fresh granite (ANNEX 2e). Only the Us/Nas ratios of samples collected in the fault 

damage zones enable the simulation of a curve that fits the data points in the diagram Naf vs. Uf (Fig. 

III-9). This result reinforces the interpretation that in the Ringelbach catchment, the water pathways 

are primarily controlled by the fracture systems structuring the bedrock. To fit the data of all of the 

springs using a single set of parameters, the RpKs/RdUs ratios must range between 100 and 750, 

implying a relatively low precipitation rate of uranium compared with its dissolution rate (Fig. III-9). 

This ratio can reach values of 1500, assuming that the different sources do not require modeling by a 

single set of parameters (Fig. III-9). Assuming secular equilibrium (i.e., rs=1) for the granite before 

weathering and using the 100-1500 RpKs/RdUs ratios, the λfα/Rd ratios can be estimated from eq. (III-

7). The knowledge of fα (or at least a realistic estimate) permits the calculation of the dissolution rate 

Rd.  
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Figure III-9: Plot of the measured uranium concentrations during low-flow periods versus rainwater-corrected 

Na concentrations for the granitic spring waters compared with the model values. Simulations are made with a 

U/Na ratio characteristic of the breccia zone (see text) and for three different RpKs/RdUs values (100, 750, and 

1500). 

 

The α-recoil loss factor can be estimated from direct measurements of the specific surface area 

determined by BET gas adsorption and using an equation based on a geometric model (Luo et al., 

2000). However, this method can significantly overestimate the fα value due to the difference in scale 

between the size of the N2 gas molecule (0.35 nm) and the length of the alpha recoil (approximately 

30 nm in common mineral phases) (e.g., DePaolo et al., 2006, 2012; Maher et al., 2006). Considering 

this scale effect, the use of an equation based on the theoretical fractal model of Semkow (1991) has 

been proposed (Bourdon et al., 2009; Handley et al., 2013; Lee et al., 2010;) to calculate the fα value 

according to the following equation:  
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where ρm is the mineral density (kg m-3), considering the mean value for all of the silicate minerals, L 

is the α-recoil length, SSA is the specific surface area (m2 kg-1), a is the diameter of the adsorbed 

molecule (N2) and D is the fractal dimension of the surface. This latter parameter is determined from 

BET data (see Bourdon et al., 2009 and Aciego et al., 2011 for more details and justification).  

For the Ringelbach case, using L = 30 nm, ρm = 2700 kg m-3 and considering that the water 

predominantly flows in the upper part of the fissure granite layers, the fractal dimension D can be 

estimated from the SSA values of 3 samples available in this zone (Table III-1). Using these values in 

eq. (III-10) leads to an f  value ranging from 0.007 to 0.021 with a mean value of 0.012 (Table III-1).  
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Table III-1: The BET specific area and fractal dimension (D) determined from gas adsorption measurements 

Nα[ln(P0/P)]
D-3

 (Avnir, D. and Jaroniec, M., 1989), where N is the relative adsorption and P0 and P are the 

saturation and equilibrium pressures, respectively, measured during the BET surface area determination. The fα 

value represents the α-recoil loss factor calculated from eq. III-10 for 3 cracked porphyritic granite samples. The 

α-recoil length (L) and the size of the N2 gas molecule (a) are equal to 30 nm and 0.35 nm, respectively. 

 

From each linear relationship in Fig. III-8 and considering the variation range of both the fα value and 

the RpKs/RdUs ratio, a range of dissolution constants Rd can be calculated by using eq. (III-7): 7.21×10-8 

to 2.15×10-7 yr-1 for SCLS and 1.2×10-7 to 3.53×10-7 yr-1 for the other down-slope springs. These 

ranges of values are consistent with the weathering rates measured for soil chronosequences 

compiled by Maher et al. (2004): 2×10-8 yr-1 for the oldest soils, up to 10-4 yr-1 for the youngest soils. 

Furthermore, using the empirical relationship between the dissolution rate and the age of the 

material (Rd = 0.1/Age) given in Maher et al. (2004), the above estimated Rd values would imply that 

the age of the weathered granite material is relatively old, approximately between 2.8×105 to 

1.4×106 yr. This result, in turn, indicates that the weathering system of this old granite works on a 

relatively long time scale, characterized by time constants much greater than those of recent climatic 

variations, implying that in this granitic system weathering minerals may have recorded weathering 

conditions significantly different from the present-day ones.  

As observed above, the estimated RdUs/RpKs ratios in the Ringelbach system range from 100 to 

1500, whereas the values of the Rd and RpKs parameters depend in fine on the value retained for the 

α-recoil loss factor. This factor is, on average, equal to 0.012 for cracked porphyritic granite. Using 

such values and assuming the simplest and shortest water pathway for the granitic springs within the 

regolith, namely a path in the granitic regolith parallel to the slope of the watershed, which has a 

mean value of 20%, eq. (III-8) enables the estimation of the Ms/V ratios by fitting the model to the 

data. By taking an average porosity, which is representative of both the saprolite and the fractured 

granite weathering system (ANNEX 2a), the water velocity varies from 15 to 26 m yr-1 (Fig. III-10). A 

resulting residence time between ≈9 and ≈16 years for the low-flow water of the downslope spring 

SPUI can be inferred. Compared with the neighboring Strengbach catchment, our estimation is higher 

than the mean residence time of 3.4 years calculated for stream water (Viville et al., 2006), especially 

because the Ringelbach catchment size is less than half that of the Strengbach catchment. Even 

lower transit time have been found for other catchments whose situation and area are comparable 

with the Ringelbach catchment and reported in McGuire et al. (2005). For example, for two mountain 

catchments of 0.413 and 0.612 km2 and approximately one hundred meters in altitude, Burns and 

McDonnell (1998) have found a mean residence time of 3.4 months with an 18O tracer. For a 

mountain catchment of 0.273 km2 and approximately 150 m in altitude, Buzek et al. (1995) have 

found a mean residence time between 13.2 and 18 months with an 18O tracer. For a mountain 

catchment of 0.51 km2 and approximately 200 m in altitude, Kirchner et al. (2001) have found a mean 

residence time between 4.32 months using a Cl tracer. However, these significantly faster transit 

Samples 
Depth 

(meters) 
Specific area  

(m2 g-1) 
fractal dimension (D) 

fα fractal (α-recoil 
length = 30 nm) 

F-HUR_a 61.07 2.218 2.57 0.007 

F-HUR_b 61.18 8.22 2.66 0.021 

F-HUR_c 61.28 2.847 2.63 0.008 

mean 61.18 4.43 2.62 0.012 
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times do not contradict our results; our study only estimates the transit time of water during low-

flow periods, which is assumed to represent the transfer of water in the deep soil horizons of the 

hillslope, whereas all of the other mentioned studies estimate a mean residence time including both 

low-flow events and high-flow events.  

 

 
 

Figure III-10: Calculation of the water velocity (V) for a porosity of 10% as a function of the alpha recoil. Each 

curve is calculated for a fixed value of the parameter RpKs/RdUs (i.e., 100, 750, and 1500).   

 

 

This result highlights the fact that, at a small catchment scale, superficial flows can have low-flow and 

high-flow components characterized by quite different residence times in the hillslope. It also 

highlights the interest of the uranium activity ratio for the estimation of the residence time of these 

low-flow waters. 

 

 

Conclusions 

The data presented in this study confirm the importance of the lithological control (herein, granitic 

vs. sandstone bedrocks) on the geochemical and isotopic characteristics of the waters at the 

catchment scale. The data also highlight that at a scale of a small watershed (< a few km2), large 

spatial variations in the chemical and isotopic compositions (Sr-U) of the spring waters on granitic 

lithology can occur along with significant temporal variations in the elemental concentrations and 

elemental concentration ratios of the waters for a given spring. The comparison of the geochemical 

characteristics of the granitic spring waters with those in rainwaters and sandstone waters and with 

the geochemical and isotopic compositions (Sr, U) of deep waters collected from 150 m deep 

boreholes indicates that the spatial and temporal geochemical variations in the granitic spring waters 

cannot be explained by mixing between a weathering end-member and a rainwater end-member or 

a sandstone weathering flux nor between surface waters and the deep groundwaters collected in the 

boreholes. The granitic springs in the Ringelbach catchment are primarily supplied by waters from 

relatively shallow water reservoirs. 

The increase in the alkalinity, the major element (Na, Ca and Mg) concentrations, and especially the 

U activity ratios of the granitic spring waters with decreasing elevation of the spring in the watershed 

are important indicators that the length of the water pathway within the bedrock is a primary 
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parameter that requires consideration to explain the geochemical characteristics of the granitic 

spring waters. Furthermore, the geochemical and Sr isotopic characteristics of the granitic spring 

waters suggest that they have independent water pathways within the watershed, which are most 

likely controlled by the geometry of the fracture networks that provide the structure for the upper 

part of the Ringelbach bedrock. Based on this interpretation, the modeling of the (234U/238U) activity 

ratio variations in spring waters using a simple stationary 1D reactive transport model that considers 

dissolution, precipitation and alpha recoil leads to the determination of the dissolution rate of the 

granitic bedrock and the water residence time for the granitic springs within the catchment. These 

results highlight that the analysis of different springs emerging along the slope of a single watershed 

enables a simple method to characterize the different stages of water evolution along the water 

pathway. This type of approach should be helpful in the future to better constrain the mechanisms 

involved in the acquisition of the water chemistry at the scale of a small watershed. 
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 Introduction 1.

L’étude des variations spatiales et temporelles de la composition chimique et isotopique des eaux à 

l’échelle du petit bassin versant (chapitre II) est une première étape qui a apporté une contrainte 

indispensable sur son fonctionnement hydrogéochimique. L’interprétation des variations de la 

composition chimique et isotopique des eaux démontre notamment que l’alimentation des forages 

et des sources est contrôlée par des trajets d’eau complètement déconnectés les uns des autres, 

circulant probablement dans des réseaux de fissures différents. Cette étude a également confirmé 

que le temps d’interaction eau/roche est un facteur prépondérant contrôlant la composition 

chimique et isotopique des eaux. Etant sensible à ce paramètre, la mesure du fractionnement 

isotopique de l’uranium dans les eaux a ensuite permis de quantifier les processus d’altération et au 

premier ordre les flux d’eau à l’échelle des sources. 

 Sur la base de ces informations, une seconde étape de cette étude a consisté à modéliser les eaux de 

sources et des eaux de forages grâce à un modèle hydrogéochimique couplé simulant les interactions 

eau/roche. Comme le démontre un certain nombre d’études (Beaulieu et al., 2011; Goddéris et al., 

2006; 2009; Maher, 2011; Moore et al., 2012; Steefel and Maher, 2009; Violette et al., 2010), cette 

approche complémentaire s’avère très intéressante pour comprendre les processus d’altération à la 

surface de la Terre et les paramètres qui les contrôlent. De façon générale,  ce type de modélisation 

est de plus en plus utilisée pour résoudre de nombreuses problèmes en sciences de la terre ; 

notamment pour prévoir les effets d’une pollution sur la qualité des eaux souterraines (Lucas et al., 

2010; Malmström et al., 2000), l’évolution des déchets nucléaires à long terme dans le cas d’un 

enfouissement (MacQuarrie and Mayer, 2005; Marty et al., 2010; Montes-H et al., 2005a; Montes-H 

et al., 2005b), l’effet d’un piégeage du CO2 en profondeur sur la réactivité des minéraux (Carroll and 

Knauss, 2005; Daval et al., 2010) ou les conséquences des interactions eau/roche dans le cadre d’une 

exploitation géothermique profonde dans un granite fracturé (André et al., 2006; Fritz et al., 2010). 

Dans la plupart des cas, les processus chimiques, mécaniques et biologiques dans ces systèmes 

terrestres sont fortement couplés. La modélisation du système par un modèle couplé de 

transport/réactif est alors un outil d'interprétation pertinent pour démêler la complexité des 

processus d’interaction eau/roche et pour prévoir leur évolution au cours du temps (Steefel et al., 

2005). Cette approche a également un rôle intégrateur et permet d’évaluer le rôle et l'importance 

relative des différents processus fondamentaux qui sont d’habitude étudiés isolément.  

Cette étude propose donc d’utiliser le modèle hydrogéochimique KIRMAT (Kinetic Reactions and 

Mass transport) pour comprendre l’acquisition de la signature chimique des eaux profondes de type 

eaux de forages et des eaux de sources à l’échelle du bassin versant du Ringelbach. Le code de calcul 

KIRMAT combine les équations des réactions géochimiques et les équations de transport de masse 

dans une approche monodimensionnelle. Il est ainsi possible de modéliser l’évolution de la 

composition chimique d'une eau traversant un profil de roche de longueur déterminée. Enfin, il a été 

démontré que la précipitation de phases secondaires comme les argiles joue un rôle important en 

tamponnant la composition chimique de la solution et en empêchant l'arrivée à l'équilibre des 

minéraux primaires qui continuent alors de se dissoudre (Ganor et al., 2007; Maher et al., 2009). 

Conçu de façon à intégrer le concept de solution solide idéale pour simuler la précipitation et 

l'évolution de minéraux complexes comme les argiles (Fritz, 1985; Lucas et al., 2010; Marty et al., 

2010; Tardy and Fritz, 1981), le logiciel KIRMAT est donc un outil pertinent pour discuter de 
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l’influence de la précipitation des argiles sur la composition chimique des eaux à l’échelle du bassin 

versant. De plus, le modèle peut également tenir compte des effets de retour sur la porosité, la 

perméabilité et les surfaces réactives permettant ainsi de mieux comprendre les phénomènes 

couplés entre l’évolution de la composition chimique de la solution et l’évolution de la minéralogie, 

de la porosité et du flux d’eau transporté au cours du temps. Néanmoins, la réalisation d’une telle 

modélisation, nécessite une très bonne connaissance à la fois des caractéristiques physiques 

(porosité, perméabilité) et minéralogiques de la roche traversée ainsi que du flux et de la 

composition chimique des eaux entrant dans le système.  

C’est pourquoi, après avoir rappelé les bases théoriques de la modélisation et les principes 

fondamentaux du code de calcul KIRMAT, une caractérisation précise des roches et des eaux 

prélevées dans les forages sera entreprise (chapitre V). Cette caractérisation permettra par la suite 

une modélisation et une quantification des flux d’eau à l’échelle du bassin versant. Enfin, sur la base 

de ces informations, une modélisation des eaux profondes de type eaux  de forages et des eaux de 

source sera effectuée (chapitre VI et VII). Elle aura pour objectif d’identifier les différents 

phénomènes de couplages intervenant dans les interactions eau/roche à l’échelle du bassin versant 

et ainsi de mieux comprendre l’acquisition de la signature chimique de ces eaux. 

 

 Historique 2.

Le code de calcul KIRMAT est un modèle hydrogéochimique qui combine à la fois les équations des 

réactions chimiques avec la dissolution/précipitation et les équations de transport de masse (Gérard 

et al., 1998a). Il a été développé en utilisant la formulation géochimique et la méthode de résolution 

numérique du modèle KINDIS (Madé et al., 1994) qui ne tient pas compte du transport de masse. Le 

code thermocinétique KINDIS a été lui-même développé à partir du code purement 

thermodynamique DISSOL (Fritz, 1975, 1976, 1981) qui a pour origine le code PATH1 (Helgeson et al., 

1970). Ce chapitre a pour objectif  de rappeler les principes fondamentaux intégrés dans le code de 

calcul KIRMAT et d’expliquer succinctement son fonctionnement. Cette présentation permettra 

également de définir les différents paramètres nécessaires pour modéliser les eaux du bassin versant 

du Ringelbach.  

 

 Principes thermodynamiques fondamentaux 3.

La thermodynamique a pour objet d’étudier les transformations du point de vue des variations et des 

échanges d’énergie afin de prévoir qu’elle peut être l’évolution du système que l’on considère. En 

l’occurrence ces transformations peuvent être des changements de phases ou des réactions 

chimiques (la dissolution ou la précipitation d’une phase minérale, la complexation, réaction acide-

base…etc.). Le solvant, les espèces chimiques en solution et les minéraux constitutifs de la roche 

caractérisent un système eau-roche. Connaissant la nature et la quantité des constituants de ce 

système, le potentiel chimique de chacun des constituants du système peut être calculé. L’estimation 

du rapport entre le produit ionique d’activité et la constante d’équilibre thermodynamique pour 
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chaque minéral permet de définir l’état de saturation de la solution par rapport au minéral, donnée 

indispensable pour appliquer les équations de cinétiques de dissolution et de précipitation. 

 

 Potentiel chimique 3.1

Le potentiel  μi(T,P) d’un élément chimique i (exprimé en J.mol-1)  se définit en thermodynamique 

comme la variation d’énergie ou d’enthalpie libre de Gibbs, noté G en fonction d’une modification de 

la quantité de moles de i (nombre de moles) pour une pression, température et quantité des autres 

solutés constantes : 

    (
  

   
)
     

 (eq.IV-1)  

 

Dans un système donné, le potentiel chimique est relié à l’activité de cet élément (ai) par 

l’expression : 

      
         (eq.IV-2)  

 

où R et T (K) représentent respectivement la constante des gaz parfaits (8.314 J K-1 mol-1) et la 

température absolue, μi
0 le potentiel chimique de référence de l’élément (J mol-1). 

L’activité ai est déterminée par : 

         (eq.IV-3)  

 

Avec γi le coefficient d’activité de i et ci la concentration de i (mol kg-1 d’eau). Ce coefficient d’activité 

va dépendre des interactions qui existent entre les différentes molécules dissoutes en solution. Ainsi, 

dans le cas d’une solution très diluée ai ≈ ci. Pour des forces ioniques (i) inférieures à 0.2 mol L-1, ce 

coefficient d’activité peut-être calculé par la formule de Debye-Hückel étendue : 

         
   

 √ 

    
  √ 

     (eq.IV-4)  

 

Où A et B représentent les constantes de Debye-Hückel caractéristiques du solvant et de la 

température, ai
0 est un paramètre rendant compte de la taille de l’ion en solution et homogène à une 

longueur, zi représente la charge de l’ion, Ci est une constante qui corrige l’écart à la loi de Debye-

Hückel, et I est la force ionique de la solution. 
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La force ionique de la solution (I) dépend de la molalité ni des espèces en solution et de leur charge 

zi: 

      ∑  
 

 

   (eq.IV-5)  

 

 Enthalpie libre réactionnelle et sens d’évolution d’une réaction chimique 3.2

 

Au cours d’une réaction chimique, pouvant se formaliser par une équation de type : 

                 (eq.IV-6)  

 

La réaction de l’équation IV-6 lie par sa stœchiométrie (υA, υB, υC et υD) les variations du nombre de 

moles dna, dnb, dnc et dnd qui réagissent. Les relations suivantes sont vérifiées : 

 
   

  
 

   

  
 

   

  
 

   

  
    (eq.IV-7)  

 

ξ est le degré d’avancement de la réaction. La variation d’enthalpie libre qui accompagne la réaction 

(équation IV-6) est directement dépendante de la variation des potentiels chimiques des réactifs A et 

B et des produits C et D à température et pression constante: 

                                             (dT=0 et dP=0) (eq.IV-8)  

 

Le terme entre parenthèse s’appelle l’enthalpie libre réactionnelle ΔrG. Plus précisément, il s’agit de 

la variation d’enthalpie libre molaire qui accompagne la réaction à un moment donné de son 

évolution, c'est-à-dire pour un degré d’avancement donné ou chaque espèce i a un potentiel 

chimique « instantané » μi. 

                                                (dT=0 et dP=0) (eq.IV-9)  

 

En considérant l’expression du potentiel chimique de chaque constituant (équation IV-2) on obtient : 

 

       
      

    
      

  

    
      

  
 

 

avec    
      

      
      

      
  

(eq.IV-10)  
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La variation d’enthalpie libre standard de la réaction ΔrG
0 est généralement donnée sous une 

pression P=1 bar et une température standard de 298.15 K (25°C). Le calcul de la variation 

d’enthalpie libre de la réaction donne une information directe sur le sens de l’évolution de la 

réaction :  

- ΔrG < 0, la réaction évolue dans le sens direct (A et B → C et D), 

- ΔrG > 0, la réaction évolue dans le sens inverse (A et B ← C et D). 

 

 Equilibre chimique et loi d’action de masse 3.3

D’après la propriété de l’enthalpie libre, la réaction atteint un état d’équilibre lorsque dG = 0. Dans le 

cas d’une réaction chimique constituée par les réactifs et les produits qui réagissent entre eux, 

l’équilibre est atteint lorsque la composition du système reste fixe, pour un degré d’avancement ξ’ tel 

que : 

 |
  

  
|
        

     (eq.IV-11)  

 

Et donc ΔrG=0. A l’équilibre, dans un système fermé à température et pression constante on a donc : 

    
       

    
      

  

    
      

  
 (eq.IV-12)  

 

Ou encore sous la forme la plus connue de la loi d’action de masse : 

      
    

      
  

    
      

  
   

   

   (eq.IV-13)  

 

Avec K(T) étant défini comme la constante d’équilibre thermodynamique de la réaction chimique 

considérée. 

    
            (eq.IV-14)  

 

Pour un degré d’avancement ξ, l’équation IV-10 peut alors s’écrire : 

                   
    

      
  

    
      

  
 (eq.IV-15)  

 

Pour un degré d’avancement ξ, on définit le produit ionique d’activité de la réaction par : 

      
    

      
  

    
      

  
 (eq.IV-16)  
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D’où : 

                            
    

    
 (eq.IV-17)  

 

Pour les réactions de dissolution minérale qui nous intéressent tout particulièrement, le rapport Q/K 

nous donne une information importante. Il représente le taux de saturation d’un minéral et permet 

de savoir si ce dernier est en équilibre ou non avec la solution. Si on considère la dissolution d’un 

minéral A (équation IV-6) dans le sens direct, on distingue trois cas de figure : 

- Q = K, l’état d’équilibre est atteint, la réaction n’évolue plus. 

- Q < K, la solution est sous-saturée vis-à-vis du minéral A, la réaction tend à atteindre 

l’équilibre en faisant réagir A et B pour former C et D. 

- Q > K, la solution est sursaturée vis-à-vis du minéral A, le minéral est stable mais la solution 

ne l’est pas et tend à revenir à l’équilibre en faisant précipiter C et D. 

 

Dans le cas de figure d’un système ouvert, les variations de concentration causées par les réactions 

de dissolution/précipitation peuvent être compensées par les échanges de matière avec l’extérieur. 

Dans ce cas, les concentrations des différents constituants de la solution peuvent alors acquérir une 

stabilité mais l’équilibre chimique n’est pas atteint car ΔrG ≠ 0, l’enthalpie libre de la réaction restant 

constant au cours du temps.  

 

 Les réactions d’oxydoréduction 3.4

Une réaction d'oxydoréduction est une réaction chimique au cours de laquelle se produit un échange 

d'électrons. L'espèce chimique qui accepte les électrons est appelée « oxydant » ; celle qui les donne, 

« réducteur » (Stumm and Morgan, 1981). Ces réactions exercent un contrôle important sur la chimie 

des espèces aqueuses en solution. Dénitrification des aquifères, mobilité des métaux lourds ou des 

radionucléides sont ainsi très dépendantes des conditions redox.  

 

 Equation de Nerst 3.4.1

Une réaction d’oxydoréduction donnée (équation IV-18), est fréquemment divisée en deux demi-

réactions ou demi-piles faisant explicitement apparaître l’électron e- : 

                           (eq.IV-18)  

 

 

                     
  

 

                       
  

(eq.IV-19)  

 

http://fr.wikipedia.org/wiki/R%C3%A9action_chimique
http://fr.wikipedia.org/wiki/%C3%89lectron
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En reprenant l’équation IV-10: 

        
      

      
         

  

       
        

  
 (eq.IV-20)  

 

Ou encore en exprimant cette relation en fonction de la force électromotrice aussi appelé équation 

de Nernst: 

       
  

  
  

      
         

  

       
        

  
            avec     

   

  
 (eq.IV-21)  

 

Avec F = 96500 C mol-1, la constante de Faraday et E0 = -ΔG0/nF, la force électromotrice dans les 

conditions standard avec [red] = [ox] = 1 mol kg-1 pour une température de 298 K. 

 

 Le potentiel d’oxydoréduction 3.4.2

Pour prévoir le sens spontané du transfert des électrons par rapport aux différents couples 

d'oxydoréduction présents en solution, on utilise le potentiel d'oxydo-réduction (Eh), ou potentiel 

redox, qui est une grandeur empirique exprimée en volt. Il traduit l’état d’oxydation ou de réduction 

du milieu. La mesure d'un potentiel d'oxydoréduction se fait expérimentalement à l'aide de deux 

demi-piles.  

 La différence de potentiel est mesurée  entre le milieu et un couple de référence, le plus souvent H+/ 

H2. La demi-réaction du couple de référence s’écrit :  

               (eq.IV-22)  

 

Pour les conditions standards, PH2 et [H+] = 1 mol kg-1, le potentiel standard de cette électrode 

(E0
H+/H2) à 298 K est par définition égal à 0. 

Le potentiel électronique est défini comme l’activité de l’électron (ae-) en solution tel que : 

 

             (eq.IV-23)  

 

Ce dernier peut être directement déduit à partir du potentiel d’oxydoréduction (Eh en V) qui est 

proportionnel au potentiel électronique par la relation: 

    
       

 
   (eq.IV-24)  

 

http://fr.wikipedia.org/wiki/R%C3%A9action_d%27oxydo-r%C3%A9duction
http://fr.wikipedia.org/wiki/R%C3%A9action_d%27oxydo-r%C3%A9duction
http://fr.wikipedia.org/wiki/Volt
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 Prise en compte de l’oxydoréduction dans le code KIRMAT  3.4.3

Introduit par (Fritz, 1981) et (Madé et al., 1994) comme espèce particulière dans le code 

géochimique KINDIS, l’électron est considéré comme une espèce aqueuse supplémentaire qui a une 

activité en solution mais une concentration nulle étant constamment fixé sur les espèces aqueuses 

ou transféré entre elles. Cette stratégie a été transposée dans le code de transport couplé KIRMAT 

(Gérard, 1996; Gérard et al., 1998b) qui est une évolution du code KINDIS par ajout du transport de 

masse. L’activité des électrons est directement déduite du potentiel d’oxydoréduction introduit par 

l’utilisateur grâce aux équations IV-23 et 24. 

 

 Spéciation des éléments en solution 3.5

Le calcul de la spéciation des éléments en solution est crucial pour  déterminer le taux de saturation 

des différentes phases minérales présentes dans le système. Le logiciel KIRMAT calcule la spéciation 

chimique à partir de la composition chimique de la solution initiale introduite dans le fichier 

« paramètres » pour une température définie par l’utilisateur. La répartition des éléments présents 

sous forme d’espèces aqueuses est effectuée en considérant le système comme idéal (Gérard, 1996). 

Dans le modèle deux types d’espèces aqueuses se différencient : les espèces aqueuses de base et les 

espèces aqueuses complexes. Les espèces aqueuses de base vont constituer des espèces de 

références utilisées pour décrire les réactions d’hydrolyse des minéraux. Ces dernières sont fixées 

dans le modèle car elles vont directement conditionner les variations d’enthalpie libre des 

différentes réactions d’hydrolyses. La liste de ces espèces de bases comporte les espèces suivantes : 

Al(OH)4
-, K+, Na+,Ca2+, Mg2+, Fe2+, Fe3+, Mn2+, Mn3+, Sr2+, F-, Li+, Pb2+, Zn2+, Cu+, Cu2+, PO4

3-, B(OH)3, 

H4SiO4, NO3
- , NH4+, S2-, SO4

2-, CO3
2-,Cl-,OH-, H+. Ces espèces aqueuses sont combinées pour former 

l’ensemble des espèces aqueuses complexes. Le modèle KIRMAT détermine la concentration de 

chaque espèce aqueuse grâce à une base thermodynamique intégrée dans le fichier AQU.DAT 

contenant toutes les espèces de bases et les constantes d’équilibre relatives aux réactions entre les 

espèces de base et les espèces complexes. Cette opération approxime dans un premier temps la 

molalité de chaque espèce, la force ionique de la solution (équation IV-5) ainsi que les coefficients 

d’activités (équation IV-4). Une série d’itérations est ensuite effectuée visant à faire converger la 

force ionique et la neutralité de la solution pour fixer la répartition des espèces aqueuses en solution. 

 

 Constantes thermodynamiques des phases minérales 3.6

Les données thermodynamiques des réactions d’hydrolyses utilisées sont contenues dans la base de 

données MIN.DAT du modèle KIRMAT. Les constantes d’équilibres relatives à chaque minéral sont 

données pour plusieurs températures (0, 25, 60, 100, 150, 200, 250 et 300°C) quand elles sont 

disponibles. La température moyenne annuelle enregistrée sur le bassin versant du Ringelbach étant 

d’environ 10°C les simulations ont été fixées à cette température. Dans ce cas, le logiciel recalcule les 

différentes constantes thermodynamiques à 10°C par une interpolation polynomiale des valeurs de 

bases. 
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 Solution solide d’argiles 3.7

La majorité des minéraux sont généralement considérées comme des minéraux "purs" caractérisés 

par une composition idéale fixée et stable. Cependant, dans le milieu naturel, la composition 

minéralogique d’un minéral peut évoluer par substitution d’éléments chimiques dans les sites du 

réseau cristallin. Ces substitutions peuvent intervenir soit au moment de la formation même du 

minéral soit pendant les processus de diagenèse ou d’altération. Les argiles tout particulièrement 

possèdent une structure en feuillets offrant la possibilité aux divers cations présents dans le milieu 

de se substituer aux éléments présents dans les différents sites du minéral et dans l’espace 

interfoliaire. Ainsi, suivant la composition de la solution aqueuse interagissant avec l'argile, des 

cations des sites du réseau cristallin peuvent être substitués par des ions présents dans le milieu. Ces 

phénomènes de substitution sont limités à la fois par la différence de  taille et de charge des atomes 

ou des ions pouvant remplacer les éléments initiaux. Par exemple, un ion plus gros remplaçant l’ion 

initial va déformer le réseau cristallin. Si celui-ci ne possède pas la même valence, il entraînera 

également un déficit de charge qui devra être compensé.  

Bien que ces échanges ne modifient en rien la structure du minéral, ses propriétés notamment 

thermodynamiques en sont affectées et doivent être traité d’une manière spécifique. Dans le code 

KIRMAT, le concept de solution solide (Fritz, 1985; Nourtier-Mazauric et al., 2005; Tardy and Fritz, 

1981) est alors utilisé afin de décrire l’évolution des compositions stœchiométriques. Il s'agit d'un 

solide homogène de composition intermédiaire entre celles de minéraux purs représentant les pôles 

de la solution solide. Soit une phase minérale M assimilée à une solution solide composée de n pôles, 

pi étant un des pôles purs, le potentiel chimique du pôle pi dans la solution solide peut alors s’écrire : 

      
                     avec               (eq.IV-25)  

 

Avec Ai représentant l’activité du pôle pi dans la solution solide. Cette activité est égale à Xi la fraction 

molaire du pole i dans la solution solide multipliée par λi, le coefficient d’activité du minéral pi 

définissant les interactions entre ce dernier et les autres pôles de la solution solide. Lorsque 

l’équilibre thermodynamique entre la solution aqueuse et la solution solide est atteint la loi d’action 

de masse pour un pôle de la solution solide s’écrit alors : 

           ⇔
  

  
      (eq.IV-26)  

 

Qi et Ki étant respectivement le produit d’activité et la constante d’équilibre thermodynamique de la 

réaction d’hydrolyse du pôle pi. Par définition la fraction molaire étant inférieure à 1, la formation 

des pôles de la solution solide se réalise pour une valeur du produit d’activité inférieure à celle 

nécessaire pour la formation du pôle pur. La solution solide peut donc être sursaturée par rapport à 

la solution aqueuse alors que simultanément les pôles purs peuvent être sous-saturés traduisant une 

plus grande stabilité pour la solution solide. Dans le code KIRMAT, le comportement de la solution 

solide « réel » est approchée par une solution solide idéale, c’est à dire où le coefficient d’activité de 

chaque pôle λi = 1. D’après les différentes équations, plus le pôle pur se rapproche de l’équilibre avec 

la solution aqueuse plus la fraction molaire dans la solution solide sera importante. Pour une 
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composition de solution aqueuse connue, le logiciel peut alors prédire la composition de la solution 

solide. Autrement dit, la composition chimique de la solution solide d’argiles sera variable, 

dépendante à la fois de l’évolution de la composition chimique des eaux simulées le long du profil 

simulé mais également de l’évolution de la solution au cours du temps. Pour des simulations à long 

terme, la solution solide d’argiles initialement à l’équilibre thermodynamique dans le profil peut 

devenir instable sous l’effet de la dissolution progressive des minéraux primaires fournissant les ions 

en solution. Cette instabilité peut mener à l’arrêt de la simulation, le logiciel KIRMAT ne pouvant 

gérer la destruction complète des pôles de la solution solide. 

 

 Conclusion 3.8

La description des différentes constantes thermodynamiques est fondamentale pour prévoir 

l’évolution d’un système. Dans le cadre de la modélisation des interactions eau/roche, la validité des 

simulations dépend directement des constantes thermodynamiques utilisées dans la spéciation des 

espèces aqueuses en solution. D’autre part, les constantes thermodynamiques des différents 

minéraux constituent des valeurs seuil déterminantes qui contrôlent soit la dissolution ou la 

précipitation des minéraux en fonction de la composition de la solution aqueuse. De plus, l’utilisation 

d’une solution solide idéale permet de rendre compte au premier ordre des interactions et du 

couplage complexe qu’il existe entre la solution aqueuse et les phases argileuses. Cependant, la 

complexité du système impose un certain nombre de contrainte. La première étant que l’utilisation 

du code géochimique KIRMAT impose de travailler dans un milieu physique saturé en eau dans sa 

porosité. La seconde concerne la solution solide qui une fois à l’équilibre avec la solution ne peut 

qu’être précipitée à l’équilibre thermodynamique sans contrôle cinétique pour l’instant (cf. le 

modèle Nanokin (Noguera et al., 2011)). Par cette approximation, on considère au premier ordre que 

la vitesse de précipitation est rapide par rapport à la vitesse de dissolution des minéraux primaires. 

En effet, la thermodynamique donne une information sur le sens des réactions mais par sur leur 

vitesse. Pour cela il est nécessaire de prendre en compte l’aspect temporel du transport de masse et 

des vitesses de dissolution des minéraux primaires. 

 

 Cinétique des réactions  4.

Deux types de réactions ont été précédemment caractérisés d’un point de vue thermodynamique : 

les réactions en phase homogène entre les différentes espèces aqueuses présentes en solution et les 

réactions d’interaction eau/roche concernant la dissolution/précipitation des minéraux. Les 

premières réactions sont rapides et considérées comme instantanées. En revanche, il est nécessaire 

de caractériser les vitesses de réaction (dissolution/précipitation) des minéraux primaires qui sont 

beaucoup plus lentes. Celles-ci sont caractérisées par des expériences de dissolution en laboratoire 

et décrites par les lois cinétiques classiques intégrées dans le code de calcul KIRMAT. 
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 Cinétique de dissolution 4.1

Les lois cinétiques utilisées pour les réactions de dissolution/précipitation dans le code KIRMAT sont 

issues des travaux de (Aagaard and Helgeson, 1982; Lasaga, 1981) et résultent de la théorie de l’état 

transitoire (Eyring, 1935). La vitesse de dissolution d’un minéral dépend de la température du 

système, du pH de la solution et de l’affinité chimique de la réaction. D’après Murphy and Helgeson 

(1987), la loi cinétique globale s’écrit pour un domaine de pH : 

                 
 [     (

   
    

  
)] (eq.IV-27)  

 

Avec Vd la vitesse de dissolution du minéral (mol s-1 kg-1 H2O), kd(T) la constante intrinsèque de 

dissolution (mol m-2 s-1) mesurée expérimentalement à la température T (K). S est la surface réactive 

du minéral en contact d’un kilogramme de solution (m2 kg-1H2O), aH+ est l’activité de l’ion H+ en 

solution avec n l’ordre partiel de la réaction par rapport à l’ion H+ en solution. R représente la 

constante des gaz parfaits (8.314 J K-1 mol-1) et A1
f(T) l’affinité chimique de la réaction en (J mol-1). 

Celle-ci est dépendante de la température, de la constante des gaz parfait ainsi que de Q1
(T) et K1

(T) 

respectivement le produit ionique d’activité et la constante d’équilibre thermodynamique de la 

réaction : 

   
            (

    
 

    
 ) (eq.IV-28)  

 

L’équation IV-27 est équivalente à celle utilisée dans le code KIRMAT pour un domaine de pH et une 

température donnée: 

               
  [  

    
 

    
 ] (eq.IV-29)  

 

La vitesse de dissolution et la constante intrinsèque de dissolution sont respectivement exprimées 

dans le code en (mol an-1 kg-1 H2O) et en (mol m-2 an-1). 

Pour visualiser l’influence de l’affinité chimique sur la vitesse de réaction de dissolution, le terme  

kd(T)∙S∙an
H+ peut être normalisé à 1 dans l’équation IV-29 (Marty, 2006): 

         (
   

    

  
) (eq.IV-30)  

 

Ainsi, la vitesse de réaction normalisée peut être tracée en fonction de l’affinité chimique (Fig. IV-1). 

On constate que l’influence de l’affinité chimique sur la vitesse de dissolution est négligeable pour 

des valeurs d’affinité chimique élevées correspondant à un état loin de l’équilibre (Fig. IV-1). En 

revanche, pour une affinité chimique inférieure à 10 000 J mol-1 ou encore une valeur du ln(Q/K) 

supérieur à -3, la vitesse de réaction diminue sensiblement.  
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Fig. IV-1 : vitesse de réaction normalisée à 10°C en fonction de (a), l’affinité chimique, modifié de Marty et al 

2006 et (b) du logarithme de indice de saturation (Q/K). 

 

 Constante intrinsèque de dissolution (kd) 4.2

Les vitesses de dissolution mesurées en laboratoire sont généralement normalisées par rapport à la 

surface du minéral et exprimées en mol m-2 s-1. Loin de l’équilibre de la réaction, leur variation en 

fonction du pH va permettre de déterminer les constantes cinétiques intrinsèques de chaque minéral 

ainsi que les ordres de réactions utilisées pour les différentes simulations de cette étude. 

  

 Constantes cinétiques : exemple de l’Albite 4.2.1

Les variations de la vitesse de dissolution de l’albite en fonction du pH ont été mesurées par (Chou 

and Wollast, 1984, 1985) à 25°C (Fig. IV-2). Elles peuvent être regroupées en trois différents 

domaines qui varient linéairement avec le pH. Pour des solutions acides, elles vont donc dépendre de 

l’ion H+ et pour des solutions basiques, des ions OH-. 

Dans ce cas, pour chaque domaine de pH, loin de l’équilibre thermodynamique et pour une 

température de 25°C, l’équation IV-29 appliquée à l’albite s’écrit alors: 

 

                    
                     pH<4.5 

                                   4.5<pH<8 

                     
                     pH>8 

(eq.IV-31)  
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Fig. IV-2 : variation de la vitesse de dissolution de l’albite en fonction du pH. Les données sont issues de l’étude 

de (Chou and Wollast, 1984, 1985). 

 

Dans le code KIRMAT, les vitesses de dissolution sont exprimées en fonction de la concentration de 

l’ion H+ (en mol an-1). On obtient donc pour chaque domaine de pH, loin de l’équilibre à 25°C: 

                       [ 
 ]       (eq.IV-32)  

 

Sous forme de logarithme : 

                                          [  ]     (eq.IV-33)  

 

Et dans le cas d’une surface réactive de l’albite égale à 1 m2, en exprimant la concentration des 

protons en fonction du pH : 

                                    (eq.IV-34)  

 

La relation linéaire observée (Fig. IV-2) est vérifiée et la constante intrinsèque de dissolution de 

l’albite et l’ordre de réaction n peuvent être déterminées graphiquement, celles-ci étant 

respectivement l’ordonnée à l’origine et la pente de la droite.  

 

                   [  ]               pH<4.5 

                                     4.5<pH<8 

                   [  ]            pH>8 

(eq.IV-35)  
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Où les vitesses de dissolution de l’albite Vd et les constantes intrinsèques de dissolution sont 

respectivement exprimées en  mol an-1 et mol m-2 an-1 pour une température de 25°C. 

 

 Energie d’activation et influence de la température 4.2.2

La valeur de la constante intrinsèque de dissolution kd(T) est dépendante de la température et peut 

être exprimée par la loi d’Arrhenius : 

            
( 

  
  

)
 (eq.IV-36)  

 

Ou sous la forme logarithmique : 

    (     )         
  

     
 (eq.IV-37)  

 

Avec A (mol m-2 s-1) le facteur de fréquence qui représente une barrière de potentiel s’opposant à 

l’avancement de la réaction et Ea l’énergie d’activation de la réaction. S’appuyant sur l’équation IV-

34, la mesure de la constante intrinsèque de dissolution pour un même pH à différentes 

températures permet de retrouver graphiquement la valeur de l’énergie d’activation et du facteur de 

fréquence en traçant le log(kd) en fonction de 1/T.  Le facteur Ea/2.3R étant la pente formée par la 

droite et log(A) l’ordonnée à l’origine. 

La majorité des expériences en laboratoire mesurant les constantes cinétiques des différents 

minéraux se fait à une température standard de 25°C. Cependant, dans le milieu naturel, les 

températures peuvent être très variables. A partir de l’équation IV-38 et des énergies d’activation 

provenant de la littérature, les constantes cinétiques intrinsèques peuvent donc être recalculées 

pour une autre température : 

   
          

         
  
 

                  ⁄
 (eq.IV-38)  

 

 Surfaces réactives  4.3

Les surfaces réactives des minéraux c'est-à-dire les surfaces effectives qui réagissent avec la solution 

sont des paramètres essentiels pour estimer la vitesse de dissolution des différents minéraux. La 

détermination précise de ces surfaces reste encore discutable et plusieurs méthodes sont utilisées. 

Dans la littérature, elles sont le plus souvent mesurées directement par la méthode BET (Brunauer-

Emmet-Teller). Basée sur l’adsorption d’une molécule de gaz sur une surface solide, cette mesure 

(exprimée en m2 g-1), prend en compte la rugosité de la surface à l’échelle atomique. Une deuxième 

méthode consiste à calculer une surface géométrique basée sur la morphologie des particules (e.g. 

Michau (1997)). Cette deuxième méthode a été appliquée dans le cadre de cette étude afin de tenir 

compte de la géométrie de la porosité dans un tel milieu fracturé et de tester son influence sur la 

composition chimique des eaux. 
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 Conclusion 4.4

La description des paramètres cinétiques des différents minéraux testés en dissolution permet de 

prendre en compte l’aspect temporel de ces réactions de dissolution. Cependant, la détermination 

de ces paramètres présente une part d’incertitude. Basée sur des expérimentations effectuées en 

laboratoire, les vitesses de dissolution sont généralement surestimées par rapport à celles mesurées 

sur le terrain (Blum and Stillings, 1995; Drever, 2005; Ganor et al., 2005; White et al., 1996; White 

and Brantley, 2003).  

Dans un milieu sans transport de masse, les vitesses de dissolution vont contrôler l’évolution de la 

composition chimique des eaux mais également l’arrivée à l’équilibre des différentes phases 

minérales. En effet, sur la base des constantes thermodynamiques déterminées précédemment, 

certains minéraux peuvent arriver à saturation et cesser de se dissoudre ou  peuvent arriver à 

l’équilibre et commencer à précipiter au bout d’un certain temps d’interaction entre l’eau et la 

roche. Cet effet influence à son tour la chimie des eaux créant ainsi un effet de couplage important 

entre la dissolution et la précipitation.  

Pour simuler l’évolution de la composition chimique des eaux à l’échelle d’un bassin versant, il est 

essentiel de prendre en compte le transport de l’eau qui est un paramètre supplémentaire 

influençant le temps de contact entre l’eau et la roche et donc la composition chimique des eaux.  

 

 Transport réactif et effets en retour 5.

Pour prendre en compte le transport de masse, il est dans un premier temps nécessaire de bien 

caractériser le milieu poreux qui contrôle la circulation des fluides. Par la suite, cette partie a pour 

objectif de décrire succinctement le transport de masse et les effets en retour pris en compte dans le 

code KIRMAT(Gérard, 1996; 1998b). 

 

 Caractérisation du milieu poreux et représentation 5.1

 Volume  élémentaire représentatif (V.E.R)  5.1.1

Dans le milieu naturel notamment dans un milieu granitique plus ou moins fracturé et altéré, la 

complexité de la géométrie du réseau poreux est très importante. Pour rigoureusement rendre 

compte du transport de masse et des interactions eau/roche, il faudrait étudier le milieu sur 

plusieurs échelles de grandeur allant de la mesure microscopique à macroscopique de différent 

paramètres comme la porosité, la perméabilité...etc.  En pratique, une caractérisation précise du 

milieu est très difficile à cause principalement des limites imposées par les différentes méthodes de 

mesures et d’autre part par le coût important qu’entraîne une telle caractérisation quantitative. Pour 

modéliser le système, la notion de volume élémentaire représentatif (V.E.R) est alors utilisée, c'est-à-

dire qu’on se place à une certaine échelle et que l’on considère que les valeurs mesurées sur un 

certain volume poreux sont représentatives de l’ensemble du milieu. Cette approximation 
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correspond en réalité à un changement d’échelle qui a pour effet de moyenner et homogénéiser les 

propriétés du milieu le rendant ainsi continu. 

 

 Grandeurs physiques caractéristiques du milieu poreux 5.1.2

Plusieurs grandeurs physiques permettent de caractériser le milieu poreux à l’échelle du VER. Ces 

paramètres interviennent dans la quantification des phénomènes de transport de masse. 

- La porosité : 

La porosité totale ωt correspond au rapport du volume de fluide sur le volume total : 

    
             

            
 (eq.IV-39)  

 

La porosité cinématique ωc se définit comme la fraction de la porosité où l’eau libre peut circuler : 

    
          

            
 (eq.IV-40)  

 

Cette porosité dépend fortement de la structure du réseau poreux et de son interconnexion. Elle va 

également être le siège du transport par convection et de la dispersion cinématique. Par opposition à 

la porosité cinématique, la porosité de diffusion est la fraction de porosité occupée par l’eau liée, 

adsorbée à la surface des minéraux ou présente dans les bras morts du réseau. 

    
         

            
 (eq.IV-41)  

 

Les mesures de porosité par saturation du milieu poreux (ω) donnent une valeur de porosité 

représentant la somme de la porosité connectée et de diffusion. Celle-ci est fortement dépendante 

de l’échelle à laquelle est faite la mesure particulièrement dans un milieu fissuré (Drogue, 1988). 

- La perméabilité intrinsèque (k) 

Elle traduit la capacité du milieu poreux à laisser circuler les fluides. Elle est caractéristique du milieu 

poreux, indépendante des propriétés du fluide (viscosité, masse volumique) et est généralement 

exprimée en m2 ou en Darcy (1 Darcy = 0.987×10-12 m2). Sa valeur est généralement anisotrope 

identique dans les trois dimensions de l’espace, on parle alors de tenseur de perméabilité  ̿. 

La géométrie des pores ou des fissures et surtout leur connexion contrôle fortement les valeurs de la 

perméabilité. Pour cette même raison, la perméabilité intrinsèque est très sensible au facteur 

d’échelle (Schulze-Makuch et al., 1999), en particulier pour les roches fissurées. 
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- La surface réactive (m2 kg-1
H2O)  

Il s’agit d’un paramètre très important dans la détermination des vitesses de dissolution par les lois 

cinétiques (Cf. paragraphe 3.1.). 

 

 Loi de Darcy 5.2

La loi de Darcy régit l'écoulement stationnaire d'un fluide incompressible  au travers d'un milieu 

poreux sous l’effet d’un gradient hydraulique : 

      ⃗    ⃗     ̿  
  

 
 (eq.IV-42)  

 

Avec Q étant le débit exprimé en m3 an-1, A la surface de la roche soumise à l’écoulement (m2) et  ⃗  la 

vitesse de Darcy (mH2O an-1). Le gradient hydraulique ΔH/L est la différence des hauteurs 

piézométriques en amont et en aval (exprimée en m) et L est la longueur de la roche soumise à 

l’écoulement.  ̿ est la conductivité hydraulique (m an-1) quantifiant la capacité d’un aquifère à laisser 

circuler un fluide sous l’effet d’un gradient hydraulique. Elle est exprimée sous forme tensorielle car 

généralement anisotrope. Celle-ci dépend d’une part des caractéristiques du milieu poreux 

notamment de la perméabilité intrinsèque mais également des caractéristiques du fluide (viscosité et 

masse volumique) : 

  ̿  
     ̿

 
 (eq.IV-43)  

 

μ correspondant à la viscosité dynamique du fluide (kg m-1 s-1), ρ à la masse volumique du fluide et g 

à l’accélération de la gravité (m s-2). 

A partir de la valeur de la vitesse de Darcy, il est possible de définir la vitesse d’écoulement moyenne 

du fluide v (m an-1) à l’échelle du VER dans la porosité cinématique (considéré isotrope) par la 

relation : 

    
 ⃗ 

  
 (eq.IV-44)  

 

 Le transport de masse  5.3

Le transport de masse dans le code KIRMAT intègre la convection, la diffusion moléculaire et la 

dispersion cinématique. Ces fonctions requièrent  le découpage du système étudié en mailles dont 

les propriétés physicochimiques doivent être fixées par l’utilisateur.  
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 Effet du maillage 5.3.1

L’introduction du transport de masse nécessite de décrire physiquement les dimensions des mailles 

modélisées. Leurs sections (m2)  doivent être identiques sur tout le profil mais leurs longueurs (m) 

peuvent être variables. Le choix du maillage dans la discrétisation de l’espace est important. Celui-ci 

contrôle directement la résolution spatiale de la formation d’un éventuel front d’altération. La 

subdivision du profil a donc intérêt à être aussi fine que possible. Cependant en pratique, le choix du 

maillage est le plus souvent issu d’un compromis entre le degré de résolution et le temps de calcul 

généré par cette résolution. D’autre part, dans le cas de deux mailles consécutives de même section 

mais de longueurs différentes, une dilution plus importante dans la maille la plus grande est à 

prévoir, la quantité d’éléments apportée par le transport restant le même (Marty, 2006). 

 

 La convection 5.3.2

La convection se définit par le déplacement des solutés sous l’influence du mouvement de l’eau. Ce 

transport ne concerne que les éléments contenus dans la porosité cinématique (ωc). Le flux massique 

convectif d’un élément chimique dissous est donné par l’expression : 

  ⃗⃗         ⃗  (eq.IV-45)  

 

Avec  ⃗⃗ conv le flux convectif (mol m-2 an-1), C la concentration moyenne de l’élément dissous (mol m-3) 

et  ⃗  la vitesse de Darcy (mH2O an-1). Soit pour un volume élémentaire représentatif (VER) : 

     (   ⃗ )     
  

  
 (eq.IV-46)  

 

Dans un système unidimensionnel (KIRMAT), le long d’un axe x parallèle à l’écoulement et normale à 

la surface S de la maille et pour une vitesse de Darcy constante, on obtient alors l’équation suivante : 

    
  

  
    

  

  
 (eq.IV-47)  

 

 La dispersion cinématique 5.3.3

La dispersion cinématique est engendrée par l’hétérogénéité du champ de vitesses réel par rapport à 

la valeur moyenne v définie à l’échelle du VER. La dispersion cinématique s’applique à la fraction 

mobile du fluide présent dans la porosité cinématique. A l’échelle microscopique, à l’intérieur d’un 

capillaire, la distribution des vitesses n’est pas uniforme. Elle est maximale au centre du capillaire, les 

forces d’attraction du solide étant minimales et inversement au bord du capillaire. A une plus grande 

échelle, la géométrie du réseau poreux fait que le trajet du fluide n’est pas rectiligne mais variable 

entraînant un étalement longitudinal (dispersion longitudinale) et transversal (dispersion 

longitudinale) du champ des vitesses microscopiques locales.  
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Le flux de dispersion cinématique s’exprime par : 

  ⃗⃗         ̿          (eq.IV-48)  

 

Sur le volume du VER : 

    ( ̿         )       
  

  
 (eq.IV-49)  

 

 ̿ est le tenseur de dispersion cinématique, dans les trois directions de l’espace x, y, et z : 

  ̿  |

    
    
    

| (eq.IV-50)  

 

DL et DT étant respectivement le coefficient de dispersions longitudinale et transversale par rapport à 

l’écoulement. 

Dans une direction de l’espace x, normale à la surface S d’un volume élémentaire et parallèle à 

l’écoulement on obtient : 

    
   

   
    

  

  
 (eq.IV-51)  

 

Les valeurs des coefficients DL et DT dépendent du module de la vitesse de Darcy : 

       | | et        | | (eq.IV-52)  

 

Avec αL et αT les coefficients de dispersion cinématique intrinsèque également nommés dispersivité 

longitudinale et transversale. Ils ont la dimension d’une longueur (m). Ce sont des paramètres 

caractéristiques du milieu poreux au même titre que la perméabilité intrinsèque k. La dispersivité est 

également très sensible à l’échelle de mesure (Gelhar et al., 1992). 

 

 La diffusion moléculaire 5.3.4

Du fait de l’agitation moléculaire, un ion tend à se déplacer du milieu où il est le plus concentré vers 

le milieu où il est le moins concentré, entraînant ainsi une homogénéisation de la concentration de 

l’élément dans le système. D’après la seconde loi de Fick, la diffusion moléculaire peut se traduire 

par la relation : 

  ⃗⃗                  (eq.IV-53)  
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Avec Фdiff le flux généré par la diffusion moléculaire et D0 le coefficient de diffusion moléculaire en 

eau libre. Ce dernier dépend de la nature de l’ion, de la température, de la pression et de la 

composition de la solution. Dans le milieu poreux, la présence de matrice entraîne un ralentissement 

de la diffusion moléculaire. Le coefficient de diffusion moléculaire effective (D) est donc plus faible 

que celui en eau libre (D0).  

Ces deux coefficients de diffusion sont  notamment reliés par la tortuosité du milieu poreux (τ) (sans 

unité) d’après Berner (1980) : 

 
 

  
 

 

  
 (eq.IV-54)  

 

Le flux d’éléments transportés par diffusion (Фdiff) en milieu poreux est défini par :  

                             ⃗⃗                    (eq.IV-55)  

 

Pour un volume élémentaire représentatif : 

                                                
  

  
 (eq.IV-56)  

 

La diffusion moléculaire agit à la fois dans la porosité cinématique (ωc) et la porosité de diffusion (ωd 

= ωt - ωc). Gérard (1996) fait intervenir les deux porosités dans les équations de transport de masse 

considérant des coefficients effectifs D1 et D2 différents : 

                                                                       
   

  
         

   

  
 (eq.IV-57)  

 

Avec D1 et C1 le coefficient de diffusion et la concentration de l’élément dans la porosité 

cinématique, D2 et C2 étant le coefficient de diffusion et la concentration dans la porosité de 

diffusion. De plus, en première approximation la tortuosité des deux porosités est considérée comme 

identique signifiant que D1 et D2 sont égaux, désigné D par la suite. Gérard (1996) en déduit la 

relation : 

                                                                          
   

  
     

   

  
 

   

  
  (eq.IV-58)  

 

Sous forme différentielle en considérant la diffusion moléculaire dans une seule direction de l’espace 

x, parallèle à l’écoulement : 

                                 
    

   
      (

    

   
 

    

   )     
   

  
     

   

  
 

   

  
  (eq.IV-59)  
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 Flux total transporté 5.3.5

Le flux total transporté d’un élément conservatif ФT se traduit par la somme des effets des différents 

mécanismes de transport (Gérard, 1996): 

                             ⃗⃗    ⃗⃗       ⃗⃗       ⃗⃗      (eq.IV-60)  

 

Pour une direction de l’espace (x), parallèle à l’écoulement et orthogonale à la surface S du VER, avec 

une vitesse de Darcy V, l’expression du flux total également appelé équation de convection 

dispersion devient : 

                               (
    

   )            (
    

   )    
   

  
    

   

  
         

   

  
 (eq.IV-61)  

 Avec : 

               (eq.IV-62)  

 

 Principe du modèle KIRMAT 5.4

Afin de résoudre les équations définissant le bilan du transport de masse et le bilan du flux 

géochimique, un découpage dans le temps et dans l'espace est nécessaire. Le profil est donc divisé 

en un ensemble de mailles (ou volume élémentaire représentatif) définies par leur longueur et leur 

section. Un ensemble de mailles contigües identiques peut être regroupé en une zone. Les 

paramètres fournis à KIRMAT peuvent ainsi être globaux (sur tout le profil) ou locaux (sur toutes les 

mailles d'une zone). Les conditions initiales en tout point de l'espace et les conditions aux limites 

doivent également être définies. La résolution de l’équation de convection dispersion est effectuée 

par une approche directe et une méthode numérique Eulérienne des différences finies (Gérard, 

1996). Le modèle intègre les lois cinétiques de dissolution/précipitation mais garde la possibilité de 

traiter les phases minérales précipitées à l’équilibre thermodynamique. Les équations de bilan entre 

les réactions chimiques et celles du transport de masse associées sont résolues grâce à un algorithme 

à un pas, c’est-à-dire que les deux flux sont résolus simultanément. A l'intérieur d'une maille, une 

double perturbation de l'équilibre peut avoir lieu, induite par le transport de masse et/ou par 

réaction géochimique (dissolution et/ou précipitation). KIRMAT calcule alors la variation de quantité 

pour chaque élément (Fig. IV-3). 
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Fig. IV-3  : Représentation schématique de la perturbation dans le modèle KIRMAT (Gérard, 1996). Dans une 

maille M et pour un élément e, l’accumulation dans le fluide Δme/Δt est égale à la somme entre le flux 

géochimique        
     et la différence des flux entrant et sortant            

                
               

   . 

Pour une maille M, la perturbation s’exprime par l’équation : 

                            
   

  
           

              
    (eq.IV-63)  

 

Avec     (mole kgH2O
-1) la variation de la concentration d’un élément chimique e, αe le coefficient 

stœchiométrique de l’élément e,       
   (mol kg-1

H2O T-1) est le flux géochimique et           
    (mol 

kg-1
H2O T-1) la différence entre le flux sortant             

    et entrant            
   par unité de temps. 

 

 Effets en retour  5.5

Le code KIRMAT a l’avantage d’intégrer un certain nombre d’effets en retour permettant de suivre 

l’évolution de différents couplages se déroulant durant les interactions eau/roche. 

 Evolution de la porosité 5.5.1

La dissolution et/ou la précipitation des minéraux au cours du temps va engendrer une variation du 

bilan volumique à l’intérieur d’une maille donnée. Pour quantifier cette modification, la variation du 

bilan volumique relatif pour un kilogramme d’eau (ΔBVR, m3 kg-1
H2O) est calculée pour un incrément n, 

faisant le différence entre les volumes précipités et dissous (Gérard, 1996). La valeur de la variation 

absolue est ensuite obtenue à partir de la masse d’eau dans la maille considérée et donc à partir de 

la porosité de l’incrément précédant : 

                                
      

                   (eq.IV-64)  

 

Où ΔBva est le bilan volumique absolu (m3), S la surface de contact de la maille avec les mailles 

adjacentes (m2), Δx correspond au pas d’espace et ω la porosité. La nouvelle valeur du bilan 

volumique absolu est obtenue par : 
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  (eq.IV-65)  

 

Enfin la nouvelle porosité est calculée à partir de la porosité de l’incrément n-1 : 

                                 [
                 

 

    
] (eq.IV-66)  

 

 Evolution de la perméabilité intrinsèque 5.5.2

La relation utilisée dans le code KIRMAT qui relie la perméabilité intrinsèque (k, m2) à différents 

paramètres caractéristiques du milieu poreux comme la porosité est une équation de type Carman-

Kozeny d’après (Guéguen and Palciauskas, 1992) : 

                              
  

  
 (

  

         
 ) (eq.IV-67)  

 

Où C0 est la constante expérimentale de l’équation Carman-Kozeny ; elle est calculée dans le modèle 

à partir de la perméabilité intrinsèque initiale fournie par l’utilisateur. Ss est la surface spécifique du 

milieu poreux par unité de volume du solide (m-1).  

Cette équation est modifiée par Gérard (1996) remplaçant la tortuosité par son expression en 

fonction de la porosité et du facteur de cimentation C (sans unité). A l’incrément n, l’équation 

suivante est alors utilisée : 

                                  [       (
  

         
 )]

 

 (eq.IV-68)  

 

Il est intéressant de noter que le calcul de la nouvelle perméabilité dépend essentiellement de 

l’évolution de la porosité du milieu  et donc des différentes interactions eau/roche. 

La surface spécifique est initialement déterminée à partir de la somme des surfaces réactives des 

différents minéraux  présent dans la maille. 

                               
   

   
∑  

         (eq.IV-69)  

 

Sm, la surface réactive est exprimée en m2 kg-1
H2O et la masse volumique ρ en kg m-3. 
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 Evolution de la vitesse de Darcy 5.5.3

Un effet en retour sur la vitesse de Darcy peut également être appliqué grâce à la variation de la 

perméabilité au cours du temps. La valeur minimale de la perméabilité parmi celles calculées sur 

l’ensemble du profil à l’incrément n est retenue pour calculer la nouvelle vitesse de Darcy : 

                                 
       

    (
     
 

     
   ) (eq.IV-70)  

 

L’évolution de la vitesse de Darcy modifiera le flux apporté par le transport. Une diminution de sa 

valeur peut entraîner une arrivée à l’équilibre des phases minérales primaires ou secondaires plus 

rapidement dans le profil. Inversement, si la vitesse d’écoulement du fluide augmente les phases 

minérales auront tendance à s’éloigner de l’équilibre.  

 

 Evolution de la surface réactive 5.5.4

L’évolution de la surface réactive au cours du temps est un paramètre important puisqu’elle 

intervienne dans la détermination des vitesses de dissolution des phases minérales et contrôle donc 

en partie le flux géochimique. Dans le modèle KIRMAT, (Gérard, 1996) propose d’estimer la variation 

de la surface réactive d’un minéral à partir de  la variation de la proportion volumique du minéral et 

de l’évolution de la porosité : 

                                    (
    

  )  (
  

    )

   

 (eq.IV-71)  

 

Avec X la fraction volumique d’un minéral par unité de volume de roche et S la surface réactive (m2 

kg-1
H2O). 

Dans le cas d’une diminution de la fraction volumique d’un minéral au cours du temps (Xn < Xn-1) 

engendrée par exemple par sa dissolution combinée à une ouverture de la porosité au cours du 

temps (ωn > ωn-1), la surface réactive du minéral va avoir tendance à diminuer. 

 

 Conclusion 6.

Le code de calcul KIRMAT combine à la fois les équations de dissolution/précipitation contrôlant le 

flux géochimique et les équations de transport de masse intégrant la convection, la diffusion 

moléculaire et la dispersion. Il permet non seulement de suivre l’évolution de la composition 

chimique des eaux le long d’un trajet dans une certaine roche, mais il fournit également une analyse 

qualitative et quantitative des différentes transformations minéralogiques pouvant intervenir dans 

les processus d’altération. Basé sur cette quantification, l’évolution de la porosité est recalculée pour 

chaque incrément de calcul. Différents effets en retour sur la perméabilité intrinsèque, la vitesse de 
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Darcy et les surfaces réactives des minéraux qui sont étroitement liées à la porosité peuvent 

également être pris en compte dans les différentes simulations. Les modèles hydrogéochimiques 

comme KIRMAT sont donc des outils pertinents pour essayer de mieux comprendre les variations de 

la composition chimique des eaux notamment à l’échelle d’un bassin versant car ils donnent 

directement accès  aux différents couplages qui existent entre la dissolution des minéraux primaires, 

la précipitation des phases secondaires comme les argiles et le transport. Une telle modélisation 

nécessite à la fois une bonne connaissance de la composition chimique des eaux du bassin mais 

également une bonne caractérisation minéralogique et des propriétés physiques de la roche. 
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 Introduction  1.

Dans l’optique de la modélisation des eaux de forages et des eaux de sources, la caractérisation de la 

composition chimique des eaux ainsi que la caractérisation de la minéralogie et des propriétés 

physiques de la roche est indispensable. Dans le cadre cette étude, la caractérisation minéralogique 

du granite s’appuie essentiellement sur l’analyse minéralogique par diffraction des rayons X ainsi que 

sur l’analyse de la composition chimique de la roche totale de 15 échantillons qui ont été prélevés le 

long des deux forages carotté F-HUR et F-HEI (11 proviennent du forage F-HUR et 4 du forage F-HEI). 

Sur la base de ces analyses et celles de la composition chimique des minéraux séparés effectuées lors 

d’études antérieures (Gagny, 1968; Wyns, 2012), la quantification des assemblages minéralogiques a 

pu être déterminée grâce à un calcul de norme (chapitre II). Le résultat des analyses chimiques et du 

calcul de norme est présenté dans ce chapitre ainsi que différents paramètres physiques 

caractérisant la roche comme la porosité et la perméabilité. Ces mesures ont été effectuées sur une 

série différente d’échantillons dans le cadre du programme "Caractérisation par forages d'aquifères 

de socle dans les Vosges".  

La caractérisation de la composition chimique des eaux des forages a déjà été en partie abordée dans 

le chapitre II, cependant les variations temporelles et spatiales des eaux profondes n’ont pas été 

étudiées en détails. Cette analyse sera complétée par des tests de saturation des différents minéraux 

identifiés dans les échantillons carottés. 

Enfin, grâce aux valeurs de perméabilité mesurées le long des forages, une modélisation 

hydrologique simple a pu être construite pour contraindre au premier ordre les flux d’eau à l’échelle 

du bassin versant.  

 

 Caractérisation du granite à partir des échantillons carottés 2.

 Le profil F-HUR 2.1

Aucune analyse de la composition chimique du grès n’a été effectuée. Seul des mesures de porosité 

et de perméabilité intrinsèque ont été réalisées au niveau de cette couche. Comme attendu pour ce 

type de roche sédimentaire, la porosité est relativement élevée avec une valeur moyenne de 15.8 %  

± 3.4 pour 9 échantillons. La perméabilité intrinsèque mesurée pour deux échantillons est également 

relativement élevée, comprise entre 1.22×10-14 et 6.53×10-14 m2 (ANNEXE 2a). 

Dans le cas des roches granitiques, la composition chimique des échantillons est relativement 

contrastée le long du profil F-HUR. Selon l’élément chimique considéré, les variations observées avec 

la profondeur sont également très différentes (Fig. V-1). Les concentrations des éléments 

relativement immobiles comme le Ti ou le Zr sont globalement homogènes sur les 140 premiers 

mètres contrastant avec les échantillons les plus profonds (F-HUR50 et F-HUR53) qui sont 

caractérisés par des concentrations beaucoup plus faibles. Cette différence s’explique par la 

présence d’un granite au faciès légèrement différent du granite porphyroïde et identifié comme 

étant un granite à grain fin par (Wyns, 2012).  
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Figure V-1 : composition chimique des roches carottées le long des forages F-HUR et F-HEI en fonction de la 

profondeur qui sépare les échantillons de la limite entre la couche de grès et de saprolite. La couche de grès 

étant d’une épaisseur différente pour les deux forages,  la profondeur de référence de valeur nulle est définie 

par la limite entre la couche de grès et de saprolite afin de rendre comparable la profondeur des échantillons 

des deux forages. 
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Les concentrations des éléments plus mobiles comme le calcium, le magnésium et le sodium 

normalisées au titane sont les plus faibles dans l’arène granitique comparée au granite porphyroïde 

suggérant un appauvrissement de ces éléments dans cette couche (Fig. V-1). A l’inverse, l’arène 

granitique est enrichie en fer et dans une moindre mesure en aluminium et silice par rapport au 

granite porphyroïde. La saprolite montre donc une nette différenciation chimique avec le granite 

porphyroïde. Dans le détail, la saprolite est également caractérisée par une nette évolution de la 

composition chimique en fonction de la profondeur ce qui se traduit dans la quantification de 

l’assemblage minéralogique (Tableau V-1). Le calcium est complètement lessivé dans la partie 

supérieure de la saprolite. La norme ne permet plus de faire apparaître des minéraux  contenant du 

calcium comme l’amphibole ou l’anorthite qui sont présents dans le granite porphyroïde. La fraction 

volumique des minéraux primaires comme l’apatite, le feldspath et la biotite augmente avec la 

profondeur avant de se stabiliser autour de valeurs proches de celles du granite porphyroïde. 

Parallèlement à ces variations, la fraction volumique des phases secondaires comme les oxydes de 

fer, la kaolinite et l’illite diminue avec la profondeur. La fraction volumique de la smectite est quant à 

elle faible au sommet du profil et tend à augmenter en profondeur. Seules les teneurs en sodium 

sont constantes tout le long du profil ce qui se traduit dans le calcul de la norme par une fraction 

volumique de l’albite constante mais relativement faible par rapport aux valeurs du granite 

porphyroïde (Tableau V-1 et V-2). Bien que seuls deux échantillons aient été mesurés dans la 

saprolite, la porosité est bien supérieure à celle du granite, diminuant vers la profondeur de 16.5 %  à 

10.6 % (ANNEXE 2a). En accord avec les observations macroscopiques et minéralogiques (Wyns, 

2012), les résultats obtenus suggèrent que la composition chimique et minéralogique de la saprolite 

est le résultat d’une altération relativement intense du granite porphyroïde sous-jacent incluant une 

illitisation significative des feldspaths et de la biotite dans les premiers mètres du profil. La 

composition minéralogique du granite porphyroïde du Ringelbach recalculée (Tableau V-2) est très 

similaire à celle calculée pour le granite des crêtes par (Gagny, 1968) avec cependant une fraction 

volumique du quartz plus élevée et une fraction volumique de l’amphibole globalement plus faible 

(Tableau V-2). Le rapport des fractions volumiques Anorthite/Albite, c’est-à-dire les rapports des 

deux pôles de la solution solide du plagioclase varient entre 5 % et 30 % ce qui est également 

cohérent avec les estimations de (Gagny, 1968). Le long du profil, les fractions volumiques du 

feldspath, du quartz, de la biotite et de l’albite ne varient pas significativement contrairement aux 

minéraux contenant du calcium comme l’anorthite et l’amphibole. Cette variabilité peut être 

partiellement induite par l’incertitude liée au calcul de la norme et notamment à la proportion réelle 

de dolomite présente dans roche qui a été fixée arbitrairement à 1 %. Enfin, l’analyse des fractions 

fines par diffraction des rayons X (ANNEXE 2b) indique également la trace d’argiles essentiellement 

de type illite et smectite qui n’ont pas pu être prises en compte dans le calcul de norme ce qui 

pourrait expliquer le léger excès d’aluminium observé pour la plupart des échantillons. 
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Depth 

(meters)  
QUARTZ  K-FELDSPAR  ALBITE  BIOTITE  AMPHIBOLE  ANORTHITE  APATITE  

IRON 

OXIDE  
KAOLINITE  ILLITE  SMECTITE  Ti0

2 
 TOTAL  

F-HUR 17  28.27  32.4  16.6  5.6  9.6  0.0  0.0  0.2  3.4  3.7  27.0  1.6  0.3  100.0  

F-HUR 21  35.75  27.6  29.4  6.1  15.6  0.0  0.0  0.3  1.4  2.3  15.9  1.3  0.2  100.0  

F-HUR 24  43.81  29.5  26.8  5.7  15.0  0.0  0.6  1.3  0.9  0.3  10.8  9.1  0.1  100.0  

 

Tableau V-1 : résultats du calcul de norme des échantillons  prélevés dans la couche de saprolite le long du forage F-HUR.  

 

 

Depth 

(meters)  
QUARTZ  K-FELDSPAR  ALBITE  BIOTITE  AMPHIBOLE  ANORTHITE  APATITE  

IRON 

OXYDE  
DOLOMITE  Al

2
O

3
  TiO

2
  MgO  TOTAL  An/Ab  

F-HUR 26  50.97  25.2  27.2  14.8  20.7  2.1  6.6  1.4  0.2  1.0  0.8  0  0  100.0  30.72  

F-HUR 29  63.21  22.8  27.0  19.9  19.5  4.5  3.3  1.4  0.1  0.0  1.5  0  0  100.0  14.37  

F-HUR 33  77.39  26.3  26.9  19.9  19.7  2.2  0.5  1.3  0.0  1.0  2.1  0  0  100.0  2.33  

F-HUR 36  89.96  29.2  30.6  13.0  18.7  1.6  2.2  1.3  0.4  1.0  2.0  0  0  100.0  14.35  

F-HUR 41  105.25  26.9  31.3  15.5  20.5  0.0  0.9  1.4  0.7  0.0  2.3  0  0.5  100.0  5.48  

F-HUR 46  123.02  26.3  24.7  18.9  18.3  5.7  1.5  1.3  0.1  1.0  2.2  0  0  100.0  7.18  

F-HUR 53  148.53  31.0  31.4  25.8  3.5  0.0  5.5  0.1  0.5  1.0  1.1  0.1  0  100.0  17.44  

 

Tableau V-2 : résultats du calcul de norme des échantillons de granite prélevés le long du forage F-HUR.  
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Depth 

(meters) 
QUARTZ 

K-

FELDSPAR 
ALBITE BIOTITE AMPHIBOLE ANORTHITE APATITE 

IRON 

OXYDE 
ILLITE MONTMORILLONITE KAOLINITE TiO

2
 DOLOMITE CALCITE CaO TOTAL 

F-HUR 

38  
94.01  38.2  29.6  5.3  7.1  0.0  0.0  1.1  1.5  15.6  0.0  0.0  0.3  0  0  1.3  100.0  

 

Tableau V-3 : résultats du calcul de norme des échantillons prélevés dans la zone de brèche de faille dans le forage F-HUR. 

 

 

Depth 

(meters)  
QUARTZ  K-FELDSPAR  ALBITE  BIOTITE  AMPHIBOLE  ANORTHITE  APATITE  

IRON 

OXYDE  
DOLOMITE  CALCITE  MnO  TOTAL  An/Alb  

F-HUR 50  139.35  16.6  19.7  12.1  4.5  0.0  4.5  0.1  0.6  19.9  21.5  0.4  100.0  27.3  

 

Tableau V-4 : résultats du calcul de norme des échantillons prélevés au niveau d’une géode de calcite dans le granite fin du forage F-HUR. 

 

 

Depth 

(meters) 
QUARTZ 

K-

FELDSPAR 
ALBITE BIOTITE AMPHIBOLE ANORTHITE APATITE 

IRON 

OXYDE 
ILLITE MONTMORILLONITE KAOLINITE TiO

2
 DOLOMITE CALCITE P2

0
5
 TOTAL 

F-HEI 1  101.99  20.6  35.6  9.1  5.0  0.0  0.0  1.2  1.0  5.6  16.0  0.0  0.4  1.0  4.3  0.0  100.0  

F-HEI 5  117.00  25.6  39.8  6.0  5.3  0.0  0.0  1.6  2.1  19.2  0.0  0.0  0.5  0.02  0.0  0.0  100.0  

F-HEI 7  128.02  29.0  35.2  5.6  1.8  0.0  0.0  1.0  1.7  22.3  0.0  1.4  0.6  1.0  0.0  0.3  100.0  

F-HEI12  146.25  30.4  31.8  6.0  1.3  0.0  0.0  0.6  0.8  23.9  0.0  2.6  0.6  1.0  0.0  0.9  100.0  

 

Tableau V-5 : résultats du calcul de norme des échantillons prélevés le long du forage F-HEI.
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La valeur moyenne de la porosité mesurée dans le granite porphyroïde est de 2.65 % ± 1.71 avec un 

minimum de 0.51 % et un maximum de 7.2 % (ANNEXE 2a). La perméabilité intrinsèque est 

exponentiellement corrélée avec la porosité dans le profil F-HUR (r2 = 0.80). Les valeurs mesurées 

sont très variables s’étalant sur plusieurs ordres de grandeur de 6.95×10-23 jusqu’à 2.85×10-16 m2 avec 

une valeur moyenne de 9.71×0-17 m2 (ANNEXE 2a). 

Les échantillons F-HUR 38 et F-HUR 50 respectivement prélevés dans une zone de brèche et dans une 

zone minéralisée présentent des caractéristiques distinctes comparées au granite porphyroïde. Dans 

la zone minéralisée, le granite peut contenir jusqu’à 40 % de carbonates d’après le calcul de norme 

(Tableau V-4). Les observations macroscopiques indiquent que ces minéraux colmatent le réseau de 

fractures (Wyns, 2012). La zone de brèche est appauvrie en certains éléments mobiles (Mg, Na) mais 

également enrichie en silice et en potassium par rapport au granite porphyroïde (Fig. V-1). Cela 

explique l’importance de la fraction volumique du quartz et les faibles valeurs trouvées pour l’albite 

et la biotite (Tableau V-3).  

 

 Le profil F-HEI 2.2

Le granite échantillonné le long du profil F-HEI correspond au même granite que le granite 

porphyroïde du forage F-HUR (Wyns, 2012). Cela est confirmé par le spectre étendu des terres rares 

normalisé à la croûte continentale qui est identique pour les deux séries d’échantillons (Fig. V-2). 

 

Figure V-2 : spectre des terres rares étendu normalisé à la croûte continentale (Taylor and McLennan, 1985) 

pour les échantillons prélevés le long du forage F-HUR (à gauche). Les figurés noirs représentent le granite 

porphyroïde, en gris les échantillons prélevés dans la saprolite, en rouge l’échantillon prélevé dans la brèche de 

faille (F-HUR 38) et en bleu l’échantillon prélevé au niveau de la géode de calcite (F-HUR 50). A droite, les 

échantillons de granite porphyroïde fissurés et altérés prélevés dans le forage F-HEI. 

 

Cependant, d’après les observations microscopiques et macroscopiques, le granite prélevé dans le 

forage F-HEI est beaucoup plus altéré et fracturé que le granite du forage F-HUR (Fig. II-2). En accord 

F-HUR F-HEI 
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avec ces observations, la porosité mesurée est d’une part significativement plus élevée avec une 

valeur moyenne de 9.11 % ± 4.16. La seule valeur de perméabilité mesurée (2.15×10-15 m2) est 

également supérieure à celles du granite F-HUR.  D’autre part, les concentrations de Na, Ca, et Mg et 

les rapports de ces concentrations normalisées au titane sont plus faibles dans le granite F-HUR (Fig. 

V-1). Cette différence suggère un appauvrissement de ces éléments confirmant ainsi l’idée d’un 

lessivage plus ou moins important par l’action des processus d’altération. Les fractions volumiques 

calculées pour les minéraux primaires comme la biotite et l’albite sont donc logiquement plus faibles 

comparées à celles du granite porphyroïde moins altéré du forage F-HUR (Tableau V-5). De plus, 

d’autres minéraux comme l’amphibole et l’anorthite ne peuvent pas être formés par le calcul de 

norme. A l’inverse, la concentration du K et du rapport K/Ti est plus élevée dans le granite F-HEI, 

expliquant la proportion volumique de feldspath potassique relativement importante. La fraction 

volumique des argiles (illite, smectite et kaolinite) est importante puisqu’elle représente environ 20 

% du volume total de la roche. Enfin, bien que la dolomite soit un minéral très réactif, celle-ci est 

détectée par la diffraction des rayons X et présente dans le granite F-HEI. 

 

 Caractérisation de la composition chimique des eaux de forages 3.

Plusieurs campagnes de prélèvement ont été effectuées depuis 2006 jusqu’en 2010 (Chapitre II). 

Dans le cas des eaux du forage F-HUR, des eaux diluées injectées dans le puits pendant le forage 

semblent encore impacter la composition chimique pour les premières dates d’échantillonnage. De 

ce fait, les eaux présentées dans ce chapitre sont uniquement des eaux prélevées après une vidange 

complète des puits où toute trace de pollution résiduelle est écartée. Dans le cas du forage F-HEI, les 

premières analyses des eaux ont montré une forte pollution liée à la fuite de laitier pendant les 

opérations de forage, le pH des eaux allant jusqu’à une valeur de 11. Seuls les échantillons prélevés 

en cours de long pompage et les échantillons les plus profonds sont donc considérés comme 

représentatifs d’une eau non polluée. L’évolution temporelle de l’ensemble des eaux de forages et la 

chronologie des différentes opérations effectuées dans les puits sont présentées en ANNEXE 1c et 

1d. 

 

 Les eaux de grès du forage F-HEI2 3.1

Tout comme les eaux de surfaces la composition chimique des eaux de forages est avant tout 

dépendante de la lithologie. Dans le puits F-HEI2 exclusivement creusé dans l’aquifère gréseux, les 

eaux de grès sont caractérisées par un pH légèrement acide variant de 6.3 à 6.7, une faible alcalinité 

entre 0.033 mmol L-1 et 0.066 mmol L-1 (Fig. V-3). Les caractéristiques chimiques de ces eaux sont très 

similaires à celle de la source SRV avec des concentrations faibles. La charge anionique est contrôlée 

par le chlorure et les sulfates alors que la charge cationique est contrôlée par le sodium. Les 

concentrations de P et de Fe sont en-dessous de leur limite de détection respective de 0.1 μmol L-1 et 

de 0.01 μmol L-1 (ANNEXE 3f). La concentration d’aluminium est à la limite du seuil de détection de 

0.07 μmol L-1.  
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Ces eaux diluées sont interprétées comme le résultat d’une faible interaction de l’eau de pluie avec 

des minéraux caractérisés par une faible altérabilité comme le feldspath potassique présent dans le 

grès ainsi que des minéraux comme l’anhydrite ou la barytine pouvant être présentes dans le 

colmatage des fissures (Chapitre III). 

 

 Les eaux du forage F-HUR  3.2

 Les éléments majeurs 3.2.1

Les eaux profondes granitiques (F-HUR et F-HEI) sont caractérisées par des valeurs de pH et 

d’alcalinités beaucoup plus élevées que les eaux de grès ainsi que les eaux des sources reflétant une 

plus forte intensité d’interaction eau/roche (Fig. V-3). Cependant, la composition chimique des eaux 

des deux forages est très contrastée.  

 

 

Figure V-3 : valeurs d’alcalinité en fonction du pH des eaux du bassin versant du Ringelbach. 

 

L’épaisseur de la couche de grès étant très différente pour les deux forages carottés (74 mètres dans 

le cas du profil F-HEI et seulement de 28 mètres dans le cas du profil F-HUR), la représentation des 

différentes concentrations mesurées est faite en fonction de la profondeur en considérant la limite 

entre le grès et l’arène comme la profondeur de référence de valeur nulle. Dans le cas des eaux 

prélevées dans le puits F-HUR les valeurs de pH, d’alcalinité et toutes les concentrations sont plus 

élevées que dans le forage F-HEI (Fig. V-4).   
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Figure V-4 : pH, alcalinité et concentrations des eaux de forages F-HUR et F-HEI en fonction de la distance par 

rapport à la limite entre la couche de grès et de saprolite. Les eaux du forage F-HEI sont essentiellement 

alimentées par une fracture à 131 mètres de profondeur (ou 57 mètres de la distance par rapport à la limite 

entre le grès et la saprolite). Les eaux prélevées pendant un pompage (carrés bleu) sont les eaux les plus 

représentatives de cette arrivée d’eau, elles ont donc été placées à une profondeur de 57 mètres. 
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D’une façon générale, les concentrations mesurées dans le puits F-HUR sont d’une part relativement 

stables dans le temps, les eaux étant prélevées tous les ans (2008, 2009 et 2010) et d’autre part 

stables le long de la colonne d’eau (5 échantillons étant prélevés à 5 profondeurs différentes) (Fig. V-

4). Ce forage étant relativement peu transmissif, ces résultats suggèrent une homogénéisation de 

l’eau le long de la colonne. Dans le détail, le pH mesuré est cependant caractérisé par une variabilité 

temporelle significative, les valeurs étant comprises entre 8.01 et 8.44.  

De plus, les eaux du 14/10/2008 montrent en général des variations de concentrations avec la 

profondeur légèrement plus marquées que pour les autres dates. Les eaux les plus profondes (à 92 et 

112 mètres) sont caractérisées par des concentrations en Ca, Mg, Na et SO4
2- ainsi que des valeurs de 

pH et d’alcalinité légèrement plus élevées que les eaux plus en surface. La concentration de silice 

mesurée est en revanche légèrement plus faible en profondeur. Enfin, les concentrations de 

phosphates et d’aluminium sont à la limite de la détection, comprises entre 0.2 et 0.55 μmol L-1 et 

celles de l’aluminium entre 0.07 et 0.7 μmol L-1  (ANNEXE 3f).  Les concentrations de Fe sont quant à 

elles sous la limite de détection. 

 

 Concentration traces (U, Sr) et isotopes 3.2.2

Les concentrations de Sr et U sont très contrastées selon le forage étudié (Fig. V-5). Les eaux du 

forage F-HUR présentent les concentrations les plus élevées. Les variations temporelles sont 

relativement faibles et les concentrations mesurées le long de la colonne d’eau tendent à être 

légèrement plus élevées en profondeur. Cette tendance se vérifie également pour le déséquilibre de 

l’uranium, les valeurs mesurées étant comprises entre 1.2 et 1.5 (Fig. V-5). A l’inverse, les valeurs du 

rapport isotopique du strontium comprises entre 0.713 et 0.714 sont légèrement plus faibles en 

profondeur par rapport aux eaux prélevées plus en surface (Fig. V-5). 

 

 Les eaux du forage F-HEI 3.3

 Les éléments majeurs 3.3.1

Dans le cas des eaux de forage F-HEI, la comparaison de la composition chimique des deux 

échantillons prélevés tour à tour à 140 mètres durant la campagne du 11/10/2010 indique une 

bonne reproductibilité (Fig. V-4). Seul le pH présente des variations significatives et semble sensible 

aux effets d’une perturbation des eaux liées à la méthode d’échantillonnage. Comparé aux valeurs 

des eaux du puits F-HUR, les valeurs du pH et de l’alcalinité (respectivement entre 7.5 et 7.7 et entre 

0.80 et 1.07 meq L-1) témoignent d’une intensité d’altération plus faible (Fig. V-3). Les concentrations 

mesurées sont également plus faibles comparées à celles des eaux du puits F-HUR et les variations 

temporelles sont globalement limitées excepté pour le potassium et les sulfates (Fig. V-3). Par 

ailleurs, la composition chimique des eaux prélevées à 140 mètres de profondeur est très proche des 

eaux prélevées pendant les opérations de pompages (Fig. V-4).  
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Figure V-5 : concentrations U, Sr et rapports isotopiques 
87

Sr/
86

Sr et 
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U/
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U des eaux de forages F-HUR et F-

HEI en fonction de la distance par rapport à la limite entre la couche de grès et de saprolite. Les eaux du forage 

F-HEI sont essentiellement alimentées par une fracture à 131 mètres de profondeur (ou 57 mètres de la distance 

par rapport à la limite entre le grès et la saprolite). Les eaux prélevées pendant un pompage (carrés bleu) sont 

les eaux les plus représentatives de cette arrivée d’eau, elles ont donc été placées à une profondeur de 57 

mètres en dessous de la limite grès/arène. 
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 Concentration traces (U, Sr) et isotopes 3.3.2

Les concentrations en Sr mesurées dans les eaux du forage F-HEI sont stables au  cours du temps tout 

comme les concentrations des éléments majeurs mais beaucoup plus faibles comparées à celles 

mesurées dans le forage F-HUR (Fig. V-5). Les rapports isotopiques du strontium sont légèrement 

plus élevés dans les eaux du forage F-HEI (valeurs comprises entre 0.7147 et 0.7155) que dans les 

eaux du forage F-HUR (Fig. V-5). 

Les concentrations d’uranium sont de l’ordre de 1 ppb seulement alors qu’elles atteignent près de 

200 ppb dans les eaux du forage F-HUR. Ce contraste s’observe également pour les rapports 

d’activités de l’uranium qui sont très proches de 1 dans le cas des eaux du forage F-HEI alors qu’ils 

varient entre 1.2 et 1.5 dans les eaux du forage F-HUR. Cette différence aussi bien au niveau des 

concentrations des éléments majeurs qu’au niveau des rapports d’activités de l’uranium est d’une 

part cohérente avec les différences minéralogiques observées. Le granite du forage F-HEI étant plus 

altéré comparé au granite du forage F-HUR, seul les minéraux les moins altérables sont encore 

présents fournissant une quantité moindre d’ion en solution. D’autre part le forage F-HEI étant 

beaucoup transmissif que le forage F-HUR en raison d’une fissuration plus importante, la vitesse de 

circulation des eaux et donc le temps de contact entre l’eau et la roche pourrait donc être un autre 

paramètre clé expliquant la variabilité de la composition chimique des eaux observées entre les deux 

forages.  

 

 Tests de saturation  4.

L’analyse de la composition chimique des eaux profondes permet d’effectuer des tests de saturation 

par rapport aux différents minéraux identifiés le long des profils carottés. Cette analyse est effectuée 

avec le logiciel KINDIS (Chapitre IV) et donne une première indication sur les l’état de saturation des 

minéraux par rapports aux eaux des forages. De plus, grâce aux mesures du pH et de l’alcalinité des 

eaux, le logiciel KINDIS est en mesure de recalculer la pression partielle de CO2 dans l’eau. 

 

 Paramètres utilisées 4.1

 Composition chimique des eaux 4.1.1

Pour chaque échantillon, les concentrations des eaux décrites précédemment sont entrées dans le 

code de calcul KINDIS. Un certain nombre de variables introduites dans le logiciel KINDIS présentent 

néanmoins des incertitudes plus ou moins importantes. Il s’agit notamment des concentrations 

d’aluminium et de fer qui sont respectivement à la limite (≈ 10-7 mol L-1) et sous le seuil de détection 

des instruments de mesures. Dans un premier temps, les concentrations sont fixées à une valeur de 

10-7 mol L-1 pour l’aluminium et 10-10 mol L-1 pour le fer. La prise en compte de la concentration totale 

d’aluminium dans le logiciel KINDIS présente une incertitude supplémentaire. L’aluminium en 

solution est très facilement complexé et adsorbé sur les phases colloïdales notamment organiques 

(Srinivasan et al., 1999) Les eaux étant filtrées à 0.45 μm, la mesure de la concentration d’aluminium 
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total intègre donc l’aluminium dissous mais également l’aluminium adsorbé et complexé.Le logiciel 

KINDIS recalcule la spéciation de chaque espèce en solution à partir de la concentration totale. 

Cependant, il n’est pas en mesure de prendre en compte les interactions avec les colloïdes 

organiques. De ce fait, la prise en compte de la concentration d’aluminium mesurée peut engendrer 

une surestimation de la concentration d’aluminium dissous par le logiciel KINDIS. Enfin, le pH des 

eaux de grès oscillant entre 6.3 et 6.7 (ANNEXE 3a), un potentiel d’oxydoréduction de 250 mV est 

estimé, cette valeur étant caractéristique d’un milieu intermédiaire entre des eaux en contact avec 

l’atmosphère et des eaux  souterraines isolées (Garrels and Christ, 1967) Fig. V-6. Dans un second 

temps, l’influence de ces paramètres sur les indices de saturation des différents minéraux sera testée 

sur les eaux du forage F-HUR du 07/07/2009 (140 mètres de profondeur).  

 

 

Fig. V-6 : diagramme Eh/pH domaine de stabilité de l’eau à 1 atmosphère, situations de solutions aqueuses de 

milieux naturels modifiée de (Garrels and Christ, 1967). 

 

Tous les tests de saturation ont été effectués à une température de 10°C, la moyenne des 

températures de l’air enregistrées au niveau du bassin versant étant de 7.5°C avec une amplitude 

thermique annuelle de 15°C. De plus, les températures des eaux de sources captées sont également 

caractérisées par des valeurs comprises entre 7 et 10°C (ANNEXE 3g). 

 

 Minéraux et constantes thermodynamiques utilisées 4.1.2

Les minéraux testés ont été choisis dans la base de données commune de KINDIS et KIRMAT. Les 

minéraux sont sélectionnés afin que leur formule structurale corresponde au mieux à celle des 
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minéraux identifiés dans le granite des crêtes (ANNNEXE 2f). La formule structurale des minéraux 

utilisés et leur constante thermodynamique à 25°C sont présentées dans le tableau V-6. Le logiciel 

KINDIS recalcule les différentes constantes thermodynamiques à une température de 10°C par 

interpolation. 

 

Minéraux Formule Structurale Log K (25°C) 

Quartz SiO2 -3.999 
Albite NaAlSi3O8 -20.178 

Anorthite CaAl2Si2O8 -19.488 
Feldspath potassique KAlSi3O8 -23.192 

Biotite Si3AlFe1,5Mg1,5O10(OH)2K 9.482 
Trémolite Ca2Mg5Si8O22(OH)2 61.670 
Apatite Ca10(PO4)6(OH)2 -84.98 

Dolomite CaMg(CO3)2 -18.28 
Illite SI3.5AL2.3MG0.25O10(OH)2K0.6 -43.192 

Montmorillonite SI3.83AL1.84MG0.38O10(OH)2K0.4 -35.723 
Kaolinite Si2Al2O5(OH)4 -39.140 

Pyrophyllite Si4Al2O10(OH)2 -45.489 
Silice amorphe SiO2 -2.714 

Gibbsite Al(OH)3 -15.045 
Hématite Fe2O3 -4.323 
Anhydrite CaSO4 -4.390 

 

Tableau V-6 : formules structurales des différents minéraux utilisés et leur constante thermodynamique 

d’équilibre pour une température de 25°C.  

 

 Résultats 4.2

 Pression partielle de CO2 4.2.1

Quelles que soient les eaux de forages, la pression partielle de CO2 recalculée à partir du pH et de 

l’alcalinité de la solution est supérieure à celle de l’atmosphère dans la plupart des cas mais montre 

également une variabilité importante. Pour les eaux du forage F-HUR, les valeurs de pH sont 

significativement différentes d’une date à l’autre (Fig. V-4). La pression partielle de CO2 recalculée à 

partir de ce même pH indique une valeur trois fois supérieure à celle de l’atmosphère (autour de 10-3 

atm) pour les eaux de forages avec les pH les plus faibles (ANNEXE 4b). Pour les eaux de forages 

possédant les pH élevés, les valeurs de la pression partielle se rapprochent en revanche de celle de 

l’atmosphère. Sachant qu’un dégazage partiel de CO2 entraîne une augmentation artificielle du pH 

dans les eaux et que les mesures de pH ont été faites en laboratoire plusieurs jours après le 

prélèvement des échantillons, un dégazage du CO2 pourrait expliquer les variations de pH observées. 

Cette interprétation est en accord avec l’étude (Angeli, 2006) qui a montré l’effet du rééquilibrage de 

l’eau par rapport à l’atmosphère en mesurant l’évolution du pH d’une eau alcaline prélevée dans un 

ruisseau vosgien au cours du temps. Cette évolution se traduit par augmentation du pH au cours du 

temps. Dans ce cas, les échantillons du 07/07/2009 possédant les plus faibles pH sont 

potentiellement les eaux les moins affectées par un éventuel rééquilibrage du CO2. Ces eaux tout 
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comme pour une partie des eaux de grès, présentent une pression partielle supérieure à 

l’atmosphère. Du fait de la décomposition de la matière organique par les microorganismes dans les 

premiers mètres du sol, ce phénomène est bien connu pour les solutions de sol où la pression 

partielle de CO2 peut atteindre des valeurs 10 voire 100 fois supérieures à celles de l’atmosphère 

(Dobranskyte et al., 2006; Drever, 1994; Dupré et al., 1999). Bien que ces eaux contiennent du 

carbone organique dissous (entre 0.1 et 0.7 ppmC, ANNEXE 3a), il est plus surprenant d’observer des 

valeurs supérieures à l’atmosphère pour des eaux prélevées à plus de 100 mètres de profondeur. 

Néanmoins, la présence de microorganismes hétérotrophes dans ce type d’environnement a été 

démontré par de nombreuses études (Bougon et al., 2012; Griebler and Lueders, 2009; Jain et al., 

1997; Pedersen et al., 1997) et la dégradation de la matière organique par ces organismes pourrait 

constituer la source de carbone même à ces profondeur. Dans le cas contraire, il faudrait envisager 

une autre source de carbone pour expliquer ces valeurs.  

Pour les eaux de grès, la pression partielle de CO2 est comprise entre une valeur atmosphérique 

3.162×10-4 atm et une valeur de 1.49×10-3 atm (ANNEXE 4a). Pour les eaux du forage F-HEI, la 

pression partielle de CO2 montre également des valeurs 2 à 3 fois supérieures à celles de 

l’atmosphère (ANNEXE 4c). Tout comme pour les eaux du forage F-HUR un rééquilibrage de la 

pression partielle de CO2 ne peut être écarté.  

 

 Tests de saturation des eaux du forage F-HUR 4.2.2

Les tests de saturation effectués pour les eaux du forage Hurlin montrent que ces eaux sont 

généralement sous-saturées par rapport aux minéraux silicatés comme la biotite, l’anorthite, l’albite 

et l’amphibole (ANNEXE 4b). Ces eaux sont en revanche sursaturées par rapport aux argiles, à 

l’hématite, au feldspath potassique, au quartz ainsi qu’à la dolomite. Enfin, la calcite est considérée à 

l’équilibre vis-à-vis de la solution. En effet, étant donné les incertitudes sur le pH et l’alcalinité et les 

autres paramètres, (Nordstrom and Ball, 1989) ou (Plummer et al., 1990) considèrent par exemple 

que la calcite a atteint l’équilibre si les indices de saturation sont compris entre -0.1 et +0.1.  

 

 Tests de saturation des eaux du forage F-HEI 4.2.3

Concernant les indices de saturation, les minéraux testés sont globalement plus éloignés de 

l’équilibre dans le cas des eaux du forage F-HEI (ANNEXE 4c). En particulier, on constate que les eaux 

du forage F-HEI sont sous-saturées vis-à-vis des carbonates alors que les eaux du forage F-HUR 

montrent une légèrement sursaturation. 

 

 Tests de saturation des eaux du forage F-HEI2 4.2.4

Le résultat du test de saturation est très homogène pour l’ensemble des eaux (ANNEXE 4a). Les eaux 

de grès étant beaucoup plus diluées que les eaux des deux autres forages, elles sont sous-saturées 

par rapport à la plupart des minéraux silicatés du granite à l’exception du quartz et du feldspath 

potassique qui est à la limite de la saturation selon les échantillons d’eau. Concernant les minéraux 
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secondaires, l’indice de saturation de l’illite est proche de l’équilibre et la solution est sous-saturée 

par rapport à la montmorillonite. La solution est au contraire sursaturée par rapport à la kaolinite, 

l’apatite et l’hématite.  

 

 Tests de sensibilité 4.2.5

L’influence des concentrations d’aluminium en solution impacte l’indice de saturation de tous les 

minéraux contenant cet élément dans leur structure cristalline (ANNEXE 4d). En diminuant les 

concentrations d’aluminium de 10-7 mol L-1 jusqu’à 10-9 mol L-1, les minéraux composées d’aluminium 

s’éloignent de  l’équilibre. Initialement sursaturée, la solution devient par exemple sous-saturée par 

rapport aux minéraux argileux quand la concentration d’aluminium diminue. Les variations de la 

concentration de fer en solution entraînent également une modification des indices de saturation de 

la biotite et de l’hématite (ANNEXE 4d). La variation du potentiel d’oxydoréduction ne joue que sur 

l’indice de saturation de l’hématite. Pour les eaux de grès, il est également intéressant de constater 

qu’une limite inférieure du potentiel d’oxydoréduction peut être fixée à une valeur de -140 mV. Au-

delà de ce seuil, d’après le calcul de la spéciation des éléments dans le logiciel KINDIS, 

l’électroneutralité de la solution n’est plus respectée. En effet, dans des conditions oxydantes le 

soufre se trouve sous la forme d’ions sulfates SO4
2- mais dans des conditions légèrement acides et 

dans le cas d’un milieu réducteur, le soufre est sous la forme de sulfure d’hydrogène H2S ce qui peut 

expliquer le déficit de charges négatives observées.  Dans ce cas, le potentiel d’oxydoréduction des 

eaux de grès doit nécessairement être supérieur à une valeur de -140 mV.  

 

 Modélisation hydrodynamique  5.

Pour mieux contraindre les flux d’eau à l’échelle du bassin, une modélisation hydrologique 2D en 

saturation complète a été effectuée avec le logiciel COMSOL avec le module « Earth Science Module - 

Darcy's law » (Li et al., 2009). La géométrie ainsi que les limites hydrogéologiques sont difficiles à 

décrire précisément surtout dans ce type de milieu marqué par des contrastes importants de 

perméabilité. Cette modélisation a donc pour but de quantifier au premier ordre les flux d’eau 

contrôlant à la fois la circulation des eaux de source et des eaux profondes des forages.  

La géométrie du modèle a été construite pour suivre approximativement la topographie du bassin 

versant en surface (Fig. V-7). Les trois lithologies observées le long des forages ont été implémentées 

dans le modèle. Elles correspondent à la couche de grès, de saprolite, de granite porphyroïde. Dans 

un second temps, le modèle tient également compte d’une couche superficielle le long de la pente 

comprenant le sol et le régolithe granitique plus ou moins altéré par des processus d’altération 

récents. Basée sur les perméabilités mesurées des échantillons carottées (ANNEXE 2a), la 

perméabilité de la couche de grès est fixée à 1.22×10-14 m2. Les valeurs mesurées pour le granite 

porphyroïde sont beaucoup plus variables (entre 6.95×10-23 et 2.85×10-16 m2). Sachant que le granite 

est fissuré et que les valeurs de perméabilité mesurées sont grandement dépendantes de 

l’échantillonnage, la perméabilité la plus élevée a été sélectionnée pour cette couche (2.85×10-16 m2). 
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Figure V-7 : modèle hydrologique simple effectué avec le logiciel COMSOL. 5 couches ont été implémentées : le 

grès, la saprolite, le granite porphyroide, une couche de régolithe superficielle et une couche numérique. Les 

valeurs de perméabilités utilisées sont issues de des mesures faites sur les roches carottées et de la littérature. 

Enfin, la valeur de perméabilité du régolithe a été ajustée pour que la nappe d’eau suive la topographie. 

 

D’après une compilation de perméabilités mesurées dans l’horizon fissuré (Dewandel et al., 2006), 

cette valeur est parmi les plus faibles. Néanmoins, celle-ci est cohérente avec le fait que la plupart 

des fissures ont été recolmatées. La perméabilité de la couche de saprolite est approximée à une 

valeur de 1×10-11 m2 d’après les valeurs trouvées dans la littérature (Mulla and McBratney, 2000). Le 

niveau de la nappe dans le massif étant très mal contraint, celui-ci est considéré au premier ordre 

comme situé légèrement en-dessous de la topographie existante. Les limites de l’aquifère étant 

inconnues, une couche numérique a été rajoutée avec une perméabilité très élevée (1.0×10-10 m2) 

pour ne pas perturber les écoulements notamment le long de la pente du bassin versant. La 

profondeur de cette couche est fixée arbitrairement avec un flux d’eau nul à sa base. Pour les limites 

latérales, une charge constante a été retenue à 800 mètres d’altitude en raison de résurgence de 

plusieurs sources à ce niveau topographique. La valeur de l’infiltration à l’échelle du bassin versant 

est estimée à 0.65 mH2O an-1 à partir d’une estimation des précipitations annuelles moyenne de 1.25 

mH2O an-1 et d’un potentiel d’évaporation moyen de 0.6 mH2O an-1 (Ambroise, 1995).  
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Pour les premières simulations ne prenant pas en compte la couche de régolithe le long du versant, 

le niveau de la nappe simulé est beaucoup trop haut par rapport à la topographie.  Deux paramètres 

peuvent potentiellement être ajustés pour faire baisser ce niveau : (1) le débit des sources, mais 

celui-ci n’a qu’une action locale et ne contribue pas significativement à la baisse du niveau d’eau de 

la nappe, (2) la valeur de la perméabilité du granite porphyroïde fissuré mais la valeur choisie fait 

déjà partie des valeurs mesurées les plus élevées. L’ajustement de ces paramètres n’est donc pas en 

mesure d’expliquer le niveau de la nappe à l’échelle du bassin versant et il faut donc reconsidérer la 

modélisation du système. Dans le cas du bassin versant du Ringelbach, les campagnes géophysiques 

de résistivité (ANNEXE 5) ont montré l’existence de zones plus conductrices le long de la pente des 

versants s’apparentant probablement à des zones plus altérées (Baltassat et al., 2005). Un second jeu 

de simulation a donc été testé en considérant une couche de régolithe plus perméable parallèle à la 

pente. Une valeur de perméabilité intermédiaire entre le granite porphyroïde et la saprolite a été 

fixée égale à 2×10-14 m2. L’épaisseur de cette couche est ajustée à une valeur de 25 mètres pour 

permettre à la nappe d’eau de suivre approximativement la topographie du bassin versant. Bien que 

approximatif, ce modèle indique clairement l’existence de deux chemins d’eau différents à l’échelle 

du bassin versant, l’un alimentant les eaux de sources, l’autre les eaux profondes. Le flux d’eau 

alimentant les sources est essentiellement superficiel, circulant dans la couche de régolithe parallèle 

à la pente. Il est caractérisé par une vitesse de Darcy relativement élevée, autour d’une valeur 

moyenne de 2.5 mH2O an-1
 qui est cohérente avec les valeurs estimées par la modélisation des 

isotopes de l’uranium (Chapitre III). En effet, avec des vitesses d’écoulement  estimées entre 15 et 26 

m yr-1 et en faisant l’hypothèse d’une porosité moyenne de 10 %, les vitesses de Darcy estimées sont 

comprises entre 1.6 et 2.5 mH2O an-1. D’après la modélisation hydrologique COMSOL, la vitesse de 

Darcy peut être légèrement plus élevée dans le premier mètre de la couche de régolithe et vers le 

bas du versant atteignant au maximum une valeur de 4 mH2O an-1. Un flux vertical, plus lent, d’environ 

0.5 mH2O an-1 dans la saprolite et 0.1 mH2O an-1 dans le granite porphyroïde fissuré est à l’origine des 

eaux profondes prélevées dans le puits F-HUR. Concernant les eaux du puits F-HEI, la modélisation 

montre que localement dans le cas d’une fissure ouverte, le flux d’eau peut atteindre 0.5 mH2O an-1. 

Dans les deux cas, la plupart de l’eau est drainée par le flux d’eau superficiel, le flux alimentant les 

eaux profondes étant beaucoup plus faible. Le bilan hydrique effectué à l’exutoire du bassin 

(Ambroise et al., 1996) confirme ce résultat : aucun flux d’eau profond n’est nécessaire pour boucler 

le bilan confirmant ainsi que les flux superficiels sont beaucoup plus importants. Enfin, ces résultats 

sont également en accord avec les interprétations faites à partir des variations de la composition 

chimique et isotopique des eaux du bassin versant (Chapitre III) : le chemin d’eau alimentant les 

sources et le chemin d’eau alimentant les eaux de forages semble à priori déconnecté.  

 

 Conclusion 6.

L’étude des différents échantillons de roches carottés le long du forage F-HUR et F-HEI a permis de 

définir les caractéristiques pétrographiques de l’arène granitique et du granite porphyroïde. La 

composition chimique et minéralogique de l’arène ainsi que la porosité mesurée suggèrent que la 

formation de l’arène granitique est issue d’une altération du granite porphyroïde. De plus, bien que 

les granites des forages F-HUR et F-HEI appartiennent au même granite, les résultats des analyses 

chimiques et minéralogiques en accord avec les observations macroscopiques et microscopiques 
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montrent que le granite porphyroïde du forage F-HEI est plus altéré et fracturé que le granite du 

forage F-HUR.  

Ce contraste se retrouve également pour la composition chimique et isotopique des eaux prélevées 

dans les deux forages. Les eaux du forage F-HEI sont plus diluées et caractérisées par un pH et une 

alcalinité plus faible comparés aux eaux du forage F-HUR suggérant une intensité d’interaction 

eau/roche plus faible. Les rapports d’activités des isotopes de l’uranium proche de 1 dans le cas des 

eaux du forage F-HEI sont cohérents avec une circulation d’eau plus rapide que dans le cas du forage 

F-HUR où les valeurs des rapports d’activité des eaux sont plus élevées compris entre 1.2 et 1.5. Pour 

chaque puits, les variations temporelles et spatiales de la composition chimique des eaux sont en 

revanche relativement faibles indiquant une homogénéisation probable à l’intérieur de la colonne 

d’eau.  

Grâce à la caractérisation de la composition chimique des eaux profondes, l’indice de saturation des 

minéraux identifiés ainsi que la pression partielle de CO2 des eaux a pu être recalculée. Ainsi, dans le 

cas des eaux du forage F-HUR, les indices de saturation des minéraux sont globalement plus proches 

de l’équilibre que pour les eaux du forage F-HEI. Les carbonates (dolomite et calcite) sont 

notamment sursaturés ou très proches de l’équilibre dans le premier cas alors qu’ils sont sous-

saturés dans le second cas. Recalculée à partir de leur pH et de leur alcalinité, la pression partielle de 

CO2 de l’ensemble des eaux varie entre des valeurs proches de l’atmosphère et des valeurs jusqu’à 

trois fois supérieure à cette valeur (environ 10-3 atm). Cette variabilité de la pression partielle de CO2 

dans les eaux pourrait s’expliquer par un rééquilibrage de la pression partielle de CO2 plus ou moins 

important selon les échantillons.  

Enfin, les mesures de la perméabilité de la roche effectuée le long des profils carottés ont également 

abouti à l’estimation des flux d’eau à l’échelle du bassin versant grâce à la construction d’un modèle 

hydrologique simple. En accord avec les interprétations géochimiques des eaux du bassin, ce modèle 

confirme l’idée d’une déconnection entre les chemins d’eau alimentant les sources et les chemins 

d’eau alimentant les eaux de forages. Sur la base de cette interprétation, la modélisation des eaux 

profondes et des eaux de surfaces sera donc faite de façon indépendante, dans deux chapitres 

différents.  
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 Introduction 1.

Le site du Ringelbach est un des rares bassins versants à être équipés de forages semi-profonds 

(jusqu’à 150 mètres de profondeur) permettant d’avoir accès à une zone profonde encore très peu 

étudiée. Présenté dans le chapitre V, une première étape de description de ce milieu a permis une 

caractérisation du granite, de la composition chimique des eaux profondes et une estimation des flux 

d’eau. Se basant sur ces résultats, une modélisation hydrogéochimique couplée est réalisée dans ce 

chapitre afin de comprendre l’acquisition de la signature chimique des eaux profondes et les 

différents paramètres qui contrôlent les processus d’altération en profondeur. Comme cela a été 

décrit précédemment, les deux forages F-HUR et F-HEI présentent des caractéristiques très 

différentes aussi bien au niveau de la roche qu’au niveau de la composition chimique des eaux 

prélevées. De ce fait, deux cas extrêmes vont être étudiés : une altération d’une colonne verticale de 

granite relativement frais dans le cas du forage F-HUR et une altération d’un granite déjà altéré et 

fracturé dans le cas du forage F-HEI. Le modèle donnant accès à l’évolution de la roche au cours du 

temps, ce jeu de simulations permettra également de discuter de la mise en place de la saprolite 

entre la couche de grès et du granite fracturé. 

 

 Stratégie de modélisation et paramètres utilisés  2.

Le forage F-HEI est localisé au sommet de la butte Heidenkopf et le forage F-HUR relativement 

proche du sommet de la butte Hurlin (Fig. II-1 et 2). Dans ces deux zones, une direction d’écoulement 

verticale est donc considérée comme cela est le cas dans la modélisation hydrodynamique (Chapitre 

V). L’évolution de la composition chimique des eaux le long de cette ligne d’écoulement verticale est 

simulée avec le modèle hydrogéochimique KIRMAT présenté dans le chapitre IV. Les paramètres 

utilisés pour chaque profil se basent sur la description pétrographique respective des échantillons 

prélevés le long des deux profils F-HUR et F-HEI (Chapitre V). La composition chimique des eaux 

simulées est directement comparée à la composition chimique mesurée des eaux des forages F-HUR 

et F-HEI. Dans un premier temps, ces eaux  constitueront les variables de contrôle de la modélisation. 

Dans un second jeu de simulations, elles seront utilisées comme variables d’ajustement. 

 

 Le forage F-HUR 2.1

 Paramètres hydrodynamiques utilisés 2.1.1

Basés sur les résultats du modèle hydrologique, les flux d’eau sont respectivement fixés à 0.5 mH2O 

an-1 dans la saprolite et de 0.1 mH2O an-1 dans le granite porphyroïde (Chapitre V). La modélisation des 

eaux profondes F-HUR est réalisée en deux étapes en raison du caractère unidimensionnel du 

modèle KIRMAT qui ne peut gérer qu’une seule valeur de flux d’eau dans la colonne. Une première 

étape consiste à simuler l’évolution de la composition chimique d’une eau de grès traversant 20 

mètres de saprolite (Fig. VI-1). Dans un second temps, l’eau simulée ayant traversé la saprolite va 

elle-même réagir avec le granite porphyroïde sur une longueur de 100 mètres.  
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La dispersivité longitudinale est grandement dépendante de l’échelle d’observation (Gelhar et al., 

1992). Se basant sur cette étude, une valeur de 1 mètre a été fixée pour les simulations dans l’arène 

et le granite porphyroïde. Dans ce type de milieux où l’écoulement est essentiellement contrôlé par 

les réseaux de microfissures, la diffusion est considérée comme nulle car négligeable devant la 

convection et la dispersion.  

 

 

Figure VI-1 : schéma récapitulatif présentant  les paramètres des différentes simulations visant à modéliser les 

eaux profondes F-HEI et F-HUR. 

 

 Caractéristiques de la composition chimique des eaux initiales et entrante                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                      2.1.2

La composition chimique de l’eau entrante dans la couche de saprolite est celle de l’eau de grès 

prélevée dans le forage F-HEI2 le 07/07/2009 à 55 mètres de profondeur (ANNEXE 3a). Dans le code 

de calcul KIRMAT, une composition chimique d’une eau initialement présente dans la porosité doit 

également être définie. La composition chimique de l’eau choisie est la même que la solution 

d’entrée, l’eau de grès prélevée dans le forage F-HEI2 le 07/07/2009. Cette eau initiale n’a pas 

d’influence sur le profil de concentration final pour un temps de simulation supérieur au temps de 

Eau de grès    

0.5 mH2O an
-1

 
Eau de grès    

0.5 mH2O an
-1

 

Eau d‘arène    

0.5 mH2O an
-1

 
Eau d‘arène    

0.1 mH2O an
-1
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résidence de l’eau dans la colonne. La concentration de phosphate dans les eaux de grès étant sous 

le seuil de détection (< 10-7 mol L-1), elle est fixée à une valeur arbitraire de 10-8 mol L-1. Les 

concentrations d’aluminium et de fer des eaux initiales sont respectivement fixées à 10-10 mol L-1  et 

10-15 mol L-1, le modèle ne permettant pas une sursaturation initiale de la solution solide d’argiles. Le 

pH des eaux de grès oscillant entre 6.3 et 6.7 (ANNEXE 3a), un potentiel d’oxydoréduction de 250 mV 

est imposé, cette valeur étant caractéristique d’un milieu intermédiaire entre des eaux en contact 

avec l’atmosphère et des eaux  souterraines isolées (Garrels and Christ, 1967) Fig. V-6.  

La composition de l’eau initiale et de l’eau entrante dans le granite porphyroïde est la composition 

de la solution obtenue après avoir interagi avec 20 mètres d’arène. Seul les concentrations 

d’aluminium et de fer de la solution initiale vont être modifiées et respectivement fixées à 10-10  mol 

L-1 et 10-15 mol L-1  tout comme précédemment.  

Pour l’ensemble de ces simulations, la pression partielle de CO2 est supposée constante, fixée à une 

valeur de 10-3 atm, c'est-à-dire une valeur représentative des eaux les moins affectées par un 

éventuel rééquilibrage de la pression partielle de CO2 dans le forage F-HUR (Chapitre V). D’autre part, 

dans le cas d’un milieu fermé avec une pression partielle non constante, les pH des eaux simulées 

atteignent rapidement des valeurs de pH proche de 10, bien trop basiques par rapport à celles 

mesurées dans les eaux du forage F-HUR ce qui invalide cette option de simulation.  

 

 Caractéristiques pétrographiques de la roche utilisées  2.1.3

Les minéraux sélectionnés pour chaque zone sont testés en dissolution cinétique dans les différentes 

simulations. La composition minéralogique prise en compte pour les 20 premiers mètres de saprolite 

se base sur le calcul de norme des trois échantillons prélevés dans cette couche (F-HUR17, F-HUR21 

et F-HUR24).  Le profil est donc découpé en trois zones (Fig. VI-2), la composition minéralogique de 

chaque zone correspondant à l’un des trois échantillons (Tableau VI-1). Le granite porphyroïde pris 

en compte dans les simulations est considéré en première approximation comme « frais » et 

homogène le long de tout le profil et sa composition minéralogique est celle de l’échantillon F-HUR26 

(Tableau VI-1). La valeur de la porosité retenue dans les simulations est de 3 %. Cette valeur est 

représentative de la moyenne des porosités mesurées dans le granite porphyroïde (ANNEXE 2a).  

La valeur des surfaces réactives est calculée à partir d’un modèle géométrique simple. Dans le cas du 

forage F-HUR présentant un granite relativement « sain », la surface réactive est estimée en fonction 

de la taille et de la forme générale des grains.  Se basant sur les observations macroscopiques, la 

forme des minéraux est considérée cubique et de taille millimétrique pour la plupart des minéraux, 

seul le feldspath potassique est de taille centimétrique et les argiles sont caractérisées par une 

dimension de 10 µm. 
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Figure VI-2: schéma présentant  les caractéristiques pétrographiques de l’arène prises en compte dans les 

simulations. La localisation des mesures de porosités est représentée par un rond jaune. Pour la dernière zone, 

aucune porosité n’a été mesurée, la valeur prise en compte dans les simulations a  été considérée égale  à la 

précédente c'est-à-dire 10.6 %. 

 

 Saprolite 
Granite porphyroïde 

« frais » 

Minéraux 
F-HUR17 

(porosité=16.5 %) 

F-HUR21 

(porosité=10.6 %) 

F-HUR24 

(porosité=10.6 %) 
F-HUR26 (porosité=3 %) 

Quartz 32.4 27.6 29.5 25.4 

Albite 5.6 6.1 5.7 14.9 

Feldspath potassique 16.6 29.4 26.8 27.5 

Anorthite 0 0 0.6 6.6 

Biotite 9.6 15.6 15 21 

Amphibole 0 0 0 2.2 

Apatite 0.2 0.3 1.3 1.2 

Hématite 3.4 1.4 0.9 0.2 

Dolomite 0 0 0 1 

Kaolinite 3.7 2.3 0.3 0 

Illite 27 15.9 10.8 0 

Montmorillonite 1.6 1.3 9.1 0 

 

Tableau VI-1 : composition minéralogique exprimée en % volumique prise en compte dans les simulations. 
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La surface totale d’une particule en contact avec la solution (Sp
total en m2 kg-1

H2O) est recalculée à 

partir de la relation :  

   
         

     

     
 

 

(eq.VI-1)  

 

Vp étant le volume en contact avec la solution (cm3 kg-1) et Scube et Vcube étant respectivement la 

surface du cube et le volume du cube exprimé en (µm2 et µm3).  

 

Le volume du minéral par kilogramme d’eau est calculé grâce à la porosité (ω) à partir de la relation : 

       
           ⁄

 
 (eq.VI-2)  

 

où Xp est la fraction volumique du minéral considéré et ρ la masse volumique du fluide (g cm-3). La 

valeur des surfaces réactives calculée pour chaque minéral est présentée dans le tableau VI-2. 

 

Tableau VI-2 : Surface réactive pour chaque minéral (en m
2
 kg

-1
H2O) prise en compte dans les simulations. 

 

  Saprolite 
Granite porphyroïde 

« frais » 

Minéraux 

F-HUR17 surface 

réactive calculée     

(m
2
 kg

-1
H2O) 

F-HUR21 surface 

réactive calculée       

(m
2
 kg

-1
H2O) 

F-HUR24 surface 

réactive calculée     

(m
2
 kg

-1
H2O) 

F-HUR26 surface 

réactive calculée 

 (m
2
 kg

-1
H2O) 

Quartz 9.84 13.99 14.91 49.28 

Albite 1.7 3.07 2.89 28.91 

Feldspath potassique 0.5 1.49 1.36 5.34 

Anorthite 0 0 0.31 12.8 

Biotite 2.91 7.87 7.6 40.74 

Amphibole 0 0 0 4.27 

Apatite 0.06 0.14 0.65 2.33 

Hématite 1.03 0.7 0.46 0.39 

Dolomite 0 0 0 1.94 

Kaolinite 561.73 592.11 76.93 0 

Illite 4099.09 4035.52 2727.29 0 

Montmorillonite 242.91 338.24 2310.96 0 

Total 4919 4993 5143 146 
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Dans le cas du granite porphyroïde, la somme des surfaces obtenues est de 146 m2 kg-1
H2O. 

L’ouverture moyenne des fissures dans un bloc de granite de 1 m3 est alors estimée à 7 μm en tenant 

compte d’une porosité de 3 %. A titre de comparaison, l’ouverture des fissures estimée est très 

similaire à celle mesurée par (Sausse et al., 2001) pour un granite vosgien similaire : le granite du 

Brézouard, les valeurs oscillant entre 1 et 10 μm. De plus, à partir de la caractérisation du réseau de 

fissures et d’un modèle géométrique, cette étude a estimé une surface réactive de 234 m2 kg-1
H2O 

pour ce granite. Cette valeur est également comparable à la surface réactive totale calculée pour 

l’échantillon de granite porphyroïde F-HUR 26. 

 

 Constantes thermodynamiques des minéraux  2.1.4

A partir de l’assemblage minéralogique déterminé précédemment, la liste des minéraux utilisés dans 

les différentes simulations est choisie dans la base de données MIN.DAT du logiciel KIRMAT. Ce choix 

est fait pour que la formule structurale des minéraux sélectionnés corresponde au mieux à celle des 

minéraux identifiés dans le granite des crêtes (ANNEXE 2f). La formule structurale et la constante 

thermodynamique à une température de 25°C de chaque minéral ont été présentées dans le tableau 

V-6.  

 

 Constantes cinétiques des minéraux utilisées 2.1.5

Les différents minéraux constituant l’assemblage minéralogique de chaque zone vont être testés en 

dissolution cinétique. Les constantes cinétiques associées à chaque minéral ont été déterminées 

grâce aux données de la littérature. Le choix de ces constantes est détaillé ci-dessous pour chaque 

minéral : 

 Albite 

Les variations de la vitesse de dissolution de l’albite en fonction du pH ont été mesurées par Chou 

and Wollast (1984); (1985) à 25°C (Fig. VI-3). D’après la relation linéaire observée (Fig. VI-3), la 

constante intrinsèque de dissolution de l’albite et l’ordre de réaction n peuvent être déterminés 

graphiquement, ceux-ci étant respectivement l’ordonnée à l’origine et la pente de la droite.  

 

                   [  ]               pH<4.5 

                                     4.5<pH<8 

                   [  ]            pH>8 

(eq.VI-3)  

 

Les vitesses de dissolution de l’albite Vd et les constantes intrinsèques de dissolution sont 

respectivement exprimées en  mol an-1 et mol m-2 an-1 pour une température de 25°C. 

 



Chapitre VI : modélisation des eaux profondes 

 

 

 
137 

 

Figure VI-3 : variation de la vitesse de dissolution de l’albite en fonction du pH. Les données sont issues de 

l’étude de (Chou and Wollast, 1984, 1985). 

 

 Anorthite 

La constante intrinsèque de l’anorthite dans le domaine neutre a été obtenue à partir des études de 

Amrhein and Suarez (1992) et Berg and Banwart (2000), les mesures étant faites à une température 

de 25°C  (Fig. VI-4). 

 

Figure VI-4 : variation de la vitesse de dissolution de l’anorthite en fonction du pH à une température de 25°C. 

Les données sont issues des études de (Amrhein and Suarez, 1992; Berg and Banwart, 2000). 
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Loin de l’équilibre et pour une température de 25°C, la vitesse de dissolution en milieu neutre 

s’écrit : 

                                      4<pH<8.5 (eq.VI-4)  

 

 

 Feldspath potassique 

Les constantes intrinsèques du feldspath potassique ont été déterminées à partir des études de  

Lundström and Öhman (1990) et Schweda (1989) menées à 25°C (Fig. VI-5). 

 

Figure VI-5 : variation de la vitesse de dissolution du feldspath potassique en fonction du pH à une température 

de 25°C. Les données sont issues des études de Schweda (1989) et Lundström and Öhman (1990). 

 

Loin de l’équilibre, les vitesses de dissolution pour chaque domaine de pH à une température de 25°C 

peuvent se définir par : 

 

                    [  ]                 pH<4.5 

                                        4.5<pH<10 

                     [  ]           pH>10 

(eq.VI-5)  

 

 

 

-14

-13

-12

-11

-10

-9

-8

0 2 4 6 8 10 12

lo
g 

ra
te

 (
m

o
le

s 
m

-2
 s

-1
) 

pH  

Lundstrom and Ohman (1990)

Schweda, 1989 (microcline)

Schweda, 1989 (sanidine)

logk=-19.53 logk=-10.07 
pente -0.44 

logk=-12.49 



Chapitre VI : modélisation des eaux profondes 

 

 

 
139 

 Quartz 

Les variations de la vitesse de dissolution du quartz ont été tirées de l’étude bibliographique détaillée 

de (Dove, 1994) (Fig. VI-6). Les droites formées par ces données donnent accès à la constante 

intrinsèque de dissolution et l’ordre de réaction par rapport aux ions H+, la vitesse de dissolution 

(mol.an-1) à 25°Cloin de l’équilibre, se traduit par les équations : 

 
                                         3<pH<6 

                      [  ]          pH>6 
(eq.VI-6)  

 

 

Figure VI-6 : variation de la vitesse de dissolution du quartz en fonction du pH à une température de 25°C. Les 

données sont issues de l’étude de Dove (1994). 

 

 Biotite 

Les données qui ont servi à caractériser les variations de la vitesse de dissolution en fonction du pH 

proviennent des études de Acker and Bricker (1992) et Malmström and Banwart (1997) où les 

expériences ont été menées à 25°C (Fig. VI-7). D’après la figure VI-7, pour les différents domaines de 

pH, la vitesse de dissolution à 25°C, loin de l’équilibre peut être décrite par les équations : 

 

                   [  ]                 pH<5 

                                       5<pH<8 

                    [  ]           pH>8 

(eq.VI-7)  
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Figure VI-7 : variation de la vitesse de dissolution de la biotite en fonction du pH à une température de 25°C. Les 

données sont issues de l’étude de Acker and Bricker (1992) et Malmström and Banwart (1997). 

 

 Amphibole 

Les mesures des différentes constantes cinétiques de l’amphibole sont tirées des études de Nickel 

(1973), Cygan et al. (1989), Zhang (1990), Frogner and Schweda (1998) et de Golubev et al. (2005) 

(Fig. VI-8). Celles-ci ont toutes été mesurées à 25°C. 

 

Figure VI-8 : variation de la vitesse de dissolution de l’amphibole en fonction du pH à une température de 25°C. 

Les données sont issues de l’étude de Nickel (1973), Cygan et al. (1989), Zhang (1990), Frogner and Schweda 

(1998) et de Golubev et al. (2005).  
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La vitesse de dissolution de l’amphibole semble constante pour un pH supérieur à 4, d’où la relation : 

                              pH>4 (eq.VI-8)  

 

Avec la vitesse de dissolution exprimée en mol an-1, à 25°C, loin de l’équilibre. 

 

 Illite 

Les données utilisées pour caractériser les vitesses de dissolutions de l’illite proviennent de l’étude 

de Köhler et al. (2003) (Fig. VI-9).  

 

Figure VI-9 : variation de la vitesse de dissolution de l’illite en fonction du pH à une température de 20 et 25°C. 

Les données sont issues de l’étude de Köhler et al. (2003). 

 

Elles ont été mesurées pour une température de 20 et 25°C, seules les valeurs à 25°C ont été 

utilisées. 

Les paramètres décrivant la dissolution de l’illite pour les différents domaines de pH sont obtenues 

d’après les relations linéaires figure VI-9 pour une température de 25°C et loin de l’équilibre: 

 

                   [ 
 ]                 pH<5 

                                                 5<pH<9.5 

                    [ 
 ]                 pH>9.5 

(eq.VI-9)  

  

Avec la vitesse de dissolution Vd en mol an-1. 
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 Montmorillonite 

Les variations de la vitesse de dissolution de la montmorillonite en fonction du pH sont issues de 

l’étude de Rozalén et al. (2008), (2009) (Fig. VI-10). Ces mesures ont été effectuées à une 

température de 25°C. 

 

Figure VI-10 : variation de la vitesse de dissolution de la montmorillonite en fonction du pH à une température 

de 25°C. Les données sont issues de l’étude de Rozalén et al. (2008), (2009). 

 

Elles ont permis de définir les différents paramètres contrôlant la vitesse de dissolution de la 

montmorillonite pour les différents domaines de pH à une température de 25°C : 

 

                    [ 
 ]                  pH<5 

                                                   5<pH<8.5 

                    [ 
 ]                    pH>8.5 

(eq.VI-10)  

 

Où la vitesse de dissolution Vd est exprimée en mol an-1. 

 

 Kaolinite 

Les variations de la vitesse de dissolution de la kaolinite en fonction du pH sont tirées de l’étude de 

Carroll-Webb and Walther (1988) (Fig. VI-11).  
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Figure VI-11 : variation de la vitesse de dissolution de la kaolinite en fonction du pH à une température de 25°C. 

Les données sont issues de l’étude de Carroll-Webb and Walther (1988). 

 

La relation linéaire observée permet de contraindre les paramètres cinétiques à 25°C tel que : 

                     [ 
 ]                 (eq.VI-11)  

 

Vd étant la vitesse de dissolution exprimée en mol an-1. 

 

 Dolomite 

La cinétique de dissolution de la dolomite en fonction du pH a été précisément mesurée par 

Pokrovsky et al. (2005) à 25°C (Fig. VI-12). La vitesse de dissolution de la dolomite varie 

uniformément avec le pH et se transcrit par la relation : 

                    [  ]                  (eq.VI-12)  

 

Etant loin de l’équilibre à une température de 25°C. 

Il est important de constater que la vitesse de dissolution de la dolomite est très largement 

supérieure à celles des minéraux silicatés. Pour des valeurs de pH neutres, il y a environ 5 ordres de 

grandeur de différence par rapport l’anorthite, le minéral le plus réactif des minéraux silicatés. 
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Figure VI-12 : variation de la vitesse de dissolution de la dolomite en fonction du pH à une température de 25°C. 

Les données sont issues de l’étude de Pokrovsky et al. (2005). 

 

 Apatite 

Les variations de la constante de dissolution de l’apatite à 25°C en fonction du pH ont été décrites 

par Guidry and Mackenzie (2003) (Fig. VI-13). 

 

Figure VI-13 : variation de la vitesse de dissolution de l’apatite en fonction du pH à une température de 25°C. 

Les données sont issues de l’étude de Guidry and Mackenzie (2003). 
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A partir de cette étude et des relations linéaires obtenues figure VI-13, la vitesse de dissolution dans 

les  différents domaines de  pH à une température de 25°C  peut s’écrire : 

 
                 [  ]                 pH<5.7 

                              5.7<pH 
(eq.VI-13)  

 

 Minéraux précipitant à l’équilibre thermodynamique 2.1.6

La plupart des minéraux en dissolution cinétique ne sont pas autorisés à précipiter s’ils arrivent à 

l’équilibre et cessent de se dissoudre (quartz, feldspath potassique, albite, anorthite, biotite, 

amphibole, apatite et dolomite) considérant leur vitesse de précipitation négligeable dans les 

conditions de pression/température de surface. Les minéraux autorisés à précipiter à l’équilibre 

thermodynamique ainsi que leur formule structurale et leur constante thermodynamique à 

l’équilibre à 25°C sont présentés dans le tableau VI-3. Parmi ces minéraux : les argiles présentes dans 

la saprolite peuvent précipiter à l’équilibre thermodynamique étant donné leur grande réactivité. 

D’autres minéraux comme l’hématite, la gibbsite, la silice amorphe et la calcite sont également 

autorisés à précipiter à l’équilibre thermodynamique. Ces derniers font partie des minéraux qui 

peuvent éventuellement se former pendant les processus d’altération. De plus, certains d’entre eux 

comme l’hématite et la calcite ont également été identifiés dans les échantillons prélevés le long des 

deux profils carottés F-HUR et F-HEI. 

 

Tableau VI-3 : constante thermodynamique à l’équilibre (à une température de 25°C) et formule 

structurale des minéraux autorisés à précipiter à l’équilibre thermodynamique. 

 

Enfin, les analyses minéralogiques par diffraction des rayons X des boues de forage ont permis de 

confirmer la présence de smectite et d’illite tout comme dans les échantillons carottés du forage F-

HUR (ANNEXE 2b et c). Cependant les formules structurales exactes de ces argiles, ne sont pas 

connues. Pour simuler la précipitation des argiles et l’évolution de leur composition chimique durant 

les processus d’altération, une solution solide de 15 pôles a été utilisée dans les différentes 

simulations. Celle-ci a été construite pour définir une large gamme de composition minéralogique 

possible. Les différents pôles et leur constante thermodynamique sont donnés dans le tableau VI-4. 

Minéraux Formule Structurale Log K (25°C) 

Silice amorphe SiO2 -2.714 
Gibbsite  Al(OH)3  -15.045 

Hématite  Fe2O3  -4.323 

Kaolinite  Si2Al2O5(OH)4  -39.140 

Illite SI3.5AL2.3MG0.25O10(OH)2K0.6 -43.192 

Montmorillonite SI3.83AL1.84MG0.38O10(OH)2K0.4 -35.723 

Solution solide d’argiles variable  

Calcite  CaCO3  -8.370 
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Tableau VI-4 : données thermodynamique des différents pôles utilisés dans la solution solide d’argiles. 

 

 Température 2.1.7

La moyenne des températures de l’air enregistrées étant de 7.5°C avec une amplitude thermique 

annuelle de 15°C, les simulations ont été effectuées à une température de 10°C. Le logiciel KIRMAT 

va alors recalculer les différentes constantes thermodynamiques à une température de 10°C par une 

interpolation polynomiale (Chapitre IV-2.6). Les constantes cinétiques dépendantes de la 

température seront également recalculées à une température de 10°C grâce à l’équation IV-38 et aux 

différentes énergies d’activation fournies par la littérature (Tableau VI-5). 

 

Tableau VI-5 : Constantes cinétiques en milieu neutre à 25°C, énergie d’activation avec leur référence et les 

constantes cinétiques recalculées à une température de 10°C pour les différents minéraux. 

Minérales Formule structurale Log K (25°C) 

PYROPHYLLITE Si4Al2O10(OH)2 -45.489 
TALC Si4Mg3O10(OH)2 25.162 

K-MUSCOVITE Si3Al3O10(OH)2K -53.169 

FE3-PYROPHYLLITE Si4Fe2O10(OH)2 14.028 

CA-MUSCOVITE Si3AlAl2O10(OH)2Ca0.5 -52.436 

MG-MUSCOVITE Si3AlAl2O10(OH)2Mg0.5 -52.436 

NA-MUSCOVITE Si3AlAl2O10(OH)2Na -52.363 

CA-FERRIMUSCOVITE Si3AlFe2O10(OH)2Ca0.5 4.606 

MG-FERRIMUSCOVITE Si3AlFe2O10(OH)2Mg0.5 4.606 

K-FERRIMUSCOVITE Si3AlFe2O10(OH)2K 3.873 

NA-FERRIMUSCOVITE Si3AlFe2O10(OH)2Na 4.679 

CA-PHLOGOPITE SI3AlMg3O10(OH)2Ca0.5 19.371 

MG-PHLOGOPITE Si3AlMg3O10(OH)2Mg0.5 19.371 

K-PHLOGOPITE Si3AlMg3O10(OH)2K 18.638 

NA-PHLOGOPITE Si3AlMg3O10(OH)2Na 19.444 

Minéraux Logk 25°C    

(mol m-2an-1) 

Energie activation (kJ mol-1) Logk 10°C 

(mol m-2an-1) 
Quartz -5.502 85 (Dove, 1994) -6,278 

Anorthite -3.501 40 (Madé, 1991) -3,872 

Albite -4.437 58.6 (Blum and Stillings, 1995) -4,981 

K-Feldspath -5.000 38 (Helgeson et al., 1984) -5.354 

Biotite -4.621 35 (Goddéris et al., 2006) -5.247 

Amphibole -4.031 94.4 (Palandri and Kharaka, 2004) -4.907 

Apatite -2.686 34.73 (Guidry and Mackenzie, 2003) -3.009 

Dolomite 137.41 34.0 (Pokrovsky et al., 2005) 66.431 

Illite -7.301 14.0 (Köhler et al., 2003) -7.431 

Montmorillonite -6.871 22.8 (Rozalen et al., 2009) -7.082 

Kaolinite -5.001 29.3 (Ganor et al., 1995) -5.273 
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 Les effets en retour 2.1.8

Les simulations prennent en compte les différents effets en retour des réactions géochimiques au 

contact des solutions sur la porosité, la perméabilité, la vitesse de Darcy et les surfaces réactives 

selon les principes énoncés dans la partie 3.5 du chapitre IV. 

 

 Durée des simulations et maillage 2.1.9

La composition chimique de la solution initialement en contact avec la roche dans le modèle est 

totalement artificielle. Sachant que le temps de résidence de l’eau dans la colonne de granite 

porphyroïde (d’une longueur de 100 mètres) est d’environ 30 ans en considérant une vitesse de 

Darcy de 0.1 mH2O an-1 et une porosité de 3 %, la durée minimum des simulations est donc fixée au-

dessus de cette limite à une valeur arbitraire de 100 ans afin d’éliminer l’impact de la composition 

chimique de l’eau de départ. La longueur des mailles élémentaires composant le profil est de 1 mètre 

dans le cas de ces simulations. Pour observer les effets des processus d’altération à long terme et 

notamment l’évolution de la minéralogie au cours du temps, de plus longues simulations sur une 

période de 10 000 ans ont été effectuées. En fonction de l’instabilité de la solution solide d’argiles 

dans les simulations à long terme mentionnée dans le chapitre IV paragraphe 2.7, la longueur des 

mailles élémentaires est fixée à 1 ou 10 mètres selon les cas.  

 

 Les variables de contrôle et représentations graphique des simulations 2.1.10

L’épaisseur de la couche de grès est très différente pour les deux forages carottés, de 70 mètres dans 

le cas du profil F-HEI et seulement de 28 mètres dans le cas du profil F-HUR. Pour cette raison, la 

représentation des simulations ainsi que les données mesurées sont présentées en fonction de la 

profondeur en considérant la limite entre le grès et l’arène comme la profondeur de référence de 

valeur nulle. 

Les différentes concentrations des eaux mesurées le long du profil F-HUR vont constituer les 

variables de contrôle permettant de valider la cohérence des simulations. Comme cela est décrit 

dans le chapitre V-3, les concentrations mesurées sont relativement stables dans le temps et le long 

du profil probablement à cause d’une homogénéisation de l’eau dans le puits. De ce fait, seule la 

valeur moyenne est prise en compte dans la comparaison avec les valeurs simulées. Les quantités de 

minéraux primaires dissous et les quantités de minéraux secondaires produits sur une période de 

temps de 10 000 ans donnent également une indication sur la cohérence de l’évolution de la roche 

simulée et jouent le rôle garde-fou. Enfin, d’après les résultats obtenus, les différentes 

concentrations mesurées dans le forage F-HUR seront utilisées comme variables d’ajustement dans 

un second jeu de simulations. Le pH, l’alcalinité et la concentration de silice en solution n’ont pas été 

ajustés. Ces variables intègrent le résultat de l’ensemble des interactions eau/roche. Pour ces 

simulations elles constitueront donc les variables de contrôle et de validation de la modélisation. 
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 Le forage F-HEI 2.2

Pour le forage F-HEI, la même stratégie de modélisation est adoptée avec une circulation d’eau 

verticale traversant tour à tour 20 mètres de saprolite et une couche de granite porphyroïde. Dans le 

cas du forage F-HEI, l’épaisseur de cette couche est plus faible que pour le forage F-HUR, n’excédant 

pas 40 mètres (Fig. VI-1). 

 

 Caractéristiques de la composition chimique de l’eau initiale et entrante 2.2.1

La composition chimique de l’eau initiale et de l’eau entrante dans la couche de saprolite est la 

même que pour les simulations du forage F-HUR, à savoir l’eau de grès prélevée dans le forage F-

HEI2 le 07/07/2009 (ANNEXE 3a).  

 

 Caractéristiques pétrographiques de la roche utilisées dans les simulations 2.2.2

Pour ces simulations les caractéristiques pétrographiques de la saprolite sélectionnées 

précédemment sont conservées (Tableau VI-1 et 2). Les minéraux autorisés à précipiter à l’équilibre 

thermodynamique ainsi que les effets en retour sont les mêmes que pour les simulations des eaux du 

forage F-HUR.  

La différence majeure pour la modélisation des eaux du forage F-HUR se situe dans la définition des 

propriétés minéralogiques, physiques et hydrodynamique du granite porphyroïde. D’après les 

différentes observations et résultats obtenus par la caractérisation des échantillons carottés, le 

granite prélevé dans le forage F-HEI est plus altéré et fracturé que le granite du forage F-HUR. De 

plus, le puits F-HEI est caractérisé par une forte transmissivité, les eaux étant essentiellement 

alimentées par une fracture ouverte située à 131 mètres de profondeur (Lods et al., 2011). De ce fait, 

la composition minéralogique du granite utilisée est celle de l’échantillon F-HEI12 qui se rapproche le 

plus de cette zone de faille (Tableau VI-6). Se basant sur les mesures de porosités, la valeur retenue 

dans les simulations est de 9 % au lieu de 3 % pour le granite F-HUR.  

Pour rendre compte des interactions eau/roche dans un tel système fracturé, la surface réactive est 

cette fois-ci approximée par deux plans de faille. En tenant compte, d’une porosité de 9 % et d’une 

ouverture de fracture de l’ordre du centimètre, la surface réactive totale est estimée à 0.1 m2 kg-1
H2O. 

Le scénario de cette simulation implique donc un recadrage du volume élémentaire représentatif 

(VER) à l’échelle d’une fracture. C’est-à-dire que le flux d’eau et le flux chimique issu des interactions 

eau/roche à l’intérieur des microfissures du granite est négligé. Cela explique en partie que la valeur 

de la surface réactive est bien plus faible que celle calculée pour le granite F-HUR (145 m2 kg-1
H2O). La 

surface réactive de chaque minéral est déduite à partir de la surface totale et de la proportion 

volumique des minéraux présents dans l’échantillon F-HEI12, (Tableau VI-6).  
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F-HEI  “granite fissuré et altéré” (porosité = 9 %)  

Minéraux  
Fraction 

volumique (%)  
Surface réactive calculée (m

2
 kg

-1

H2O
)  

Quartz 30.4 0,0304  

Feldspath potassique 31.8 0,0318  

Albite 6.0 0,006  

Biotite 1.3 0,0013  

Apatite 0.6 0,0006  

Oxydes de fer 0.8 0,0008  

Illite 23.9 0,0239  

Kaolinite 2.6 0,0026  

Dolomite 1.0 0,001  

 

Tableau VI-6 : composition minéralogique exprimée en % volumique et surfaces réactives prises en compte dans 

les simulations des eaux du forage F-HEI. 

 

 Paramètres hydrodynamiques utilisés 2.2.3

D’après la modélisation hydrodynamique, le flux d’eau circulant dans un tel système fracturé atteint 

une valeur de 0.5 mH2O an-1. En considérant une vitesse de Darcy de 0.5 mH2O an-1 et une porosité de 9 

%, le temps que met l’eau à parcourir une distance de 40 mètres est de 7.2 ans soit un temps de 

résidence plus court que pour les eaux simulées du forage F-HUR qui était d’environ 30 ans. 

 

 Durée des simulations et maillage 2.2.4

La longueur de la maille élémentaire est fixée à 1 mètre pour les simulations modélisant une 

altération du profil pendant une période de 100 ans. Pour une durée plus longue de 10 000 ans, la 

longueur de la maille élémentaire est fixée à 3 mètres. Cette valeur est le compromis entre une 

bonne résolution du maillage, la longueur totale du profil étant de 40 mètres seulement et 

l’optimisation du temps de calcul. 

 

 Les variables de contrôle de la modélisation et la représentation graphique 2.2.5

La composition chimique des eaux simulées est directement comparée à la composition chimique 

mesurée des eaux de forages F-HEI qui ont été prélevées soit pendant de long pompage soit à une 

profondeur de 140 mètres après les pompages. Les échantillons prélevés pendant de longs 

pompages reflètent au mieux la composition chimique des eaux circulant dans le massif granitique 

fracturée. D’autre part, les échantillons prélevés à 140 mètres sont localisés au plus proche de la 

faille à 131 mètres constituant la principale zone d’alimentation des eaux de ce forage. Ces eaux sont 

donc les eaux plus représentatives d’un écoulement en milieu fracturé où toute trace de pollution 
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liées aux opérations de forages est également écartée (ANNEXE 1d). Tout comme pour les 

simulations du forage F-HUR, les concentrations moyennes de ces eaux constitueront à la fois les 

variables de contrôle et d’ajustement de la modélisation. 

 

 Résultats et discussion 3.

 Modélisation des eaux profondes F-HUR 3.1

 Simulations avec constantes cinétiques de la littérature  3.1.1

Les différents paramètres décrits précédemment sont testés dans un premier jeu de simulation qui 

est caractérisé par des constantes cinétiques issues de la littérature et des surfaces réactives 

calculées à partir d’un modèle géométrique. 

 Evolution de la roche au bout de 10 000 ans d’altération 

Après une période d’altération de 10 000 ans, les quantités de minéraux détruits dans le granite 

porphyroïde sont importantes pour certains minéraux (Fig. VI-14). Environ 60 % de l’anorthite et 20 

% d’amphibole ont été dissous. Ce pourcentage reste en-dessous de 10 % pour la biotite et l’albite.  

 

Figure VI-14 : quantité de minéral détruit (en % de moles) le long du profil F-HUR après une période d’altération 

de 10 000 ans. Les quantités détruites ont été calculées à partir des variations de volume de chaque minéral par 

rapport au volume initial. Cette valeur a ensuite été multipliée par la masse volumique et divisée par la masse 

molaire de chaque minéral. 
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Porphyroide granite 
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Pour les autres minéraux comme le quartz, le feldspath potassique, l’hématite, l’apatite et la 

dolomite les quantités détruites sont très faibles voire inexistantes car ces minéraux atteignent 

rapidement l’équilibre thermodynamique comme le montre les indices de saturations des eaux 

simulées (Fig. VI-15). Les minéraux qui précipitent à l’équilibre thermodynamique sont les minéraux 

classiques se formant durant les processus d’altération. 

 

 

Figure VI-15 : Indices de saturation des différents minéraux en dissolution cinétique le long du profil F-HUR.  

 

Dans l’ordre d’apparition, l’hématite précipite tout le long du profil (Fig. VI-16). La kaolinite précipite 

seulement dans la partie supérieure de la saprolite. La solution solide d’argiles atteint l’équilibre dans 

les premiers mètres de la saprolite et se forme tout le long du profil. Sa composition chimique 

s’apparente à une smectite mais évolue avec la profondeur. Au bout de 10 000 ans, la composition 

chimique moyenne de l’argile dans la saprolite K0,01Ca0,04Mg0,06Al2(Si3,77Al0,23)O10(OH)2 indique qu’elle 

est essentiellement composée d’aluminium et de silice. Plus en profondeur dans le granite 

porphyroïde, la composition moyenne de l’argile précipité 

K0,14Na0,06Ca0,1Mg0,44Al1,76Fe0,01(Si3,37Al0,63)O10(OH)2 affiche une substitution plus importante de la silice 

dans le tétraèdre par l’aluminium.  Le magnésium ainsi que le calcium sont présent dans l’octaèdre, 

le potassium va essentiellement se trouver dans la couche interfoliaire.  

Saprolite 

Porphyroide granite 
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Figure VI-16 : Indices de saturation de la solution par rapport aux différents minéraux autorisés à précipiter à 

l’équilibre thermodynamique le long du profil F-HUR.  

 

 

Figure VI-17 : évolution du volume précipité en % par rapport à la roche totale et de la porosité le long du profil  

F-HUR. 

 

Enfin, la calcite atteint l’équilibre juste après le passage de l’arène, dans les premiers mètres du 

granite porphyroïde. D’après la simulation, les quantités de phases secondaires produites sont 

également très importantes représentant 7 % du volume total de la roche au bout de 10000 ans 

d’altération du granite porphyroïde (Fig. VI-17). Ces quantités importantes de phases secondaires 
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précipitées expliquent également l’évolution de la porosité dans le granite porphyroïde. Au sommet 

de cet horizon, la porosité tend à s’ouvrir jusqu’une valeur de 4.5 % mais après l’arrivée à l’équilibre 

de la solution solide d’argiles et de la calcite la porosité tend à se refermer (Fig. VI-17). 

 

 Composition chimique des eaux simulées 

Les profils des concentrations simulées sont stables dans le temps. Pour une durée d’altération de 

100 ans ou 10000 ans, les simulations ne montrent que de faibles variations de concentrations le 

long du profil (Fig. VI-18 and 19). La légère augmentation observée pour la plupart des 

concentrations au cours du temps est une conséquence des effets en retour pris en compte dans les 

simulations. Les différences observées s’expliquent par la fermeture progressive de la porosité en 

profondeur. Basé sur les équations IV-65, 67 et 69, le flux d’eau est dépendant de l’évolution de la 

porosité. La diminution de la porosité cause la diminution de la perméabilité et donc la réduction du 

flux d’eau dans tout le profil augmentant ainsi le temps d’interaction eau/roche au cours du temps 

(Fig. VI-25d). Seule la concentration de calcium diminue légèrement avec le temps en raison de la 

dissolution importante de l’anorthite fournissant principalement le calcium en solution. D’après 

l’effet en retour intégré dans la simulation (équation IV-70), la diminution significative de la fraction 

volumique entraîne une diminution de la surface réactive et donc une baisse de la vitesse de 

dissolution de l’anorthite. Dans ce cas, les effets en retour sur la surface réactive et sur le flux d’eau 

vont avoir tendance à se compenser, expliquant la stabilité des concentrations de calcium au cours 

du temps. Que ce soit pour la simulation sur 100 ou 10000 ans, l’augmentation de l’alcalinité et du 

pH le long du profil indiquent une augmentation de l’intensité des interactions eau/roche. Les valeurs 

de pH et d’alcalinité sont maximales à la base du profil atteignant respectivement une valeur de 8.5 

et 7 meq L-1 (Fig. VI-18a and b). La valeur du potentiel d’oxydoréduction initialement de 250 mV au 

sommet de l’arène n’est plus que de 127 mV à la base du profil. 

Le profil des concentrations simulées est différent d’un élément à l’autre, le comportement de 

chaque élément étant le résultat de la compétition entre la cinétique de dissolution qui va libérer des 

ions en solution et la précipitation des phases secondaires qui vont incorporer ces éléments dans leur 

structure cristalline. Le sodium est relativement peu retenu dans les phases précipitées. De ce fait, la 

concentration de cet élément tend à augmenter rapidement le long du profil jusqu’à atteindre une 

valeur de 5.0 mmol L-1 (Fig. VI-19). En revanche, le magnésium, la silice et dans une moindre mesure 

le potassium sont facilement incorporés dans les argiles tout comme le calcium qui peut également 

précipiter sous forme de calcite. Pour ces éléments, les variations de concentrations observées le 

long du profil sont plus complexes (Fig. VI-19). Dans un premier temps les concentrations 

augmentent de façon significative dans la saprolite et au sommet du profil de granite porphyroïde, la 

dissolution étant prépondérante sur la précipitation. Dans un second temps, l’arrivée à l’équilibre 

thermodynamique de phases secondaires autorisées à précipiter entraîne la diminution de la 

concentration avec la profondeur avant d’atteindre un nouvel équilibre. Dans le cas du calcium, il 

s’agit de l’arrivée à l’équilibre de la calcite et dans le cas du magnésium et de la silice d’un pôle de la 

solution solide d’argiles, le talc. La stabilité des profils de concentrations au cours du temps est donc 

également liée au rôle prépondérant de la solution solide d’argiles dont la composition est variable 

et dépend des ions en solution. Celle-ci précipite toujours en équilibre avec la solution et tamponne 

ainsi les variations de concentrations des ions dissous en solution. 



Chapitre VI : modélisation des eaux profondes 

 

 

 
154 

 

 

 

Figure VI-18 : évolution (a) du pH, (b) de l’alcalinité, (c)  de la concentration de silice et (d) du flux d’eau simulé 

le long du profil F-HUR après 100 et 1000 d’altération. Ces valeurs sont comparées à celles mesurées dans les 

eaux des forages F-HUR et F-HEI. 
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Figure VI-19 : évolution des concentrations (a) de calcium, (b) de magnésium, (c)  de sodium et (d) du potassium 

simulées le long du profil F-HUR après 100 et 1000 d’altération. Ces valeurs sont comparées à celles mesurées 

dans les eaux des forages F-HUR et F-HEI. 

 

 Différences entre la composition chimiques des eaux simulées et des eaux mesurées 

Confrontant les concentrations simulées à celles des eaux mesurées dans le forage F-HUR, on 

constate de façon générale que le modèle n’arrive pas à rendre compte des différentes 

concentrations mesurées (Fig. VI-18 and 19). Les valeurs de l’alcalinité, du pH et des concentrations 

(K, Na, et Si) sont significativement supérieures aux données mesurées. La précipitation rapide dans 

le profil des phases secondaires provoque une évolution rapide des concentrations de Ca et Mg vers 
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de faibles valeurs qui ne sont pas compatibles avec les valeurs mesurées. De plus, les quantités de 

minéraux détruits (allant jusqu’à 60 % pour l’anorthite) et la quantité de minéraux secondaires 

produits autour de 7 % sont importantes. Associant la différence relativement importante des 

caractéristiques des eaux simulées par rapport aux eaux du forage F-HUR et l’évolution 

minéralogique relativement rapide de la roche sur une période de 10 000 ans, les résultats obtenus 

par ce jeu de simulations semblent indiquer que les vitesses de dissolution des minéraux primaires 

sont trop rapides dans la simulation par rapport à la réalité. 

Le fait que toutes les concentrations simulées montrent une différence systématique avec les valeurs 

mesurées est difficilement explicable par une simple hétérogénéité du granite porphyroïde. Malgré 

les variations liées à l’incertitude du calcul de norme, la composition minéralogique du granite 

porphyroïde est relativement homogène le long du profil carotté (tableau V-2). Dans ce cas, l’erreur 

faite sur les vitesses de dissolutions pourrait provenir d’une surestimation de deux paramètres : les 

constantes cinétiques (kd) et/ou les surfaces réactives (S) des minéraux (équation IV-27). L’estimation 

de ces deux paramètres comporte de fortes incertitudes. De nombreuses études ont montré la 

surestimation de plusieurs ordres de grandeur des constantes cinétiques mesurées en laboratoire 

comparée à celles mesurées sur le terrain (Blum and Stillings, 1995; Drever, 2005; Ganor et al., 2005; 

White et al., 1996; White and Brantley, 2003). Les différents mécanismes responsables de cette 

différence sont probablement multiples et encore débattus à l’heure actuelle, ils sont décrits en 

détail dans l’étude de (White and Brantley, 2003). Ainsi, l’efficience de la surface de contact entre la 

solution et le minéral ; la durée d’altération : (Taylor and Blum, 1995) montre par exemple une 

diminution du taux d’altération en fonction de l’âge de profil de sol de moraines glaciaires ; le 

vieillissement des surfaces avec la formation des défauts (defects) et les figures de corrosion (ech 

pits) ; la formation de couches lessivées ou de revêtements de surface ; le degré de sous-saturation 

(Alekseyev et al., 1997) ; l’influence de certains éléments inhibiteurs en solution comme Al3+ 

notamment pour la dissolution des feldspaths alcalins (Oelkers et al., 1994) font partie des raisons 

invoquées pour expliquer les différences observées. Plus récemment, des études ont montré 

l’importance  du rôle de la chimie de la solution dans les micropores (Lichtner and Kang, 2007; Moore 

et al., 2012). Une autre étude montre que le broyage des minéraux effectué pour les expériences de 

dissolution peut causer l’apparition de nouvelles faces cristallines qui tend à augmenter 

artificiellement la mesure de la vitesse de dissolution du minéral (Hellmann et al., 2012). L’autre 

paramètre qui a pu être surestimé dans les simulations est la surface réactive des différents 

minéraux. Leurs estimations par un modèle géométrique considèrent un milieu homogène. 

Cependant sachant que l’eau va avoir tendance à préférentiellement circuler dans le réseau de 

microfissures du granite, une surestimation des surfaces réactives est donc également possible. 

 

 Conclusion 

Les résultats de ce premier jeu de simulations n’arrivent pas à rendre compte de la composition 

chimique des eaux du forage F-HUR. En mettant en relation l’évolution minéralogique relativement 

rapide du granite avec la composition chimique des eaux simulées, les différences observées entre 

les valeurs simulées et les valeurs mesurées peuvent s’expliquer par une surestimation des vitesses 

de dissolutions des minéraux primaires. Ce biais peut provenir soit d’une surestimation des 
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constantes cinétiques de dissolution issues de la littérature soit d’une surestimation des valeurs des 

surfaces réactives, l’estimation de ces deux paramètres comportant de fortes incertitudes. 

 

 Simulations avec des vitesses de dissolution ajustées  3.1.2

Pour les mêmes durées d’altération de  100 et 10 000 ans, un second jeu de simulations a été testé 

en ajustant la vitesse de dissolution des minéraux pour que les concentrations simulées soient 

cohérentes avec les concentrations mesurées dans les eaux du forage F-HUR. Ainsi, les vitesses de 

dissolution de la biotite et l’albite qui contrôlent respectivement les concentrations de potassium et 

de sodium en solution ont été divisées par un facteur 50. La vitesse de dissolution des autres 

minéraux (anorthite, amphibole, dolomite et apatite) qui contrôle le calcium et le magnésium en 

solution a été réduit d’un facteur 10. Le pH, l’alcalinité et la concentration de silice intègrent le 

résultat des différentes réactions intervenant dans les interactions eau/roche et constituent donc les 

paramètres de contrôle et de validation. 

 

 Cohérence des simulations  

Les vitesses de dissolutions étant plus lentes, les concentrations simulées sont globalement plus 

faibles (Fig. VI-20 et 21). Comparé au premier jeu de simulation, celles-ci sont logiquement en accord 

avec les valeurs concentrations mesurées. Néanmoins, bien que les concentrations simulées soient 

issues d’un ajustement de la vitesse de dissolution des minéraux, les valeurs d’alcalinité et des 

concentrations de silice sont très cohérentes avec les valeurs mesurées dans les eaux du forage F-

HUR (Fig. VI-20 et 21). De plus, les valeurs de pH ont également diminué le long du profil se 

rapprochant des valeurs des eaux du 07/07/2009 potentiellement les eaux les moins affectées par un 

rééquilibrage du CO2 par rapport à l’atmosphère (Fig. VI-21a). Le pourcentage de minéraux détruits 

et précipités au bout de 10 000 ans d’altération semble également plus satisfaisant.  

Dans l’arène, les quantités de minéraux détruits sont faibles ce qui est en accord avec le fait que les 

minéraux les plus altérables ont déjà été en grande partie dissous dans cet horizon fortement altéré. 

Au bout de 10 000 ans d’altération, 0.8 % d’anorthite a été dissous, 0.1 %  d’albite et de biotite et 

moins de 0.1 % de feldspath potassique (Fig. VI-22).  

La solution simulée est également sous-saturés par rapport aux minéraux argileux comme la 

montmorillonite et l’illite présents dans l’arène (Fig. VI-23). Les quantités détruites atteignent 

respectivement 0.8 % et 0.3 % au bout de 10 000 d’altération. Ces résultats expliquent également la 

faible évolution des concentrations le long du profil par rapport à la composition chimique de l’eau 

de grès qui entre dans le système. Parmi les minéraux secondaires, seules la kaolinite et l’hématite 

sont à l’équilibre thermodynamique et précipitent dans cette partie du profil. Cette faible dynamique 

entraîne une évolution très lente de la porosité qui tend à s’ouvrir. Initialement de 16.5 % au sommet 

du profil elle atteint une valeur de 16.53 % au bout de 10 000 d’altération. 
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Figure VI-20 : évolution des concentrations (a) de calcium, (b) de magnésium, (c)  de sodium et (d) du potassium 

simulées le long du profil F-HUR après 100 et 1000 d’altération avec des vitesses de dissolution ajustées. Ces 

valeurs sont comparées à celles mesurées dans les eaux des forages F-HUR et F-HEI. 
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Figure VI-21 : évolution (a) du pH, (b) de l’alcalinité, (c)  de la concentration de silice et (d) du flux d’eau simulé 

le long du profil F-HUR après 100 et 1000 d’altération et avec des vitesses de dissolution ajustées. Ces valeurs 

sont comparées à celles mesurées dans les eaux des forages F-HUR et F-HEI. 
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Figure VI-22 : quantité de minéral détruit (en % de moles) le long du profil F-HUR après une période d’altération 

de 10 000 ans avec ajustement des constantes cinétiques. Les quantités détruites ont été calculés à partir des 

variations de volume de chaque minéral par rapport au volume initial. Cette valeur a ensuite été multipliée par 

la masse volumique et divisée par la masse molaire de chaque minéral. 

 

 

Figure VI-23 : Indices de saturation des différents minéraux en dissolution cinétique le long du profil F-HUR avec 

ajustement des constantes cinétiques.  
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En comparaison avec le premier jeu de simulations, les quantités détruites dans le granite 

porphyroïde sont plus faibles et s’élèvent à 8 % pour l’anorthite, 2 % pour l’amphibole et 0.1 % pour 

l’albite et la biotite (Fig. VI-22). La dolomite précédemment sursaturée sur tout le profil devient sous-

saturée dans les 10 premiers mètres du granite porphyroïde (Fig. VI-23), les concentrations des eaux 

simulées étant devenues globalement plus faibles.  Caractérisée par une forte réactivité (Tableau VI-

5), la dolomite est dissoute à 20 % au sommet du profil du granite porphyroïde. Concernant le 

volume de minéraux précipités, il ne représente moins de 1 % du volume total après une période de 

10 000 ans d’altération (Fig. VI-24).  

 

 

Figure VI-24 : évolution du volume précipité en % par rapport à la roche totale et de la porosité le long du profil 

F-HUR pour les simulations avec une vitesse de dissolution ajustée. 

 

 Rôle des phases secondaires 

Par rapport au premier jeu de simulations, la solution solide d’argiles et la calcite arrivent à 

l’équilibre et précipitent plus en profondeur dans le granite porphyroïde (Fig. VI-25). La composition 

de la solution solide formée exclusivement dans l’horizon de granite porphyroïde 

K0,01Na0,003Ca0,239Mg0,142Al1,992Fe0,04(Si3,255Al0,766)O10(OH)2 montre quelques différences comparées à 

celle formée dans le premier jeu de simulations. En particulier, celle-ci contient moins de potassium 

et de magnésium et plus de calcium. Le fait que la solution solide contienne peu de sodium et de 

potassium indique que les concentrations de ces éléments en solution sont principalement 

contrôlées par la vitesse de dissolution des minéraux primaires contenant du potassium et du sodium 

à savoir la biotite pour le potassium (le feldspath potassique est rapidement à l’équilibre par rapport 

à la solution) et l’albite pour le sodium. En revanche, les concentrations de silice, de magnésium et de 

calcium en solution vont dépendre à la fois de la vitesse de dissolution des minéraux primaires 

contenant ces éléments et de la précipitation de la solution solide d’argiles ainsi que de la calcite 

pour le calcium.   
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Figure VI-25 : Indices de saturation des différents minéraux par rapport à la solution autorisés à précipiter à 

l’équilibre thermodynamique le long du profil F-HUR.  

 

La précipitation des phases secondaires joue également un rôle important dans l’évolution de la 

porosité le long du profil du granite porphyroïde. Dans les vingt premiers mètres après la couche 

d’arène, la dissolution rapide de la dolomite combinée à l’absence de précipitation de la calcite 

entraîne une ouverture de la porosité (Fig. VI-24). Initialement de 3 %, la porosité atteint une valeur 

légèrement inférieur à 3.5 % au bout de 10 000 ans d’altération. En profondeur, la précipitation 

combinée de la solution solide d’argiles et de la calcite a pour effet de refermer la porosité. La valeur 

de la porosité obtenue au bout de 10 000 ans d’altération est alors de 2.9 % environ.  

 

 Evolution des profils de concentrations simulées au cours du temps 

De façon générale, comparant les simulations d’une durée de 100 ans ou 10 000 ans, l’évolution des 

concentrations le long du profil est relativement faible au cours du temps. Dans l’arène granitique 

cette différence est infime en raison de la lente évolution de sa minéralogie et de sa porosité. Dans le 

granite porphyroïde, la fermeture de la porosité entraîne une légère diminution du flux d’eau par les 

effets en retour intégrés dans la modélisation (Fig. VI-21d). Cet effet explique la très légère 

augmentation des concentrations de sodium et de potassium au cours du temps, du fait d’une 

augmentation du temps de contact entre l’eau et la roche. En effet, les quantités détruites de biotite 

et d’albite fournissant respectivement le Na et le K en solution sont relativement faibles ce qui ne 

modifie pas fondamentalement les surfaces réactives de ces minéraux. En revanche, concernant les 

minéraux constitués de magnésium et de calcium, les quantités sont plus importantes notamment 

pour la dolomite qui est détruite à hauteur de 20 % au sommet du profil. La légère augmentation du 

temps d’interaction eau-roche n’est pas en mesure de compenser la diminution des surfaces 
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réactives de ces minéraux causée par leur dissolution et par l’ouverture de la porosité dans le haut 

du profil (équation IV-70). Cette variation explique donc la légère diminution des concentrations de 

magnésium au cours du temps. Pour l’alcalinité et la concentration de calcium au sommet du profil, 

cette même tendance est visible. En raison de la diminution de l’alcalinité et des concentrations de 

calcium en solution, l’arrivée à l’équilibre thermodynamique de la calcite est également légèrement 

retardée ce qui explique la légère évolution du calcium en solution entre les simulations d’une durée 

de 100 ans et de 10 000 ans dans la partie basse du profil. 

 

 Conclusion 

Les simulations dont les vitesses de dissolutions ont été ajustées rendent mieux compte à la fois des 

concentrations mesurées dans les eaux du forage F-HUR mais également des variables de contrôles 

(pH, alcalinité et concentration de silice en solution). Au bout de 10 000 d’altération, l’évolution de la 

roche semble également plus réaliste que dans le cas des simulations sans ajustement. La 

modélisation des eaux profondes F-HUR a clairement mis en évidence l’influence du couplage entre 

la dissolution et la précipitation des minéraux sur la composition chimique des eaux le long du profil. 

Pour un flux d’eau donné, l’allure des différents profils de concentrations simulées est le résultat 

d’une compétition entre les cinétiques de dissolution des minéraux primaires qui vont libérer des 

ions en solution et la précipitation des phases secondaires qui vont incorporer ces éléments dans leur 

structure cristalline. Cela est particulièrement le cas pour le magnésium, le calcium et la silice qui 

sont facilement incorporés dans les phases secondaires (principalement la solution solide d’argiles et 

la calcite). Mais la précipitation de ces phases secondaires contrôle également la fermeture de la 

porosité en profondeur et donc différents effets en retour dépendants de ce paramètre comme le 

flux d’eau et la surface réactive des minéraux.  Enfin, ce jeu de simulations a confirmé l’importance 

des phases mineures présentes dans le granite comme la dolomite. Comme cela a été montré par la 

dissolution expérimentale de granites (White et al., 2005) ou à l’échelle du bassin versant par le biais 

de bilans de flux chimique (Oliva et al., 2004), la dissolution de ces phases peut contribuer de façon 

significative à la signature chimique des eaux profondes. Bien que la dolomite atteigne rapidement 

l’équilibre thermodynamique, sa très forte réactivité par rapport aux minéraux silicatés explique les 

quantités détruites importantes observées dans les premiers mètres du granite porphyroïde. 

 

 Conséquence sur la formation de l’arène granitique 3.1.3

La couche de saprolite entre le granite porphyroïde et le grès triasique est interprétée comme un 

profil d’altération pré-triasique d’après (Wyns, 2012). Cependant, cette interprétation se base sur la 

seule étude pétrographique de la roche et des minéraux secondaires néoformés mais aucune 

datation n’a été réalisée sur ce site. La modélisation à long terme de l’évolution minéralogique d’un 

granite pourrait apporter un nouvel éclairage sur la formation de l’arène granitique. 

D’après le second jeu de simulations caractérisé par l’ajustement des vitesses de dissolution, la 

composition chimique des eaux de grès a très peu évolué après avoir interagi avec 20 mètres d’arène 

(Fig. VI-20 et 21). De ce fait, prenant une composition initiale d’eau de grès ou d’une eau ayant réagi 

avec l’arène, l’évolution de la minéralogie le long du profil de granite porphyroïde au cours du temps 
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peut être considérée comme identique. La simulation effectuée sur une période de 10 000 ans 

pourrait donc évaluer l’hypothèse d’une formation d’une saprolite récente en considérant des 

conditions hydrodynamiques actuelles. L’évolution d’une colonne de granite altéré sur une plus 

grande échelle de temps n’a pas pu être testée. En premier lieu, à long terme, la solution solide 

d’argile devient instable au sommet du profil et tend à se dissoudre complètement (Chapitre IV-2.7). 

La disparition complète  des pôles de la solution solide provoque l’arrêt des simulations. De plus, la 

dimension 1D du modèle montre également ces limites dans ce cas. Basé sur les équations IV-65, 67 

et 69, le flux d’eau est dépendant de l’évolution de la porosité qui tend à se fermer en profondeur. La 

diminution de la porosité cause la diminution de la perméabilité et donc la réduction du flux d’eau 

dans tout le profil au cours du temps (Fig. VI-21d). En réalité, le contraste de porosité et de 

perméabilité entre les deux parties du profil devrait générer un flux latéral qui ne peut être simulé 

par un modèle 1D. Les simulations effectuées sur une période 10 000 ans donnent uniquement des 

indications sur les premiers stades de la formation d’une éventuelle couche d’arène. Une 

comparaison de ces résultats avec le stade final de la saprolite actuelle peut cependant fournir des 

premiers  éléments d’interprétation.   

D’après le second jeu de simulations caractérisé par l’ajustement des vitesses de dissolution, 

l’altération de la colonne de granite porphyroïde montre la formation rapide de deux zones distinctes 

le long du profil. Dans les 20 premiers mètres du profil c’est-à-dire l’épaisseur actuelle de l’arène, la 

porosité tend à s’ouvrir mais décroît avec la profondeur (Fig. VI-24).  Une fois dépassés les 20 

premiers mètres, la porosité tend à se refermer à cause de la précipitation des phases secondaires 

(argile et calcite). Cette subdivision pourrait jouer le rôle de front d’altération et être à l’origine de la 

formation de la saprolite, les phases secondaires jouant ainsi un rôle majeur. Dans le cadre d’une 

telle hypothèse, le temps nécessaire pour atteindre les porosités mesurées dans l’arène (entre 10 et 

16 %) a été calculé par extrapolation des valeurs simulées sur une période de 10 000 ans. Ce calcul 

indique qu’une durée d’altération approximative de 500 000 ans est nécessaire pour obtenir une 

gamme de porosité comparable. L’évolution de la porosité n’est cependant pas linéaire, les minéraux 

les plus altérables disparaissant au fur et à mesure au cours du temps, il s’agit donc d’une valeur 

minimum. Les minéraux caractérisés par une vitesse de dissolution rapide comme l’amphibole et 

l’anorthite ne sont à priori plus présents dans la saprolite actuelle. Dans ce cas, en extrapolant les 

quantités détruites obtenues par la simulation sur une période de 10 000 ans, une dissolution 

complète de ces minéraux est atteinte au bout d’une durée d’altération approximative de 130 000 

ans pour l’anorthite et 500 000 ans pour l’amphibole. Cela suggère que les processus d’altération à 

l’origine de la formation de la saprolite ont fonctionné au minimum pendant une période de 500 000 

ans ce qui est également cohérent avec l’évolution de la porosité. Concernant le feldspath 

potassique, celui-ci arrive rapidement à saturation et ne peut qu’être dissous dans les premiers 

mètres du profil (Fig. VI-23) ce qui est en accord avec le calcul de norme (Tableau VI-1). La formation 

de phases secondaires comme l’hématite, la kaolinite et la solution solide d’argiles de type smectite 

est également compatible avec les observations. Du fait de la faible résolution du maillage, la 

kaolinite n’est pas autorisée à précipiter pour la simulation à long terme (Fig. VI-25). Cependant, 

celle-ci se forme dans les premiers mètres du profil dans le cas des simulations sur 100 ans où le 

maillage élémentaire est seulement de 1 mètre.  

En revanche, la modélisation n’est pas en mesure d’expliquer la formation de l’illite qui a été 

détectée par l’analyse de diffraction des rayons X dans la saprolite. Ce résultat suggère qu’à l’échelle 
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de 10 000 ans, la formation d’illite ne peut être expliquée par une altération météoritique. De plus, il 

est peu probable que l’illite se forme à plus long terme dans le profil. La dissolution progressive des 

minéraux  du granite et le lessivage des éléments solubles à long terme entraine une évolution de la 

composition chimique de la solution qui va elle-même contrôler la nature et la profondeur des 

phases minérales qui vont précipiter. Du fait de l’appauvrissement du milieu en éléments solubles au 

cours du temps, la précipitation d’argile comme la kaolinite est favorisée contrairement à l’illite. La 

formation de l’illite est donc plus certainement une conséquence d’un changement de pression et de 

température causé par un épisode d’enfouissement comme l’avance l’étude de (Wyns, 2012).  

 

 Conclusion 

D’après la modélisation à long terme sur une période de 10 000 ans,  l’altération d’un granite dans 

des conditions hydrodynamiques actuelles tend à former une saprolite de composition 

minéralogique cohérente avec les observations faites sur le terrain. Par extrapolation des données 

obtenues par la simulation, la mise en place de l’arène impliquerait une altération active pendant 

une durée minimum de 500 000 ans et un découplage complet entre le haut et le bas du profil. 

D’après les simulations, la précipitation des phases secondaires, la solution solide d’argiles et la 

calcite jouent un rôle prépondérant dans ce découplage en contrôlant la fermeture de la porosité en 

profondeur. Cependant, de nombreuses incertitudes subsistent liées d’une part aux paramètres pris 

en compte dans les simulations et d’autre part aux limites du logiciel KIRMAT qui n’autorise qu’une 

modélisation 1D sur une durée relativement courte par rapport aux temps de formation estimés de 

la saprolite. 

 

 Concentration d’aluminium mesurée et simulée 3.1.4

Les concentrations d’aluminium totales mesurées dans les eaux profondes sont généralement 

proches de la limite du seuil de détection (10-7 mol L-1) (ANNEXE 3f). Quelles que soient les 

simulations, avec ou sans ajustements des vitesses de dissolution, les valeurs de concentration 

d’aluminium simulées sont plus faibles que celles mesurées comprises entre 1×10-9 et 3×10-9 mol L-1 le 

long du profil. Comme déjà évoqué dans le chapitre V, cette différence peut provenir de l’incertitude 

liée à la forme de l’aluminium en solution et de sa prise en compte dans le modèle KIRMAT. 

L’aluminium mesuré dans les eaux filtrées à 0.45 μm est l’aluminium total (Fig. VI-26).  Celui-ci se 

trouve principalement adsorbé sur les phases colloïdales et sous forme de monomère non-labile 

associé avec le carbone dissous (Saito et al., 2012; Srinivasan et al., 1999; Tipping et al., 2002). Il est 

également sous forme de monomère inorganique c’est-à-dire sous forme de complexe de 

groupement hydroxyle de sulfate et de fluor. Dans le logiciel KIRMAT, seule  la spéciation de 

l’aluminium avec les différents groupements hydroxyles est prise en compte. De ce fait, les 

simulations des eaux profondes ne peuvent pas rendre compte des concentrations totales 

d’aluminium en solution, ces dernières surestimant les quantités d’aluminium disponible pour la 

précipitation de la solution solide d’argiles et l’activité de l’espèce Al3+.  

 



Chapitre VI : modélisation des eaux profondes 

 

 

 
166 

 

Figure VI-26 : diagramme illustrant les différentes formes d’aluminium en solution. Le COD 

correspond au carbone organique dissous. 

 

Par ailleurs, la précipitation trop importante de l’aluminium dans la solution solide d’argiles pourrait 

également expliquer les faibles concentrations d’aluminium obtenues par la modélisation. Dans ce 

cas, certains minéraux pourraient être maintenus artificiellement à sous-saturation par rapport à la 

solution alors qu’ils auraient dû atteindre l’équilibre thermodynamique. Comme le montrent  les 

tests de saturations effectués pour différentes concentrations d’aluminium (ANNEXE 4d), ce biais 

n’aurait pas de conséquence sur les minéraux dépourvus d’aluminium dans leur structure cristalline 

comme la dolomite, la trémolite ou l’apatite. D’autre part, pour des minéraux comme la biotite et 

l’anorthite, le calcul des indices de saturations des eaux de forage F-HUR pour une concentration 

d’aluminium égale à 10-7 mol L-1 montre que ces minéraux sont loin de l’équilibre (ANNEXE 4d). En 

effet, leur indice de saturation se trouve au-delà du seuil critique (log(Ω) <-3) où l’influence de 

l’affinité chimique sur la vitesse de dissolution devient significative (Fig. IV-1). La sous-estimation de 

la concentration d’aluminium par le modèle n’a donc pas d’influence significative pour ces minéraux. 

Dans le cas de l’albite, l’influence de la solution solide d’argiles sur le maintien de sa sous-saturation 

pourrait se poser. L’indice de saturation de l’albite calculé pour les eaux de forage pour une 

concentration d’aluminium égale à 10-7 mol L-1 (ANNEXE 4d) est très proche de l’équilibre comparé à 

celui obtenu par les simulations ce qui aurait pu conduire à une surestimation de la vitesse de 

dissolution et donc des concentrations en sodium en solution. Bien que ce biais soit indirectement 

corrigé par l’ajustement de la vitesse de dissolution de l’albite, le maintien de la dissolution de 

l’albite sur tout le profil pourrait expliquer l’absence de front d’altération pour ce minéral. 
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 Modélisation des eaux du forage F-HEI 3.2

La colonne de granite dans le forage F-HEI étant moins épaisse que pour le forage F-HUR (40 mètres 

au lieu de 100 mètres), la composition chimique des eaux du forage F-HEI pourrait simplement 

s’expliquer par un temps de contact entre l’eau et la roche plus court lié au  trajet d’eau. Cependant, 

d’après les simulations précédentes des eaux du forage F-HUR, les concentrations des eaux simulées 

après un trajet de 40 mètres dans le granite porphyroïde sont encore bien trop élevées par rapports 

à celles mesurées dans les eaux du forage F-HEI (Fig. VI-20 et 21). De ce fait, il est nécessaire de 

prendre en compte la géométrie et le degré d’altération du granite qui est beaucoup plus fracturé et 

altéré dans le cas du forage F-HEI. Les simulations présentées dans cette partie tiennent compte 

d’une surface réactive totale approximée par deux plans de faille se traduisant par une surface 

beaucoup plus faible que pour le granite porphyroïde du forage F-HUR. Tout comme pour les 

simulations des eaux du forage F-HUR, la vitesse de dissolution des minéraux a dû être ajustée. En 

particulier, la vitesse de dissolution de la dolomite dû être ajustée d’un facteur 50, les concentrations 

de magnésium et de calcium étant trop élevées par rapport à celles mesurées. D’autre part ces fortes 

concentrations entrainent également l’arrivé à l’équilibre de la solution solide d’argile qui va 

précipiter et induire une diminution des concentrations de silice de potassium et de sodium en 

solution le long du profil. Les valeurs obtenues ne sont pas compatibles avec les valeurs mesurées. 

Tout comme pour la modélisation des eaux du forage F-HUR, l’incertitude à la fois de la mesure des 

constantes cinétiques et des surfaces réactives justifie un tel ajustement. De plus, dans le cas de la 

dolomite, la fraction volumique et la surface réactive réellement en contact avec la solution dans un 

tel système fracturé est difficilement quantifiable ce qui rajoute une incertitude supplémentaire. 

  

 Evolution de la roche et de la composition chimique des eaux simulées 

Les résultats des simulations montrent que la solution est sous-saturée par rapport à la plupart des 

minéraux primaires et en particulier la dolomite (Fig. VI-26). Bien que sa constante cinétique ait été 

divisée d’un facteur 50, après 10 000 ans d’altération, les quantités détruites le long du profil varient 

entre 20 et 35 % (Fig. VI-27). Les faibles valeurs des surfaces réactives ainsi qu’un flux d’eau plus 

élevé (0.5 mH2O an-1), ont pour conséquence de maintenir la dissolution ce minéral sur l’ensemble du 

profil comme le confirme également le calcul des indices de saturation des eaux du forage F-HEI 

(ANNEXE 4c). La constante cinétique de la dolomite est de 5 ordres de magnitude plus élevée que 

celle des minéraux silicatés (Tableau VI-5) ce qui explique les quantités détruites importantes au bout 

de 10 000 ans d’altération. La dissolution rapide de ce minéral va contrôler les concentrations de 

magnésium, de calcium et l’alcalinité en solution (Fig. VI-28 et 29).  
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Figure VI-26 : Indices de saturation des différents minéraux en dissolution cinétique le long du profil F-HEI au 

bout de 10 000 d’altération.  

  

Figure VI-27 : quantités de minéraux détruits (en % de moles) le long du profil F-HEI après une période 

d’altération de 10 000 ans. Les quantités détruites ont été calculées à partir des variations de volume de chaque 

minéral par rapport au volume initial. Cette valeur a ensuite été multipliée par la masse volumique et divisée 

par la masse molaire de chaque minéral. 
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Figure VI-28 : évolution (a) du pH, (b) de l’alcalinité, (c)  de la concentration de silice et (d) de la porosité simulée 

le long du profil F-HEI après 100 ans (figurés triangulaires gris) et 10 000 ans (figurés triangulaires noirs) 

d’altération. La vitesse de dissolution de la dolomite a été divisée par 50. Les valeurs simulées sont comparées à 

celles mesurées dans les eaux des forages F-HUR et F-HEI. 
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Figure VI-29 : évolution des concentrations (a) de calcium, (b) de magnésium, (c)  de sodium et (d) du potassium 

simulées le long du profil F-HEI après 100 ans (figuré triangulaires gris) et 10000 ans (figurés triangulaires noirs) 

d’altération I. La vitesse de dissolution de la dolomite a été divisée par 50. Les valeurs simulées sont comparées 

à celles mesurées dans les eaux des forages F-HUR et F-HEI. 

 

Elle entraine également une diminution de la surface réactive au cours du temps ce qui explique la 

légère diminution du pH, de l’alcalinité et des concentrations de calcium et magnésium au cours du 

temps. A l’inverse, la vitesse de dissolution des minéraux silicatés fournissant le sodium, le potassium 

et la silice en solution est relativement faible. Ainsi, seul 0.01 % d’albite et de biotite sont détruits au 

bout de 10 000 d’altération, ce qui explique les variations très faibles de ces concentrations à la fois 

aux cours du temps et le long du profil. La kaolinite et l’hématite précipitent à l’équilibre 

thermodynamique sur tout le profil. 
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La calcite et la solution solide d’argiles restent sous-saturées par rapport à la solution. L’absence de la 

précipitation de ces phases secondaires et surtout la destruction rapide de la dolomite entraînent 

une légère « ouverture » de la porosité sur tout le profil (Fig. VI-30). Initialement de 9 %, la porosité 

est comprise entre 9.2 et  9.3 % après 10 000 d’altération. 

 

Figure VI-30 : Indices de saturation des différents minéraux autorisés à précipiter à l’équilibre thermodynamique 

le long du profil F-HUR.  

 

 Cohérence des simulations  

Comparée aux eaux du forage F-HEI, la composition chimique des eaux simulées est cohérente avec 

les concentrations mesurées (Fig. VI-28 et VI-29). Seule la concentration de calcium et l’alcalinité 

simulées sont légèrement sous-estimées. D’après les observations microscopiques (Wyns, 2012), la 

calcite est également présente localement dans le remplissage des fractures. Celle-ci est sous-

saturée en solution et sa dissolution qui n’est pas prise en compte dans les simulations pourrait 

contribuer à augmenter l’alcalinité et la concentration de calcium en solution. La contribution des 

minéraux silicatés au budget géochimique des eaux du forage F-HEI doit être relativement faible et 

explique la faible évolution des concentrations de Si, et Na et K mesurées le long du profil.  

 

 Conclusion 

Ces simulations montrent que la composition chimique des eaux de forage F-HEI peut s’expliquer par 

des interactions eau/roche rapides dans un milieu fracturé avec une contribution majeure des 

carbonates colmatant partiellement les fractures. Comparant les simulations des eaux profondes du 
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forage F-HEI avec celles du forage F-HUR, la surface réactive prise en compte dans les simulations liée 

à la géométrie de la porosité est le principal paramètre qui va déterminer la composition chimique 

des eaux profondes. Les variations des surfaces réactives influencent de manière significative la 

vitesse de dissolution des minéraux dissous. Des valeurs élevées tendent à faire augmenter les 

concentrations en solution plus rapidement favorisant ainsi une arrivée à l’équilibre 

thermodynamique de certaines phases primaires et des phases secondaires autorisées à précipiter. 

La dissolution plus rapide des minéraux silicatés apporte assez d’ion en solution pour maintenir la 

dolomite à saturation. Ce résultat pourrait expliquer la présence de la dolomite dans les zones 

altérées malgré sa grande réactivité. En revanche, dans des zones fracturées, caractérisées par des 

surfaces réactives plus faibles et une circulation d’eau plus rapide, la dolomite présente dans le 

colmatage des fissures reste sous-saturée en solution. Sa dissolution rapide contrôle fortement la 

composition chimique des eaux notamment pour le Ca, Mg et l’alcalinité.  

 

 Conclusion 4.

Deux forages carottés de 150 mètres de profondeurs ont permis d’avoir accès à la zone profonde du 

petit bassin versant du Ringelbach. D’après la caractérisation du granite et des eaux des forages, 

deux environnements relativement différents ont pu être mis en évidence. Le forage F-HUR peu 

transmissif se caractérise par un granite relativement peu altéré alors que le forage F-HEI est plus 

transmissif avec une fissuration et une altération du granite plus importante. Cette caractérisation a 

permis de construire une modélisation hydrogéochimique. Les minéraux primaires identifiés dans le 

granite sont dissous en prenant en compte leurs cinétiques de dissolution respectives alors que les 

minéraux secondaires formés sont précipités à l’équilibre thermodynamique. Pour chacune des 

simulations une solution solide d’argiles à 15 pôles a été intégrée pour simuler la précipitation des 

argiles. Deux cas extrêmes ont été envisagés pour chacun des deux forages, la composition chimique 

des eaux étant un paramètre de contrôle et de validation du modèle. Dans le cas de la modélisation 

des eaux de forage F-HUR, une solution de grès entrante dans le système a tour à tour interagi avec 

20 mètres de saprolite et 100 mètres d’un granite porphyroïde relativement « frais ». Les surfaces 

réactives des minéraux ont été calculées à partir d’un modèle géométrique simple se basant sur la 

taille et la forme des minéraux. Dans le cas de la modélisation des eaux de forage F-HEI, la même 

solution de grès va réagir le long de 20 mètres d’arène et 40 mètres de granite fissuré et altéré. Pour 

tenir compte de la géométrie du milieu fracturé, la surface réactive totale a été approximée par deux 

plans de faille. 

Malgré les incertitudes liées à la cinétique de dissolution des minéraux primaires, ces différentes 

simulations ont permis de mieux comprendre les processus d’altération  se déroulant dans les 

milieux granitiques jusqu’à une centaine de mètres de profondeur. Comme cela a été montré pour 

les systèmes pédogéniques (e.g. (Chadwick and Chorover, 2001)), la composition chimique des eaux 

profondes est à la fois contrôlée par les cinétiques de dissolution/précipitation des minéraux, la 

vitesse du flux d’eau transporté et par les effets de seuils thermodynamiques. Ces seuils déterminent 

l’arrivée à l’équilibre des phases primaires qui cessent alors de se dissoudre ou des phases 

secondaires autorisées à précipiter. Plus encore que la composition minéralogique du granite, la 

surface réactive et la géométrie de la porosité peuvent jouer un rôle important dans les processus 
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d’altération et l’acquisition de la composition chimique des eaux profondes. Dans le cas d’une 

altération d’un granite relativement frais, les surfaces réactives importantes tendent à faire 

augmenter les concentrations en solution plus rapidement favorisant ainsi une arrivée à l’équilibre 

thermodynamique de certaines phases primaires et des phases secondaires autorisées à précipiter. 

La modélisation des eaux profondes confirme l’importance de la précipitation des phases 

secondaires comme la calcite et la solution solide d’argiles. D’une part ces minéraux tamponnent la 

composition chimique de la solution, principalement les concentrations de calcium, de magnésium et 

de silice. D’autre part, d’après les effets de retours incorporés dans le modèle, les minéraux 

précipités jouent un rôle prépondérant dans l’évolution de la porosité, leur précipitation entrainant 

la fermeture de la porosité en profondeur et la diminution du flux d’eau. Cet effet de couplage 

pourrait donc être un facteur prépondérant à l’origine de la formation de la couche de saprolite. Les 

interprétations ne permettent pas de conclure sur une éventuelle mise en place récente de la 

saprolite observée. Néanmoins, la modélisation hydrogéochimique est un outil intéressant qui, avec 

une meilleure prise en compte des paramètres hydrologiques et suffisamment de contraintes sur le 

système, pourrait dans le futur permettre d’évaluer le temps nécessaire à la formation d’un profil 

d’altération ainsi que son évolution en réponse à des forçages climatiques. 

Représentatives d’un milieu plus fracturé, de faibles surfaces réactives et une circulation d’eau plus 

rapide favorisent la dissolution de minéraux très réactifs comme la dolomite qui était très proche de 

l’équilibre thermodynamique dans le cas d’une altération d’un granite relativement frais. Cet effet de 

seuil peut expliquer le fait que la dolomite soit encore présente en profondeur, bien qu’elle soit très 

réactive. De plus, dans le cas de la modélisation des eaux de forage F-HEI, les minéraux carbonatés 

comme la dolomite colmatant partiellement le réseau de fracture contribuent de façon significative à 

l’acquisition de la signature des eaux dans ce type de milieu fracturé. Enfin, dans ce type de milieu, la 

solution reste sous-saturée par rapport aux minéraux secondaires tels que la calcite et la solution 

solide d’argiles. L’évolution de la porosité est alors également très différente comparé à la 

dynamique d’un milieu moins fracturé, la dissolution rapide de la dolomite engendrant une 

ouverture de la porosité sur tout le profil.   
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 Introduction 1.

Ce chapitre présente la modélisation des variations géochimiques des eaux de source du bassin du 

Ringelbach. Elle se base sur l’interprétation des variations géochimiques et isotopiques des eaux de 

source (Chapitre III) qui suggère que le trajet de l’eau et par conséquent le temps de contact entre 

l’eau et la roche est un des facteurs prépondérants expliquant l’évolution graduelle de la 

composition chimique et isotopique des eaux de sources le long du versant. De plus, les différentes 

sources sont probablement alimentées par des eaux suivant des chemins relativement indépendants 

les uns des autres, contrôlés par la géométrie du réseau de fractures structurant le granite. Cette 

interprétation implique que l’évolution de la composition des eaux de sources peut être simulée par 

une eau parcourant un chemin unidimensionnel, qui sera considéré comme étant parallèle à la pente 

et ce en cohérence avec les résultats des modélisations hydrogéologiques (Chapitre V). La 

modélisation hydrogéochimique des eaux de sources entreprise dans ce chapitre se fera comme pour 

les eaux profondes par le code de calcul KIRMAT. L’objectif principal est de caractériser de façon 

complémentaire aux approches de traçages géochimiques développées dans le chapitre III, les 

paramètres clefs expliquant la composition géochimique des sources, leurs variations d’une source à 

l’autre et leurs variations avec le débit. L’utilisation du modèle KIRMAT permettra également de 

discuter du rôle de phases mineures comme la dolomite et l’apatite présentes dans le granite, le rôle 

des phases secondaires précipitées et plus généralement l’impact de l’évolution de la roche au cours 

du temps sur la composition chimique des eaux de sources. 

 

 Stratégie de modélisation 1.1

Les différentes étapes de la modélisation des eaux de sources sont présentées dans la figure VII-1. 

Basée sur l’étude géochimique des eaux des sources, l’hypothèse d’un chemin d’eau 1D parallèle à la 

pente a été faite. Une eau entrante de grès va tout d’abord interagir avec 60 mètres d’arène 

granitique. Cette longueur du trajet d’eau dans l’arène a été estimée en tenant compte de 

l’épaisseur de cette couche (20 mètres) et d’une pente moyenne de 20° (Fig. VII-2). La solution 

simulée obtenue à la sortie de l’arène va constituer la solution entrante et initiale interagissant avec 

500 mètres d’un même granite plus ou moins altéré. Les caractéristiques pétrographiques du granite 

et notamment son degré d’altération demeurent inconnues dans cette couche de régolithe 

superficielle. Une première étape de modélisation a donc pour objectif d’altérer un granite 

relativement « sain » dans les conditions de surfaces pour obtenir différents stades d’altération de ce 

même granite. Les variations de la composition minéralogique générées par les processus 

d’altération et leurs influences sur la composition chimique des eaux pourront donc être testées. 

Différentes vitesses de Darcy ont également été testées pour simuler les variations du débit des 

sources (Fig. VII-1). Ces simulations visent à comprendre les relations entre l’hydrologie et les 

processus d’interaction eau-roche. Il s’agit ainsi de vérifier si les variations de la composition 

chimique observées avec le débit peuvent s’expliquer par une simple variation du flux d’eau et donc 

du temps de contact avec la roche.  
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Figure VII-1 : schéma conceptuel des différentes simulations effectuées. Les résultats des simulations sont 

comparés à la composition chimique des eaux de la source SPUI. 

 

 

Figure  VII-2 : caractéristiques pétrographiques prises en compte pour l’arène granitique le long du versant. 

 

Porosité = 16.5 % 

Porosité = 10.6 % 

Porosité = 10.6 % 

 

Eau de grès    

2.5 mH2O/an 



Chapitre VII : modélisation des eaux de sources 

 

 

 
179 

 Méthode et paramètres utilisés dans les simulations 1.2

 Paramètres hydrodynamiques 1.2.1

Comme vu précédemment dans le chapitre V, une modélisation hydrodynamique 2D avec le logiciel 

COMSOL a permis d’estimer au premier ordre les vitesses de Darcy à l’échelle du bassin versant en 

supposant que la nappe d’eau épouse la topographie. En accord avec divers études 

hydrogéochimiques (Buttle et al., 2004; Freer et al., 2002; McGlynn et al., 2002; Sidle et al., 2000; 

Tani, 1997; Uchida et al., 2002; Weiler et al., 2006), la modélisation hydrodynamique estime que les 

sources sont alimentées par une eau superficielle s’écoulant parallèlement à la pente (Fig. V-2) avec 

une vitesse de Darcy de 2.5 mH2O an-1 en moyenne au niveau de la couche d’arène et du régolithe 

superficiel. L’épaisseur de cette couche de granite plus ou moins altérée doit être fixée à 25 mètres. 

Cette valeur est cohérente avec l’épaisseur de la couche affectée par les processus d’altération 

(entre 2 et 20 mètres) calculée grâce à la modélisation des isotopes de l’uranium des eaux de sources 

(chapitre III-5.4).  

La quantification des vitesses de Darcy est une estimation du premier ordre. D’une part, l’incertitude 

sur les valeurs de perméabilités utilisées pour chaque couche est relativement importante 

notamment pour la couche de régolithe superficielle caractérisée par une valeur de perméabilité à la 

limite inférieure des valeurs mesurées dans ce type de milieu (Dewandel et al., 2006). Une 

perméabilité plus élevée avec une épaisseur du régolithe plus faible engendrerait une vitesse de 

Darcy plus élevée. D’autre part, les vitesses ne sont pas homogènes à l’échelle du massif, elles sont 

notamment plus importantes au niveau des émergences des sources et  généralement plus élevées 

dans la partie superficielle de la couche de régolithe et en bas de versant. Pour ces différentes 

raisons, la valeur de 2.5 mH2O an-1  est considérée comme une valeur minimale représentative au 

premier ordre des vitesses d’écoulement en période de bas-débit à l’échelle du bassin versant. Par la 

suite, différentes vitesses de Darcy ont été testées (5, 10, 25, 50, 100 et 200 mH2O an-1) pour simuler 

les variations du débit des sources sur plusieurs ordres de grandeur (0.05 à 2.5 L s-1 pour la source 

SPUI) (chapitre III). 

La dispersivité longitudinale est grandement dépendante de l’échelle d’observation (Gelhar et al., 

1992). Se basant sur cette étude, une valeur de 1 m a été fixée pour les simulations type arène (d’une 

longueur de 60 mètres) et 3 m pour les simulations d’une longueur de 500 mètres dans le granite 

superficiel. 

Pour les différentes simulations, la valeur de la diffusion est nulle. Dans ce type de milieux ou 

l’écoulement est essentiellement contrôlé par les réseaux de fractures, la diffusion est négligeable 

devant la convection et la dispersion. 

  

 Composition chimique de l’eau de grès initiale et entrante 1.2.2

La solution d’entrée et la solution initiale qui vont interagir avec 60 mètres d’arène est la même que 

pour la modélisation des eaux profondes, une eau de grès prélevée dans le forage F-HEI2 à une 

profondeur de 55 mètres le 07/07/2009 (ANNEXE 3a). Sa composition chimique est représentative 
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des eaux de grès qui sont caractérisées par une conductivité et une alcalinité relativement faible ainsi 

qu’un pH légèrement acide. De plus, cet échantillon caractérisé par une pression partielle de CO2 

recalculée légèrement supérieure à l’atmosphère  (10-3 atm) est potentiellement le moins touché par 

un éventuel rééquilibrage atmosphérique. La concentration de phosphate dans les eaux de grès 

étant sous le seuil de détection (< 10-7 mol L-1), elle est fixée à une valeur arbitraire de 10-8 mol L-1. 

Les concentrations d’aluminium et de fer des eaux initiales sont respectivement fixées à 10-10 mol L-1  

et 10-15 mol L-1. un potentiel d’oxydoréduction de 250 mV est imposé, cette valeur étant 

caractéristique d’un milieu intermédiaire entre des eaux en contact avec l’atmosphère et des eaux  

souterraines isolées (Garrels and Christ, 1967) (Fig. V-6).  

 

 Caractéristiques pétrographiques de l’arène et du granite « sain »  1.2.3

Les caractéristiques pétrographiques de l’arène granitique traversée en bordure de versant étant 

inconnues, la minéralogie et la porosité du profil vertical de l’arène construit dans le cadre de la 

modélisation des eaux profondes sont transposées sur une longueur de 60 mètres (Fig. VII-2).  

Ainsi, la composition minéralogique de l’arène superficielle est découpée en trois zones. Dans les 21 

premiers mètres, elle est similaire à l’échantillon F-HUR 17, puis à l’échantillon F-HUR 21 sur 24 

mètres et enfin à l’échantillon F-HUR 24 dans les  15 derniers mètres. La porosité retenue est de 16.5 

% dans la zone sommitale et de 10.6 % pour les deux zones plus profondes. 

Le granite initial considéré comme « sain» a les caractéristiques minéralogiques de l’échantillon F-

HUR 26 et une porosité de 3 % (Tableau VI-1). Pour les différents minéraux, les valeurs des surfaces 

réactives de l’arène et du granite porphyroïde sélectionné sont identiques à celles calculées pour la 

modélisation des eaux profondes (Tableau VI-2). Ces minéraux ne sont pas autorisés à précipiter s’ils 

arrivent à l’équilibre et cessent de se dissoudre. 

Dans un premier temps, la valeur des constantes cinétiques a été choisie parmi les valeurs courantes 

de la littérature à une température de 10°C (Tableau VI-5). Tout comme pour la modélisation des 

eaux profondes, ce jeu de paramètre n’arrive pas à rendre compte de la composition chimique des 

sources, surestimant les concentrations en solution par rapport à celles mesurées.  La vitesse de 

dissolution des différents minéraux a donc été ajustée en divisant toutes les constantes cinétiques 

par un facteur 10 restant ainsi cohérent avec les simulations des eaux profondes. 

 

 Modélisation d’un granite altéré  1.2.4

Afin d’obtenir la composition minéralogique d’un granite à différents stades d’altération, une maille 

de 1 m3 de granite « sain » présentant toutes les caractéristiques décrites précédemment est altérée 

durant une période de 100 000 ans. Pour rester cohérent avec le chemin d’eau simulé, la 

composition chimique de la solution d’entrée et la solution initiale est celle de l’eau de grès ayant 

déjà réagi avec 60 mètres d’arène granitique avec une vitesse de Darcy de 2.5 mH2O an-1. La 

composition minéralogique du granite altéré est présentée dans les tableaux VII-1 et VII-2 pour une 

durée d’altération de 1000 et 100 000 ans. Les caractéristiques pétrographiques du même granite à 
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trois stades d’altération différents vont donc être testées pour constituer le régolithe superficiel sur 

une longueur de 500 mètres. Cette extrapolation implique que l’on considère une homogénéité de la 

composition minéralogique du granite et des processus d’altération qui l’ont affecté sur toute la 

longueur du trajet. 

 

Minéraux   % volumique  
Surface réactive          

(m
2
 kg-1

H2O)  
Porosité (%)  

Quartz 25.7 37.34  

Albite 15.0 21.90  

Anorthite 6.6 9.65  

Biotite 21.2 30.84  

K-Feldspath 27.8 4.05  

Apatite 1.2 1.77  

Trémolite 2.2 3.23  

Kaolinite 6.23E-02 8.58E-04  

Hematite 1.65E-03 7.62E-05  

Total 100 108.77 3.99 

 

Tableau VII-1 : caractéristiques pétrographiques du granite altéré pendant une période de 1000 ans. 

 

Minéraux  % volumique  
Surface reactive             

(m
2
 kg-1

H2O) 
Porosité (%)  

Quartz  26.0  27.92  

Albite  14.4  15.75  

Anorthite  2.9  4.09  

Biotite  20.5  22.33  

K-Feldspath  28.1  3.01  

Apatite  1.3  1.23  

Trémolite  1.9  2.13  

Kaolinite  4.6  0.01  

Hematite  0.1  0.001  

Total  100  76.48 5.38  
 

Tableau VII-2 : caractéristiques pétrographiques du granite altéré pendant une période de 100 000 ans. 

 

 Maillage, durée des simulations et effets en retour 1.2.5

Pour optimiser le temps de calcul des simulations, chacune des trois zones de l’arène a été découpée 

en 3 mailles (Fig. VII-2) et le régolithe superficielle en 20 mailles de 25 mètres de longueur (Fig. VII-1). 

Les durées des simulations ont été fixées pour que celles-ci soient supérieures au temps de résidence 
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de l’eau une fois entrée dans la colonne c'est-à-dire entre quelques mois dans le cas d’une vitesse de 

Darcy rapide de 200 mH2O an-1 et 20 ans pour la vitesse de Darcy la plus lente de 2.5 mH2O an-1. Les 

simulations tiennent également compte des effets en retour sur la porosité et les surfaces réactives 

(Chapitre IV-5.4), le flux d’eau est gardé constant. 

 

 Méthode de comparaison entre les eaux simulées et les eaux de sources 1.2.6

Pour une longueur de trajet d’eau à déterminer, la variation de la composition chimique des eaux 

simulées en fonction des différentes vitesses de Darcy est comparée avec les variations mesurées 

dans les eaux de la source SPUI en fonction du débit. Cette longueur du trajet de l’eau alimentant la 

source SPUI est estimée à 325 mètres en faisant l’hypothèse d’un écoulement d’eau exclusivement 

parallèle à la pente (Fig. VII-1). Ce calcul prend en compte une pente moyenne de 20°, et une 

différence d’altitude de 110 mètres entre le point de départ : la limite inférieure de la couche d’arène 

granitique situé à 920 mètres d’altitude environ, et la source SPUI situé à 810 mètres (Fig. II-1 et 2, 

cartes : localisation des sources).  

Les vitesses de Darcy utilisées dans les simulations sont converties en débit en faisant l’hypothèse 

que la valeur minimale (2.5 mH2O an-1) est à l’origine du débit minimal mesuré pour la source SPUI. La 

vitesse de Darcy étant reliée au débit par une surface, cette hypothèse implique une surface de 1000 

m2 environ soit un carré de 32 mètres de côtés. Cette surface n’a aucune réalité physique, elle est 

une conséquence du caractère unidimensionnel du modèle. Elle est supposée constante pour toutes 

les simulations. Pour les autres sources dont le débit n’a pas été mesuré précisément, l’allure des 

courbes de concentrations est représentée en fonction du débit de la source de référence SPUI. 

  

 Résultats et discussion 2.

 Evolution d’une eau de grès traversant l’arène granitique. 2.1

La composition chimique des eaux simulées après avoir interagi avec 60 mètres d’arène granitique 

est présentée figure VII-3. Comparée à l’eau de grès qui rentre dans le système, l’eau de sortie est 

enrichie en cations et en silice en raison de la dissolution des minéraux silicatés qui sont sous-saturés 

en solution excepté le quartz. Le flux cationique d’altération calculé pour chaque minéral sur 

l’ensemble du profil montre que la biotite ainsi que les argiles sont les principaux contributeurs des 

cations en solution notamment du Mg et du K (Fig. VII-4). L’albite et l’anorthite fournissent 

respectivement le Na et le Ca en solution. La solution est sursaturée par rapport à l’apatite le long de 

tout le profil. Seule la kaolinite est à l’équilibre avec la solution et précipite. On constate que la 

composition chimique des eaux simulées est globalement similaire à celle des sources de haut-

versant (SH et SRH) localisées en-dessous de la couche d’arène (Fig. VII-3). Ce résultat suggère que la 

composition chimique de ces eaux est probablement le résultat d’une interaction eau/roche peu 

intense avec un granite déjà fortement altéré. Seule la concentration en sodium simulée est 

légèrement sous-estimée. 
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Figure VII-3 : Composition chimique de la solution d’entrée (eau de forage F-HEI2 en noir),  composition 

chimique de la solution simulée après avoir traversé 60 mètres d’arène granitique avec une vitesse de Darcy de 

2.5 m/an (hachurés), composition chimique de la solution simulée après avoir traversé 60 mètres d’arène 

granitique avec une vitesse de dissolution de l’albite multipliée par 5, composition chimique moyenne des 

sources de haut versant (SH et SRH) avec leur écarts types. 

 

Figure VII-4 : flux d’altération cationique relatif à chaque minéral intégré sur toute la longueur de l’arène 

granitique. Ce flux a été calculé à partir de la différence de volume de chaque minéral entre deux temps (Δt) 

considérant que tous les minéraux sont restés dans les mêmes conditions thermodynamiques durant cette 

période. Grâce à la masse volumique et la masse molaire de chaque minéral, le flux chimique est obtenu. Le flux 

chimique cationique est ensuite calculé à partir de la stœchiométrie de chaque minéral.  
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Figure VII-5 : Rapports de concentration Ca/Na en fonction de Mg/Na. L’évolution des eaux simulées le long du 

profil vertical est représentée par des carrés blancs. 

 

Cela explique également l’évolution de la composition chimique des eaux simulées le long du trajet 

de 60 mètres d’arène dans le diagramme Ca/Na vs Mg/Na, les eaux simulées s’éloignant légèrement 

des caractéristiques des sources de haut-versant (Fig. VII-5). Pour arriver à simuler des 

concentrations de sodium similaires à celle des sources de haut-versant, il faudrait multiplier la 

vitesse de dissolution de l’albite par un facteur 5 (Fig. VII-3). Cependant dans ce cas, c’est la 

concentration de silice simulée qui serait surestimée par rapport à ces sources.  

 

 Evolution d’une eau d’arène traversant 500 mètres de granite « sain » 2.2

Les indices de saturation des différents minéraux le long du profil sont présentés figure VII-6 pour les 

vitesses de Darcy extrêmes de 2.5 mH2O an-1 et 200 mH2O an-1 respectivement. Tout comme dans 

l’arène granitique, l’apatite est sursaturée vis-à-vis de la solution quel que soit le régime 

hydrologique. Les indices de saturation indiquent également que la solution est sous-saturée vis à vis 

de tous les minéraux silicatés excepté le quartz et le feldspath potassique. Pour un écoulement 

rapide, les minéraux primaires tendent à s’éloigner de l’équilibre (Fig. VII-6b). Cela est 

particulièrement visible pour la dolomite qui se dissout seulement dans la première maille pour une 

vitesse de 2.5 mH2O an-1 alors qu’elle se dissout dans les 9 premières mailles pour une vitesse de 200 

mH2O an-1. Ce minéral très réactif est caractérisé par une constante cinétique d’environ 5 ordres de 

grandeur plus élevée que les silicates (Tableau VI-5). Concernant les minéraux secondaires, la 

kaolinite, la silice amorphe et la gibbsite sont toujours sous-saturés vis-à-vis de la solution alors que 

l’hématite et la solution solide d’argiles précipitent à l’équilibre quel que soit le régime hydrologique 

(Fig. VII-7).  
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Figure VII-6 : indices de saturation des minéraux primaires par rapport à la solution dans le cas de l’altération 

d’un granite « frais » avec (a) une vitesse de Darcy de 2.5 mH2O an
-1 

et (b) une vitesse de darcy de 200 mH2O an
-1. 

 

 

Figure VII-7 : indice de saturation des minéraux secondaires par rapport à la solution dans le cas de l’altération 

d’un granite porphyroïde « frais » avec une vitesse de Darcy de 2.5 mH2O an
-1

 (à gauche) et une vitesse de darcy 

de 200 mH2O an
-1

(à droite). 

 

 

 

a 

b 
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Pour les écoulements lents, la calcite arrive à l’équilibre et précipite au milieu du profil.  Comparant 

les eaux de la source SPUI avec les eaux simulées, on constate que les eaux simulées n’arrivent pas à 

rendre compte de la composition chimique de la source SPUI en fonction du débit (Fig. VII-8). Celles–

ci sont caractérisées par des concentrations en Ca et Mg ainsi que des valeurs de pH et d’alcalinité 

trop élevées par rapport à celles mesurées pour la source SPUI. Cette différence s’explique par la 

dissolution de la dolomite dans les premières mailles du profil. Sa forte réactivité entraîne une mise 

en solution importante des ions Mg, Ca et bicarbonates qui vont eux-mêmes déplacer l’équilibre des 

carbonates et expliquer le pH légèrement basique des eaux simulées. L’altération d’un granite 

relativement « frais » ne peut donc pas expliquer les variations géochimiques des sources. 

 

  

  

Figure VII-8 : composition chimique de la source SPUI comparée avec la composition chimique obtenue avec le 

modèle dans le cas de l’altération d’un granite porphyroïde «sain». 

 

 Evolution d’une eau d’arène traversant 500 mètres de granite altéré 2.3

 Caractéristiques pétrographiques des granites altérés  2.3.1

L’évolution de la composition minéralogique du granite porphyroïde « sain » lors de l’altération par 

une eau d’arène montre que le pourcentage volumique des minéraux les plus altérables tend à 

diminuer entrainant une ouverture de la porosité passant de 3 à 5.4 % au bout de 100 000 ans 

d’altération (Tableau VII-2). Contrairement à la simulation des eaux profondes, dans les conditions de 

surfaces, avec une vitesse de darcy élevée de 2.5 mH2O an-1, la dolomite reste sous-saturée par 
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rapport à la solution et est totalement dissoute en moins d’une centaine d’année seulement. Parmi 

les minéraux silicatés, l’anorthite et l’amphibole sont les minéraux qui s’altèrent le plus rapidement. 

Au bout de 100 000 ans d’altération, la quantité détruite est respectivement de 57.6 % et 17.7 % (Fig. 

VII-9) alors qu’elle est beaucoup plus faible pour le feldspath potassique (0.3 % détruit). Cela se 

traduit par une diminution sensible du pourcentage volumique de l’anorthite et de la trémolite alors 

que les minéraux les moins altérables comme le quartz et le feldspath potassique voient leur valeur 

légèrement augmenter au cours du temps. Les minéraux secondaires précipités sont la kaolinite et 

l’hématite qui atteignent respectivement un pourcentage volumique de 4.6 % et 0.1 % au bout de 

100 000 ans. 

 

 

Figure VII-9 : pourcentage de minéraux détruits au bout de 100 000 ans d’altération exprimé en moles. 

 

 Evolution d’une eau d’arène traversant 500 mètres de granite altéré 2.3.2

Le long du profil de 500 mètres, les évolutions des indices de saturation des minéraux primaires et 

des minéraux secondaires sont très similaires dans le cas d’un granite qui a été altéré sur une période 

de 1000 ans ou 1000 000 ans.  Seuls les résultats des simulations pour un granite altéré durant 

100 000 ans sont présentés figure VII-10 pour des vitesses de Darcy  de 2.5 mH2O an-1 et 200 mH2O an-1. 

Quel que soit le régime hydrologique, la solution simulée est sursaturée par rapport au quartz et à 

l’apatite. Excepté pour le feldspath potassique, la solution simulée est sous-saturée par rapport aux 

autres minéraux silicatés tout le long du profil. Ces résultats montrent que les mêmes minéraux sont 

dissous par rapport à l’altération d’un granite « sain» à l’exception de la dolomite qui a 

complètement disparu (Fig. VII-9). Les minéraux secondaires précipités sont en revanche différents 

par rapport aux simulations d’un granite porphyroïde « frais », le flux d’ions mis en solution étant 

beaucoup plus faible dans le cas d’un granite altéré à cause de la disparition de la dolomite. La 

kaolinite est à l’équilibre le long du profil et la calcite est sous-saturée par rapport à la solution quel 

que soit le régime hydrologique. La dynamique de précipitation de la solution solide d’argiles n’est 
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pas la même selon les régimes hydrologiques. Pour une vitesse d’écoulement lente (Fig. VII-10a), la 

solution solide d’argiles a la particularité d’être à l’équilibre et de précipiter sur la majorité du profil.   

 

 

Figure VII-10 : degré de saturation des minéraux primaires et secondaires par rapport à la solution dans le cas 

de l’altération d’un granite altéré pendant une période de 100 000 ans avec (a) une vitesse de Darcy de 2.5 mH2O 

an
-1

 et (b) une vitesse de darcy de 200 mH2O an
-1

. 

 

L’argile précipitée est de type smectite composée de calcium et magnésium avec très peu de fer et 

de sodium. Avec l’augmentation de la vitesse d’écoulement, cette dernière s’éloigne 

progressivement de l’équilibre et devient sous-saturée en la solution sur tout le profil pour une 

vitesse de Darcy supérieure à 25 mH2O an-1 (Fig. VII-10b). Comparant les variations de la composition 

chimique des eaux de la source SPUI avec les eaux simulées en fonction du débit, on constate que les 

concentrations simulées arrivent à rendre compte au premier ordre de la composition chimique de la 

source SPUI (Fig. VII-11). D’après les différents résultats des simulations, la variation temporelle de la 

composition chimique de la source SPUI ne peut donc que s’expliquer par l’altération d’un granite 

altéré sans dolomite. Par opposition aux eaux profondes, la vitesse d’écoulement de l’eau, 

relativement rapide en bordure du massif, limite le temps d’interaction eau/roche maintenant ainsi 

la sous-saturation de la dolomite et donc sa dissolution.  
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Figure VII-11 : composition chimique de la source SPUI comparée avec la composition chimique obtenue avec le 

modèle dans le cas de l’altération d’un granite altéré. 
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Cette première conclusion pourrait également expliquer le fort contraste des valeurs du rapport 

isotopique 87Sr/86Sr observé entre les eaux de sources et les eaux profondes prélevées dans les 

forages (Fig. III-8). Dans l’hypothèse d’une dolomite caractérisée par une faible valeur du rapport 

isotopique 87Sr/86Sr comparée aux minéraux silicatés, son absence en surface pourrait alors expliquer 

les valeurs 87Sr/86Sr relativement élevées mesurées dans les eaux de sources. Dans le massif de la 

Forêt Noire, bordant le côté Est du fossé rhénan, des mesures faites sur des carbonates prélevés 

dans des veines hydrothermales montrent néanmoins une grande variabilité des rapports 

isotopiques allant de 0.711 à 0.722 (Baumann and Hofmann, 1988). Cette hypothèse reste donc à 

confirmer par l’analyse isotopique des minéraux séparés. 

L’allure des courbes de concentrations simulées en fonction du débit est différente selon l’élément 

considéré (Fig. VII-11). Elle est le résultat d’une compétition entre la vitesse du transport et la vitesse 

des réactions d’altération. Pour des vitesses d’écoulement très rapides, l’apport d’ions en solution 

par la dissolution des minéraux silicatés est quasiment négligeable du fait du faible temps 

d’interaction eau/roche. Le transport étant le facteur prépondérant, c’est donc la composition de la 

solution d’entrée qui va contrôler la composition chimique des eaux simulées. Si le granite contient 

de la dolomite, le flux dissous n’est en revanche plus négligeable devant le transport. Ce minéral 

étant beaucoup plus réactif que les minéraux silicatés, sa dissolution affecte la composition chimique 

des eaux simulées même en période de haut-débit (Fig. VII-8). Lorsque que la vitesse d’écoulement 

diminue, le flux dissous apporté par les minéraux silicatés devient significatif devant le flux d’entrée 

et explique l’augmentation des concentrations en solution. Cette augmentation est différente pour 

chaque élément, elle dépend de la cinétique de dissolution des minéraux contenant l’élément 

considéré. Enfin, pour des vitesses d’écoulement lentes, à partir d’un certain seuil, le temps 

d’interactions eau/roche est suffisant pour que la solution solide d’argiles arrive à l’équilibre et 

précipite. Dans ce cas, la différence entre le flux dissous et le flux précipité va être un facteur clé 

contrôlant la composition chimique des eaux. Pour une faible vitesse de Darcy de 2.5 mH2O an-1, le 

flux dissous et précipité intégré sur une longueur de 325 m a été comparé pour tous les cations (Fig. 

VII-12). La solution solide d’argiles incorporant principalement du calcium et du magnésium (ANNEXE 

5), l’influence de la précipitation de l’argile sur la concentration de ces éléments en solution est 

probablement significative. En revanche, le flux chimique précipité du sodium est très faible par 

rapport au flux dissous ce qui confirme l’approximation faite dans la modélisation de l’uranium des 

eaux de sources (Chapitre III-5.4). La concentration de sodium dans les eaux en complément de celle 

de l’uranium avait été utilisée pour contraindre les taux d’altération et de précipitation partant de 

l’hypothèse que le sodium était exclusivement dissous et non précipité. 
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Figure VII-12 : comparaison du flux chimique dissous et précipité intégré sur une longueur de 325 mètres entre 

la simulation d’un granite altéré 1000 (en noir) et 100000 ans (en gris) pour les simulations avec une vitesse de 

Darcy de 2.5 mH2O an
-1

. Le flux chimique a été calculé à partir de la différence de volume de chaque minéral 

entre le temps (Δt) des deux derniers incréments de la simulation. Grace à la masse volumique et la masse 

molaire, le flux chimique de chaque minéral est obtenu. Le flux chimique de chaque élément est calculé à partir 

de la stœchiométrie de chaque minéral et finalement additionné.  

 

Dans le cas de la silice, les simulations montrent une plus grande variabilité temporelle des 

concentrations en fonction du débit comparée aux données (Fig. VII-11).  Plus encore que les cations, 

la silice en solution est facilement incorporée dans les phases argileuses  (notamment la solution 

solide d’argiles mais également la kaolinite). Pour des vitesses de Darcy rapides, la solution solide 

d’argiles étant sous-saturée en solution (Fig. VII-10), seule la kaolinite entraîne la précipitation de 

silice et le flux dissous apporté par les minéraux primaires est alors prépondérant sur le flux 

précipité. Cela explique dans un premier temps l’augmentation de la concentration de silice avec la 

diminution du débit. A partir d’une vitesse de 10 m an-1, la solution solide d’argiles arrive à l’équilibre 

et commence à précipiter dans le profil. Celle-ci rentre en compétition avec la kaolinite qui 

commence à se dissoudre à l’équilibre thermodynamique. Au-delà d’un certain seuil, pour une 

vitesse de 2.5 mH2O an-1, le flux de silice précipité par la solution solide d’argiles devient prépondérant 

sur le flux dissous expliquant la diminution brutale des concentrations dans les eaux simulées (Fig. 

VII-11). Ce couplage entre la dissolution et la précipitation est directement visible à l’échelle des 

sources du bassin versant. Pour les sources de haut-versant (SH et SRH), il y a une nette 

augmentation de la concentration en silice avec la diminution du débit (Fig. VII-13). Ces sources sont 

caractérisées par un trajet d’eau et un temps de résidence relativement courts qui nous placent dans 

le cas où le flux de silice dissous est prépondérant sur le flux de silice précipité. Pour la source la plus 

basse (SCLS), caractérisée par un trajet d’eau potentiellement beaucoup plus long, la concentration 

en silice reste constante avec le débit. Ce comportement est observé pour de nombreuses rivières et 

est connu sous le nom de « comportement chemostatique » (Clow and Mast, 2010; Gaillardet et al., 

1999; Godsey et al., 2009). 
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Figure VII-13 : évolution de la concentration en silice des sources en fonction du débit de la source SPUI. 

 

Dans ce cas, il a été proposé que le temps de résidence de l’eau est suffisamment long pour atteindre 

un équilibre entre les quantités de silice apportée par la dissolution des minéraux primaires et les 

quantités de silice précipitées par les phases argileuses quel que soit le débit (Maher, 2011). Pour les 

sources intermédiaires comme la source SPUI, la concentration de silice augmente dans un premier 

temps avec la diminution du débit jusqu’à atteindre progressivement un palier pour les débits les 

plus faibles (Fig. VII-13). Cela suggère une arrivée progressive à l’équilibre entre le flux dissous et le 

flux précipité engendré par une augmentation du temps de résidence et donc une diminution de la 

vitesse d’écoulement de l’eau. Cette interprétation est cohérente avec les résultats des simulations 

qui montrent l’arrivée progressive à l’équilibre de la solution solide d’argiles pour de faibles vitesses 

d’écoulement. Durant la période de bas-débit, le flux de silice précipité serait alors plus important et 

en équilibre avec le flux dissous expliquant le « comportement chemostatique » observé pour ces 

sources. Cependant, contrairement aux eaux de sources, les eaux simulées montrent une diminution 

de la concentration de silice pour les débits les plus faibles. Cette différence pourrait venir du fait que 

les phases argileuses sont en mode thermodynamique dans le modèle c’est-à-dire qu’elles se 

dissolvent ou précipitent aussi vite que nécessaire. Ne tenant donc pas compte de la cinétique de 

précipitation des argiles, le flux des éléments précipité et plus particulièrement celui de la silice 

pourrait dans ce cas être surestimée par rapport à la réalité pour les périodes de bas-débit. 

Enfin d’après les résultats de ces simulations, les variations de concentrations observées pour les 

sources peuvent simplement s’expliquer par une variation des vitesses d’écoulement de l’eau et 

donc du temps d’interaction eau/roche selon les conditions hydrologiques. Les vitesses de Darcy 

iraient de 2.5 mH2O an-1 en période de bas-débit (valeur fixée par le modèle hydrodynamique) jusqu’à 

une valeur légèrement inférieure à 100 mH2O an-1 en période de haut-débit. 
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 Influence du degré d’altération du granite sur la composition chimique de l’eau 2.3.3

La variabilité des concentrations des eaux simulées selon le degré d’altération du granite traversé est 

globalement assez faible et différente d’un élément à l’autre (Fig. VII-10). Au bout de 100 000 ans 

d’altération, la proportion volumique des minéraux les plus altérables ainsi que leur surface réactive 

ont diminué entrainant une diminution du flux d’élément dissous avec le temps (Fig. VII-9). Cela est 

particulièrement visible pour le calcium en solution principalement contrôlé par la dissolution de 

l’anorthite qui a vu sa proportion volumique et sa surface réactive divisées par deux. Dans le cas de la 

simulation avec une vitesse de Darcy fixé à 2.5 mH2O an-1, le flux dissous et précipité intégré sur une 

longueur de 325 m ont été comparés pour chaque élément (Fig. VII-12). On constate pour le calcium 

que le flux dissous est bien plus important que le flux précipité pour les deux simulations. Au cours 

du temps, la diminution du flux dissous pour cet élément entraîne également une diminution du flux 

précipité ce qui explique la diminution des concentrations en solution au cours du temps (Fig. VII-11). 

Pour d’autres éléments comme le magnésium et le potassium, le flux précipité diminue plus 

rapidement que le flux dissous au cours du temps ce qui explique pourquoi la valeur de ces 

concentrations est légèrement supérieure dans le cas d’un granite altéré 100 000 ans. Enfin, il est 

intéressant de constater que le flux chimique précipité du sodium est très faible par rapport au flux 

dissous ce qui confirme l’approximation faite dans la modélisation de l’uranium des eaux de sources 

(chapitre III-5.4). La concentration de sodium dans les eaux en complément de celle de l’uranium 

avait été utilisée pour contraindre les taux d’altération et de précipitation partant de l’hypothèse que 

le sodium était exclusivement dissous et non précipité. Pour un granite porphyroïde altéré pendant 

100 000 ans, le modèle arrive également au premier ordre à simuler les rapports de concentrations 

Ca/Na et Mg/Na de la source SPUI (Fig. VII-14).  

 

Figure VII-14 : rapport de concentrations Mg/Na en fonction de Ca/Na (en moles) pour les différentes sources 

du Bassin versant du Ringelbach et pour les eaux simulées. Chaque point simulé représente la composition 

chimique des eaux ayant traversé 325 mètres de granite plus ou moins altéré pour une vitesse de Darcy donnée. 

Les flèches se dirigent des vitesses élevées (200 mH2O an
-1

) vers les plus faibles (2.5 mH2O an
-1

). 
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Les rapports de concentrations simulés forment une droite, les valeurs les plus faibles étant 

caractéristiques des vitesses d’écoulement les plus rapides et inversement les valeurs les plus 

élevées sont caractéristiques des vitesses d’écoulement les plus faibles. Cette tendance correspond 

respectivement aux haut-débits et bas-débit de la source SPUI. Ce résultat démontre clairement que 

les droites formées par les variations temporelles de la composition des sources peuvent 

s’interpréter en termes de temps d’interaction eau/roche différent selon le régime hydrologique et 

non pas en termes d’un simple mélange conservatif entre deux masses d’eau. 

De plus, on constate que la pente formée par les deux simulations dans ce diagramme est 

directement dépendante de la durée d’altération qu’a subie le granite (Fig. VII-14). Comme vu 

précédemment, le flux de calcium est principalement contrôlé par la dissolution de l’anorthite. La 

dissolution rapide de ce minéral par rapport aux autres minéraux silicatés au cours du temps 

entraîne une diminution de Ca en solution relativement aux autres éléments et explique pourquoi la 

pente de la droite (Mg/Ca) augmente avec le temps. Dans le cas de l’arène granitique caractérisée 

par un degré d’altération important, le calcium est le premier élément à être entièrement lessivé. La 

modélisation montre dans ce cas que l’évolution de la pente Mg/Ca d’une eau traversant cette 

couche d’arène granitique est négative (Fig. VII-5). Le degré d’altération moyen de la roche pourrait 

donc expliquer les différentes pentes formées par chaque source. Néanmoins, cette différence entre 

les sources peut également provenir de l’hétérogénéité de granite vu la variabilité et l’incertitude sur 

la proportion volumique des minéraux contenant du calcium (Tableau IV-2). 

 

 Variations spatiales : comparaison entre les sources et les simulations 2.3.4

Le débit des autres sources granitiques du bassin versant n’ayant pas été mesuré, il n’est pas possible 

de les confronter avec précision aux résultats de la modélisation. Cependant, en normalisant toutes 

les sources au débit de la source SPUI, il est possible de comparer l’allure des courbes obtenues avec 

celles du modèle. Dans ce cadre, la figure VII-15 compare la composition chimique des différentes 

sources en fonction du débit avec la composition des eaux simulées pour différentes longueurs de 

trajets d’eau. Outre le trajet de 325 mètres approximant le trajet de l’eau de la source SPUI, deux 

autres trajets extrêmes ont été illustrés. Un trajet court (25 mètres) représentant les sources de 

haut-versant et un trajet long (500 mètres) représentant les sources les plus basses en altitude. On 

constate que la modélisation arrive à simuler à la fois l’allure des courbes des sources de haut-

versant caractérisée par de faibles variations de concentrations et l’allure des sources de bas-versant 

caractérisée par des variations de concentrations plus importantes avec le débit. La modélisation 

confirme donc que la variation géochimique des sources avec le débit dépend également fortement 

de la longueur du trajet de l’eau dans le bassin versant. Ainsi, à l’échelle de ce dernier, le trajet de 

l’eau et la vitesse d’écoulement qui contrôlent le temps d’interaction eau/roche sont des 

paramètres-clés expliquant respectivement la variabilité spatiale et temporelle de la composition 

chimique des sources.   
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Figure VII-15 : composition chimique des sources en fonction du débit SPUI comparé avec les eaux simulées 

obtenues avec le modèle dans le cas de l’altération d’un granite altéré 100 000 ans. Chaque couleur représente 

une longueur de trajet : en vert 25 mètres, en jaune 325 mètres et en rouge 500 mètres. 

 

 Limites et incertitudes de la modélisation 2.4

 Le plagioclase 2.4.1

Dans l’estimation de la proportion des minéraux et dans les différentes simulations, le choix a été fait 

de différencier les deux pôles de la solution solide du plagioclase, l’albite et  l’anorthite. La constante 

cinétique des plagioclases est dépendante du pourcentage d’anorthite dans la solution solide. Plus le 

pourcentage d’anorthite est important plus la vitesse de dissolution de la solution solide de 

plagioclase est importante (Blum and Stillings, 1995). Les constantes cinétiques utilisées varient d’un 

ordre de grandeur entre l’albite et l’anorthite (Tableau VI-5). Dans le granite des crêtes, le 

pourcentage d’anorthite dans la solution solide de plagioclase est estimé à environ 30% (Gagny, 

1968). En tenant compte des constantes cinétiques des deux pôles de la solution solide, le flux de 

calcium dissous est donc en toute rigueur surestimé. Ce biais est toutefois pris en compte dans les 

différentes simulations dans l’ajustement de la vitesse de dissolution de l’anorthite. 
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 L’apatite 2.4.2

Les différentes simulations indiquent que l’apatite utilisée ne contribue pas à la chimie des eaux 

simulées, ces dernières étant toutes sursaturées par rapport à l’apatite. Ce résultat diffère des 

études faites sur le bassin versant du Strengbach composé d’un granite plus pauvre en calcium par 

rapport à celui du Ringelbach (Fichter et al., 1998). Dans ce bassin versant, il a été montré que la 

signature isotopique du Sr et Nd des eaux est principalement contrôlée par la dissolution du 

plagioclase et de l’apatite (Aubert et al., 2001). Bien que observée dans les premiers mètres du sol, 

l’apatite est surtout présente sous forme d’inclusion dans des minéraux beaucoup moins réactifs tel 

que le quartz (Fichter et al., 1998). Une modélisation géochimique des eaux du Strengbach a ainsi 

montré la nécessité de faire intervenir 10 % seulement de la fraction volumique estimé de l’apatite 

pour arriver à expliquer les concentrations de Ca observées dans les sources (Goddéris et al., 2006). 

Dans le cas des simulations des eaux du Ringelbach, l’utilisation d’une apatite de composition 

différente, une hydroxyapatite Ca10(PO4)6(OH)2 pourrait expliquer la différence des résultats obtenue 

entre les deux différentes modélisations. Pour vérifier cette hypothèse, un test avec une 

fluoroapatite Ca10(PO4)6F2 doit être envisagé. Cependant, la modélisation de la dissolution de 

l’apatite est complexe en raison de l’incertitude liée au comportement du phosphate et du fluorure 

(dans le cas de la fluoroapatite) une fois libérés en solution. Le phosphate est généralement très peu 

concentré dans les eaux naturelles entre 0.005 et 0.02 mg L-1 (Dunne and Leopold, 1978). D’une part, 

il est très vite adsorbé et prélevé par la biomasse étant un élément essentiel à la vie. A titre de 

comparaison, le phosphate apporté par l’altération dans les sols est estimé entre 10 et 20 Tg an-1 

(Bennett et al., 2001a; Newman, 1995) alors que le prélèvement par les plantes est estimé entre 70 

et 200 Tg an-1 (Smil, 2000) signifiant que la source du phosphore des plantes vient principalement du 

recyclage de la litière. Ce paramètre ne peut pas être pris en compte dans la modélisation des 

interactions eau/roche par le modèle KIRMAT. D’autre part, des expériences de précipitation de 

phosphate de fer (strengite) et d’aluminium (variscite) ont montré que ces minéraux phosphatés 

peuvent précipiter rapidement et ainsi également réguler le phosphore dissous dans les eaux 

naturelles (Roncal-Herrero et al., 2009). La précipitation de ces phases secondaires serait alors 

également à prendre en compte dans le modèle. 

 

 La dynamique des argiles 2.4.3

Enfin, la dynamique de dissolution/précipitation des argiles en fonction du régime hydrologique peut 

jouer un rôle dans l’évolution de la composition chimique des eaux. Le modèle KIRMAT ne permet 

pas d’introduire une variabilité du flux d’eau au cours du temps pour une même simulation. De ce 

fait, l’impact de la dissolution des argiles sur la composition chimique des eaux n’est pas pris en 

compte dans les simulations notamment en période de haut-débit où la solution solide est sous-

saturée par rapport à la solution et pourrait se dissoudre. 

 

 Ecoulement du flux d’eau 2.4.4

Une limite de ces différentes simulations est également liée au caractère 1D  du modèle KIRMAT. Les 

différentes simulations ne tiennent compte que d’un seul trajet d’eau alors qu’à l’échelle du bassin 
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versant, l’écoulement tridimensionnel rajoute une complexité supplémentaire. Notamment en 

période de haute-eaux, les couches superficielles très conductrices sont potentiellement des zones 

contributives significatives qui pourraient alimenter les zones de fracture du granite superficiel. La 

contribution de ces eaux diluées entraînerait une surestimation des vitesses d’écoulement en 

périodes de hautes eaux. 

 

 Conclusion 3.

Une modélisation hydrogéochimique des eaux de sources du bassin versant du Ringelbach a été 

effectuée avec le logiciel KIRMAT afin de comprendre l’acquisition de la signature chimique des eaux 

dans un milieu granitique fissuré. Sur la base des interprétations des variations spatiales et 

temporelles de la composition chimique et isotopiques des eaux du bassin versant et de la 

modélisation hydrodynamique des flux d’eau à l’échelle du massif, l’évolution géochimique des eaux 

alimentant les sources est simulée par des interactions eau-roche le long d’un trajet d’eau parallèle à 

la pente. Plusieurs simulations ont été effectuées en tenant compte de différents stades d’altération 

d’un même granite initialement relativement peu altéré et prélevé dans un des forages profonds. 

Afin de simuler les variations de débits des sources, une gamme de vitesses d’écoulement possibles a 

également été testée. Les résultats des simulations montrent que la composition chimique des eaux 

des sources haut-versant est probablement le résultat d’une interaction avec une arène granitique 

déjà fortement altéré. Dans le cas des sources situées en bas de versant, l’eau alimentant ces sources 

a dû interagir avec un granite altéré dont la dolomite présente initialement a déjà été complètement 

dissoute. Ce résultat pourrait expliquer les valeurs des rapports isotopiques 87Sr/86Sr qui sont très 

contrastées entre les eaux de sources et les eaux profondes grandement contrôlées par la dissolution 

de ce minéral. Les simulations confirment également le rôle prépondérant à la fois du trajet de l’eau 

et de la vitesse d’écoulement. Ces paramètres peuvent à la fois expliquer la variabilité spatiale mais 

également temporelle de la composition chimique des eaux  de source. Ainsi, les relations linéaires 

observées dans les diagrammes de rapports de concentrations (Ca/Na vs Mg/Na) pour chaque source 

ne représentent probablement pas un simple mélange conservatif d’eau mais traduisent une 

variation des temps d’interaction eau-roche selon le régime hydrologique. Différentes pour chaque 

élément, les courbes de concentration en fonction du débit sont le résultat d’une compétition entre 

la vitesse de transport et la vitesse de réactions des interactions eau-roche. En période de bas-débit 

caractérisée par des temps d’interactions longs, la solution solide d’argiles atteint l’équilibre 

thermodynamique. La précipitation des argiles de types smectites joue un rôle important 

principalement en tamponnant le calcium, le magnésium et surtout la silice en solution qui vont être 

piégés dans la structure du minéral. 
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CONCLUSION GENERALE 

L’objectif de cette thèse était de mieux contraindre les paramètres qui contrôlent les processus 

d’altération en se focalisant plus particulièrement sur le rôle de l’hydrologie. Pour répondre à cette 

problématique, cette étude c’est basée sur l’interprétation des variations spatiales et temporelles de 

la composition chimique et isotopique (U, Sr) des eaux à l’échelle d’un petit bassin versant en milieu 

tempéré et faiblement impacté par les activités humaines. L’étude à la fois des eaux de sources et 

des eaux de forage « profond » (jusqu’à 150 mètres de profondeur) a également permis d’évaluer la 

connectivité entre ces deux compartiments hydrologiques. Dans un second temps, grâce à la 

caractérisation minéralogique et pétrographique de la roche le long de deux forages profonds 

carottés, une modélisation hydrogéochimique a permis d’évaluer plus précisément les différents 

processus fondamentaux contrôlant la composition chimique des eaux. 

Cette étude a montré l’intérêt majeur d’une approche pluridisciplinaire dans la compréhension des 

processus d’altération à l’échelle d’un petit bassin versant. Elle se déroule en plusieurs étapes et 

passe par l’étude du contexte hydrogéologique, l’étude géochimique des eaux, la caractérisation des 

propriétés physiques et minéralogique de la roche et enfin par la modélisation qui intègre toutes ces 

différentes données. 

En premier lieu, l’étude de la composition géochimique des eaux indique que le temps de résidence 

de l’eau est probablement un paramètre clé avec l’hétérogénéité de la roche pouvant expliquer la 

variabilité spatiale de la composition chimique et isotopique des eaux du bassin. Plusieurs points 

confortent cette interprétation :  

- La signature chimique des eaux de pluies ou de grès est rapidement perdue.  

- D’après la composition chimique des eaux aucune relation de mélange conservatif dans les 

diagrammes de rapports de concentration (notamment Mg/Na vs. Ca/Na et Ca/Cl vs. Si/Cl) n’est 

constatée entre les eaux de sources et les eaux profondes prélevées dans les forages, ces dernières 

témoignant pourtant d’une intensité d’altération plus importante que les eaux des sources. Les 

valeurs des concentrations de Sr et des rapports isotopiques 87Sr/86Sr des eaux du bassin sont très 

contrastées entre les eaux de sources et les eaux des forages et encore une fois aucune relation de 

mélange n’est clairement observée. Par ailleurs, d’après les isotopes du Sr, aucune relation de 

mélange n’est observée entre les sources, les variations temporelles de chacune d’entre elles étant 

complètement indépendantes. 

- Une augmentation progressive des concentrations moyennes, des valeurs de pH et d’alcalinité ainsi 

que du déséquilibre (234U/238U) des eaux de sources est observée le long d’un gradient altitudinal. 

Cette évolution progressive marque une augmentation de l’intensité des processus d’altération le 

long de ce gradient et est interprétée par une augmentation de la longueur du trajet de l’eau et donc 

de son temps de résidence. 

Ainsi, sur la base de ces résultats, s’appuyant à la fois sur une bonne connaissance du contexte 

hydrogéologique, et de l’ensemble des informations acquises par les mesures géophysiques 

(mesures de résistivité et RMP) et par les observations macroscopiques des roches carottées, cette 

étude propose un schéma de fonctionnement hydrogéochimique du bassin versant du Ringelbach 
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transposable pour les bassins versants montagneux caractérisés par un substrat granitique fracturé 

plus ou moins altéré (Fig. VIII-1).  

Dans ce schéma, le chemin des eaux de sources est complètement déconnecté par rapport à celui 

des eaux profondes de type eaux de forages. En conséquence, le flux d’altération de petits bassins 

versant peut dans certain cas être sous-estimé, la contribution du flux profond n’étant pas pris en 

compte dans la plupart des études. De plus, le trajet d’eau de chaque source est également 

complètement indépendant et contrôlé par la géométrie du réseau de fractures. La composition 

chimique des eaux est alors essentiellement contrôlée par le temps de résidence de l’eau et la 

composition minéralogique de la roche traversée. 

 

Figure VIII-1 : schéma de fonctionnement hydrogéochimique du bassin versant du Ringelbach. 

Cette étude a également montré le potentiel de l’utilisation du déséquilibre des isotopes de 

l’uranium dans les eaux pour quantifier des taux d’altérations et estimer le temps de 

résidence de l’eau à l’échelle d’un petit bassin versant. A partir des interprétations 

précédentes, l’utilisation des équations classiques de transport/réactif a permis de simuler 

l’évolution du déséquilibre (234U/238U) le long d’un trajet parallèle à la pente. Ainsi, un taux 

d’altération compris entre 7×10-8 et 3.5×10-7 (g/g) an-1 ainsi qu’une vitesse d’écoulement 

entre 15 et 26 m an-1 est estimé pour les sources granitiques en période de basses eaux. 

Cette fourchette de valeurs est en accord avec la valeur de 25 m an-1 (vitesse de Darcy de 2.5 

mH2O an-1 pour une porosité superficielle de 10 %) estimée de façon indépendante par la 

modélisation hydrologique 2D (COMSOL) des flux d’eau du bassin. Pour la source SPUI située 

en bas de versant, le temps de résidence calculé varie entre 9 et 16 ans en faisant 

l’hypothèse d’un chemin de l’eau rectiligne parallèle à la pente. Cette fourchette de valeurs 

est en revanche supérieure au temps de résidence évalué pour différents bassins versants de 

mêmes tailles, aux caractéristiques topographiques et climatiques similaires. Cette 

différence n’est pas en contradiction avec nos résultats puisque notre étude estime les flux 

d’eau en période de bas-débit qui sont supposés représenter le transfert de l'eau dans les horizons 
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profonds du versant, alors que toutes les autres études mentionnées estiment un temps de séjour 

moyen des eaux de rivières intégrant à la fois les périodes de haut-débits et bas-débits. Ce résultat 

met en évidence le fait que, les écoulements superficiels peuvent avoir des temps de résidence très 

contrastés selon le régime hydrologique à l’échelle d’un petit bassin versant.  

Dans un second temps, une modélisation hydrogéochimique effectuée avec le logiciel KIRMAT a 

permis d’affiner la compréhension des processus d’altération pour les différents compartiments 

hydrologiques du bassin versant. Cette approche s’appuie sur les différentes concentrations des eaux 

qui constituent les variables de contrôle du modèle, les flux d’eau estimés ainsi que sur les 

caractéristiques physiques et minéralogiques des échantillons prélevés le long des forages. Les 

principales conclusions à tirer de cette modélisation sont les suivantes: 

 

Figure VIII-2 : diagramme schématique présentant les facteurs et les différents liens contrôlant la composition 

chimique des eaux à l’échelle d’un petit bassin versant pour des conditions climatiques (température et 

précipitation) données. 

 

- Que ce soit dans le cas des eaux profondes ou des eaux de sources, les simulations confirment 

l’importance à la fois du trajet de l’eau et des variations du flux d’eau qui jouent directement sur le 

temps d’interaction entre l’eau et la roche et donc sur la composition chimique des eaux (Fig. VII-1). 

Ainsi, dans les différents diagrammes de rapport de concentrations, la relation linéaire formée par les 

eaux de chaque source peut s’interpréter en termes d’une variation des temps d’interaction eau-

roche selon le régime hydrologique et non plus en termes d’un simple mélange conservatif. 

- Les caractéristiques hydrogéologiques des deux forages (F-HUR et F-HEI) étant très contrastées, 

cette étude modélisatrice a pu mettre en avant l’importance des propriétés physiques de la roche 

pour expliquer les variabilités de la composition chimique de ces eaux.  En effet, les caractéristiques 
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physiques de la roche comme la perméabilité, la valeur ainsi que la géométrique de la porosité 

(présence de failles plus ou moins colmatées, densité de fracture, taille des ouvertures…etc.) sont 

des facteurs prépondérants. Ces derniers impactent fortement à la fois l’hydrologie du bassin versant 

(chemin et flux d’eau) et la composition chimique des eaux en contrôlant les surfaces de contacts qui 

vont réagir avec la roche (Fig. VIII-1). 

- Il apparaît que la minéralogie et particulièrement les carbonates présents en trace jouent un rôle 

important dans l’acquisition de la signature chimique des eaux en raison de leurs très fortes 

réactivités par rapport aux silicates. La contribution de ces minéraux dans le flux d’altération est plus 

importante pour les eaux profondes que pour les eaux de sources d’après les différentes simulations. 

En effet, la dissolution complète de la dolomite en surface pourrait notamment expliquer les valeurs 

isotopiques de strontium très contrastées observées entre les eaux de sources et les eaux de forages. 

Par ailleurs, ce point rappelle qu’une bonne caractérisation minéralogique est essentielle pour 

estimer la contribution des différents flux chimiques.  

- La cinétique de dissolution des minéraux est un facteur important mais la composition chimique des 

eaux à l’échelle du bassin versant est également gouvernée par des effets de seuils 

thermodynamiques qui entrainent l’arrêt de la dissolution de certains minéraux primaires et surtout 

la précipitation de phases secondaires (oxydes/argiles/calcites). A travers cette étude, il a été montré 

que la modélisation hydrogéochimique est un outil particulièrement pertinent pour comprendre la 

complexité de ce feedback (Fig. VIII-2 flèches en rouges). En effet, la précipitation des argiles est prise 

en compte dans le modèle par une solution solide d’argile et plusieurs effets en retour (sur la 

porosité, la perméabilité et la surface réactive) simulent les effets de couplage qui en découlent. 

Dans le cas des eaux profondes, les différentes simulations indiquent que les phases secondaires 

précipitées (argiles type smectite, calcites) tamponnent principalement la concentration de calcium, 

magnésium et silice en solution mais entrainent également une fermeture de la porosité en 

profondeur. Ce type de mécanisme pourrait contribuer au découplage entre l’évolution du profil 

d’altération et la roche mère participant à la mise en place des effets « bouclier » constatées dans les 

environnements très peu érosifs (Gaillardet et al., 1999; Meybeck, 1987). Concernant la modélisation 

des eaux de sources, les simulations montrent que les argiles de type smectite sont caractérisées par 

une dynamique saisonnière. En effet, la solution solide d’argile ne précipite qu’en période de bas-

débit influençant l’allure des courbes de concentration en fonction du débit durant cette période 

pour les éléments mentionnés précédemment (Ca, Mg et Si). 

 

PERSPECTIVES 

Par cette étude, la modélisation hydrogéochimique a montré son potentiel à mieux appréhender les 

différents couplages affectant les processus d’altération à l’échelle d’un petit bassin versant. 

Cependant, le modèle a ses limites et un certain nombre d’implémentations et d’améliorations 

pourraient être envisageables dans le futur :   

-Les analyses isotopiques (Sr et U) des minéraux séparés et de la roche totale n’ont pas pu être 

finalisées durant cette étude. Ces mesures, notamment le rapport isotopique du strontium seraient 

intéressantes pour estimer plus précisément la contribution de chaque minéral au flux d’altération à 



Conclusion générale et perspectives 

 

 

 
205 

la fois pour les eaux de sources et les eaux profondes. D’autre part, l’hypothèse de l’état d’équilibre 

stationnaire dans la roche faite dans le cadre de la modélisation du déséquilibre de l’uranium pourra 

être vérifiée. Cette première étape permettrait également d’envisager une future modélisation avec 

le modèle KIRMAT en intégrant les isotopes dans le code de calcul. Cette démarche est largement 

réalisable puisqu’elle a déjà été effectuée pour le code de calcul KINDIS (sans transport) pour évaluer 

l’apport du flux d’altération par rapport au flux atmosphérique dans les sols (Probst et al., 2000). 

Cette modélisation pourra vérifier nos interprétations faites sur la base des éléments majeurs et 

revenir notamment sur les contrastes importants observés pour les valeurs du rapport isotopique 
87Sr/86Sr entre les eaux profondes et les eaux de sources. La contribution de chaque minéral au flux 

d’altération pourra également être discutée. Cette quantification serait particulièrement 

intéressante pour les eaux profondes qui sont la plupart du temps ignorées dans le calcul des flux 

d’altération. 

- La modélisation de la composition chimique des eaux à l’échelle d’un bassin versant par le modèle 

KIRMAT a notamment montré ses limites à cause du caractère unidimensionnel du code de calcul. En 

effet, il serait intéressant d’implémenter une dimension supplémentaire dans le code de calcul pour 

arriver à mieux prendre en compte les différents chemins de l’eau à l’échelle du bassin versant et les 

conséquences des effets en retour sur la perméabilité (Fig. VII-1 flèches pointillées). Cependant, il 

s’agit d’une opération assez lourde qui aura pour conséquence d’augmenter les temps de calcul de 

façon considérable. Ainsi, l’ajout d’une dimension supplémentaire (2D) augmenterait les temps de 

calcul d’une puissance 2. 

- La prise en compte d’une variation du flux d’eau et de la composition chimique de la solution 

d’entrée au cours du temps dans une même simulation serait également intéressante pour mieux 

comprendre la dynamique saisonnière du fonctionnement hydrogéochimique des sources et l’impact 

des argiles sur cette dynamique.   

- Enfin, dans les différentes simulations, le rôle de la biosphère est pris en compte de façon partielle 

et indirecte en maintenant la pression partielle de CO2 fixée et supérieure à celle de l’atmosphère. 

Comprendre le couplage qu’il existe entre la biosphère et les processus d’altération est un verrou 

scientifique important. Une meilleure prise en compte de la biosphère dans les codes de calcul 

hydrogéochimique pourrait permettre à déconvoluer ces interactions et ainsi nous aider à quantifier 

l’influence de cette dernière dans les processus d’altération. Cependant, la prise en compte de la 

biosphère dans ce type de modèle est un challenge important. Celle-ci commence à être mise en 

place pour des applications spécifiques avec par exemple les modèles Bio-KINDIS et Bio-KIRMAT, une 

évolution des modèles KINDIS et KIRMAT. Ces codes de calculs en développement dans le laboratoire 

intègrent en plus des réactions géochimiques classiques (dissolution/précipitation), des réactions de 

biooxidation. Le développement de ces modèles a notamment été motivé par le besoin de mieux 

comprendre l’influence des bactéries dans les processus de biolessivage mis au point pour extraire 

les métaux comme le cuivre des minerais sulfurés.  
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ANNEXE 1 : caractéristiques des forages. 

 

 - (a) les caractéristiques générales des trois forages (fourni par B. Ambroise à partir des documents 

établis par la société COFOR chargée du forage).  

- (b) la description détaillée des profils lithologiques et le log structural des forages carottés fait à 

partir des observations sur les roches carottés issue de (Wyns, 2012).  

- (c) la chronologie des opérations effectuées sur le forage F-HUR basée sur les notes de terrain de 

Bruno Ambroise.  

- (d) les évolutions de la composition chimique des eaux profondes F-HUR et F-HEI et des traces 

éventuelles de pollution avant les vidanges complètes des puits. 
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ANNEXE 1a : caractéristiques générales du forage F-HUR (fourni par B. Ambroise à partir des 

documents établis par la société COFOR chargée du forage). 

 

Date début : 6 septembre 2005

Date fin : 27 septembre 2005 Tête de puits PVC Ø 140 mm

51.00

150.00

Carottage 146 ou S alésé Ø 172,5 mm

Carottage S                                                  
Diamètre forage : 146 mm                            

Diamètre carotte : 102 mm

Carottage H alésé au calibre S

Carottage H                                                 
Diamètre forage : 96,1 mm                            

Diamètre carotte : 63,5 mm

NGF 965 m
0.00

5.90

Forages "Ringelbach"                                                 

à ORBEY et SOULTZEREN (68)

Tranche Ferme : Forage F-HUR

39.65

Tubage provisoire acier HW

SW : 168,2 x 152,4 mm

PW : 139,3 x 127,0 mm

HW : 114,3 x 101,6 mm

Tubage provisoire acier SW

Tubage provisoire acier PW

PVC plein Ø 100 x 113 mm

Cimentation annulaire
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ANNEXE 1a (suite) : caractéristiques générales du forage F-HEI (fourni par B. Ambroise à partir des 

documents établis par la société COFOR chargée du forage).

 

Date début : 28 septembre 2005

Date fin : 25 octobre 2005 Tête de puits PVC Ø 140 mm

Tubage provisoire acier PW

PVC plein Ø 100 x 113 mm

Cimentation annulaire

NGF 938 m
0.00

5.65

Forages "Ringelbach"                                                 

à ORBEY et SOULTZEREN (68)

Tranche Conditionnelle : Forage F-HEI

Tubage provisoire acier UW

150.00

Marteau Fond de Trou Diam. 220 mm

96.10

100.30

101.80

Marteau Fond de Trou Diam. 95 mm

Carottage H                                                 

Diamètre forage : 96,1 mm                            

Diamètre carotte : 63,5 mm

Marteau Fond de Trou Diam. 152 mm

PW : 139,3 x 127,0 mm

HW : 114,3 x 101,6 mm

Alésage avec tubage HW 

diam. 122,6 mm

sabot à 96,28 m

avec pertes à partir de 76 m

UW : 193,6 x 177,8 mm
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ANNEXE 1a (suite) : caractéristiques générales du forage F-HEI2 (fourni par B. Ambroise à partir des 

documents établis par la société COFOR chargée du forage). 

 

Date début : 25 octobre 2005

Date fin : 2 novembre 2005 Tête de puits PVC Ø 140 mm

150.00

70.00

Cimentation en tête sur 

ombrelle après mise en place 

d'un bouchon d'argile

0.00

Forages "Ringelbach"                                                 

à ORBEY et SOULTZEREN (68)

Tranche Conditionnelle : Forage F-HEI2

4.00
Marteau Fond de Trou Diam. 220 mm

Marteau Fond de Trou Diam. 152 mm

17.00

Tubage provisoire acier PW

PVC  Ø 100 x 113 mm

Tubage provisoire acier UW

tube plein de 0 à 4 m               

ombrelle de cimentation à 4 m    

tube crépiné 1 mm de 4 à 70 m                

bouchon de fond à 68,87 m

PW : 139,3 x 127,0 mm

NGF 938 m
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ANNEXE 1b :  Description détaillée du profil lithologique fait à partir des observations sur les roches 

carottés du profil F-HUR (Wyns, 2012). 
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ANNEXE 1b (suite) :  log structural du forage carotté F-HUR, RQD (Rock Quality Designation : il s’agit 

du taux de récupération de morceau de carotte supérieur à 10 cm), orientation des fissures ainsi que 

la nature de leur remplissage (Wyns, 2012). 
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ANNEXE 1b (suite) :  Description détaillée du profil lithologique fait à partir des observations sur les 

roches carottés du profil F-HEI (Wyns, 2012). 
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ANNEXE 1b (suite):  log structural du forage carotté F-HEI, RQD (Rock Quality Designation : il s’agit du 

taux de récupération de morceau de carotte supérieur à 10 cm), orientation des fissures ainsi que la 

nature de leur remplissage (Wyns, 2012). 
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ANNEXE  1c : chronologie des opérations effectuées sur le forage F-HUR basée sur les notes de terrain 

de Bruno Ambroise. En gris, les opérations de prélèvement d’eau. ISMA : prélèvements avec un 

échantillonneur en acrylique transparent (avec fermeture par "messager") soit de 1.0 L soit de 0.6 L. 

Dans le dernier cas, l’échantillonnage est double. L’encadré en gras désigne la série d’échantillons 

prélevée après une vidange complète du puits et étudiée dans le cadre de cette étude. 

 

Dates Forage F-HUR 

06-27/09/2005 
forage entièrement carotté, avec injection d'eau de rivière + additif polymères; cimentation 

complète du tubage PVC de 51 m. 

12/05/2006 
4 prélèvements ISMA 1L sans renouvellement préalable de l'eau du puits (hauteur 

piézométrique = 56,69 m)  

12/05/2006 
essaie de pompage très faible débit, conductivité = environ 224 µS cm

-1
, baisse de niveau 

d'environ 30 m. 

16/05/2006 
1 prélèvement ISMA 1L à 75 m au cours de lente remontée en cours du niveau d'eau 

(hauteur piézométrique =  69,21 m).  

18-22/05/2006 
diagraphies géophysiques sans apport-prélèvement d'eau mais avec descente-remontée de 

plusieurs sondes (homogénéisation partielle possible de la colonne). 

02/06/2006 
1 prélèvement ISMA 1L à 70 m alors que la remontée du niveau est encore incomplète 

(Hauteur piézométrique = 60,58 m). 

02/06/2006 
injection (pour 1 slug test) de 38,5 L d'eau granitique de la ferme Roess au Geisberg 

(conductivité 25°C = 47,6 µS cm
-1

). 

27/06/2006 
diagraphies géoradar sans apport-prélèvement d'eau mais avec descente-remontée de 

sondes (homogénéisation partielle possible de la colonne). 

02/10/2006 5 prélèvements ISMA 1L (60, 75, 90, 120, 140 m) sans renouvellement préalable d'eau. 

15/06/2007 
5 prélèvements ISMA 1L (60, 75, 90, 120, 140 m) sans renouvellement préalable d'eau. Pour 

compenser la petite baisse de niveau d'eau par prélèvements, injection de 6 L H20 (eau 
distillée). 

19/06/2007 injection (pour 1 slug test) de 25 L d'eau granitique de la ferme Roess au Geisberg. 

23/07/2007 

diagraphies géophysiques, avec remplissage partiel préalable du puits avec 210 L d'eau 
granitique de F-HEI (Hauteur piézométrique maximale = 33,48 m) puis pompage seulement 
partiel (panne de la pompe) de cette eau injectée (Hp final = 45,40 m alors que Hp initial = 

58,35 m) 

06/10/2007 
injection (pour 1 slug test) de 20 L d'eau granitique de la ferme Roess au Geisberg. une 

injection de quelques mètres d'eau est amortie seulement en plusieurs semaines. 

15/05/2008 
5 prélèvements ISMA 1.0 L (60, 75, 90, 120, 140 m) sans renouvellement préalable d'eau. 

Essai raté de pompage (pompe à 147.5 m au fond). 

10/06/2008 pompage partiel (Hauteur piézométrique = de 55,30 m à 88,90 m) avec pompe à 95 m. 

10/06/2008 
pompage (hauteur piézométrique de 88 m environ à 123,83 m) avec pompe  à 140 m : 

vidange "totale" par le bas du forage pour renouvellement "complet" de l'eau. 

14/10/2008 5 prélèvements ISMA 0.6 L (63, 75, 90, 120, 140 m). 

07/07/2009 5 prélèvements ISMA 0.6 L (61, 75, 90, 120, 140 m). 

13/10/2010 6 prélèvements ISMA 0.6 L (65, 75, 90, 105, 120, 140 m). 
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ANNEXE 1c (suite) : chronologie des opérations effectuées sur le forage F-HEI basée sur les notes de 

terrain de Bruno Ambroise. En gris, les opérations de prélèvement d’eau. ISMA : prélèvements avec un 

échantillonneur en acrylique transparent (avec fermeture par "messager") soit de 1.0 L soit de 0.6 L. 

Dans le dernier cas, l’échantillonnage est double. L’encadré en gras désigne la série d’échantillons 

après une vidange complète du puits et étudiée dans le cadre de cette étude. 

 

Dates Forage F-HEI 

28/09-25/10/2005 

forage destructif (0-101.8 m) puis carotté (101.8-150 m) avec injection d'eau de rivière + 
additif polymères. Cimentation incomplète (jusqu'à au moins 76 m) du tubage PVC de 101.8 

m du fait de pertes latérales diffusant dans le massif le laitier injecté : d'où localement 
pollution cimentée de l'eau de la nappe granitique et donc du forage F-HEI en passant sous 

le tubage PVC. 

13/05/2006 
3 prélèvements ISMA 1.0 L sans renouvellement de l'eau du puits, conductivité à 25°C > 1000 

µS/cm. 

18-22/05/2006 
diagraphies géophysiques sans apport-prélèvement d'eau mais avec descente-remontée de 

plusieurs sondes (homogénéisation partielle possible de la colonne). 

30-31/05/2006  
pompe à 123 m: longues séries de pompages à plusieurs débits; conductivité à 25°C décroît 

d'environ 1300 à environ 130 µS cm
-1

. 

31/05/2006 

pompe à 123 m: séries de pompages à plusieurs débits. La conductivité à 25°C décroît 
d'environ 155 à environ 98 µS cm

-1
; 2 prélèvements d'eau pompée  pris directement au 

tuyau d'évacuation de l'eau en surface à 11h40(conductivité = 135 µS cm
-1

) et à 19h50 
(conductivité = 98 µS cm

-1
). 

27/06/2006 
diagraphies géoradar sans apport-prélèvement d'eau mais avec descente-remontée de 

sondes (homogénéisation partielle possible de la colonne). 

02/10/2006 2 prélèvements ISMA 1.0 L (80 m, 110 m) sans renouvellement préalable d'eau. 

15/06/2007 3 prélèvements ISMA 1.0 L (80 m, 110 m, 140m) sans renouvellement préalable d'eau. 

21-22/07/2007 pompe à 96 m : séries de pompages à faible débit. 

22-23/07/2007 
diagraphies géophysiques sans apport-prélèvement d'eau mais avec descente-remontée de 

plusieurs sondes (homogénéisation partielle possible de la colonne). 

27/10/2007 
injection (pour 1 slug test) de 30 L d'eau granitique de la ferme Roess au Geisberg.  uUne 

injection de 4 m d'eau est totalement amortie en moins d'1 heure. 

14/05/2008 
2 longs pompages (pompe à 100 m et à 139 m au fond: eau "renouvelée"  environ 7 fois 

dans forage. 3 prélèvements avant (ISMA 1.0L à 80, 110 et 140 m), 2 pendant  et 3 après (3 
ISMA 1.0L à 80, 110, 140 m) les pompages.  

10/06/2008 3 prélèvements ISMA 1.0 L (80 m, 110 m, 140 m) sans renouvellement préalable d'eau. 

24/07/2008 
échec de prélèvements : perte de l'échantillonneur ISMA 1.0L tombé au fond du forage F-

HEI. 

14/10/2008 3 prélèvements ISMA 0.6L (80 m, 110 m, 140 m) sans renouvellement préalable d'eau. 

07/07/2009 3 prélèvements ISMA 0.6L (80 m, 110 m, 140 m) sans renouvellement préalable d'eau. 

11/10/2010 3 prélèvements ISMA 0.6L (80 m, 110 m, 140 m) sans renouvellement préalable d'eau. 

13/10/2010 
campagne de fluxmétrie (lods, 2010), pompe à 96.5 mètres : 3 prélèvements ISMA 0.6L 

pendant le pompage. 
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ANNEXE  1c (suite) : chronologie des opérations effectuées sur le forage F-HEI2 basée sur les notes de 

terrain de Bruno Ambroise. En gris, les opérations de prélèvement d’eau. ISMA : prélèvements avec un 

échantillonneur en acrylique transparent (avec fermeture par "messager") soit de 1.0 L soit de 0.6 L. 

Dans le dernier cas, l’échantillonnage est double. L’encadré en gras désigne la série d’échantillons 

après une vidange complète du puits et étudiée dans le cadre de cette étude. 

 

Dates Forage F-HEI2 
25/10-07/11/2005 forage destructif, sans apport d'eau ni d'additif. Tubage PVC crépiné de 68.87 m cimenté en tête sur 4 m. 

13/05/2006 1 prélèvement ISMA 1.0L (50 m) sans renouvellement préalable de l'eau du puits. 

16/05/2006 pompe à 60 m : pompages à faible débit, baisse de niveau d'environ 10 m. 

18-22/05/2006 
diagraphies géophysiques sans apport-prélèvement d'eau mais avec descente-remontée de plusieurs 

sondes (homogénéisation partielle possible de la colonne). 

01/06/2006 2 prélèvements ISMA 1.0L (45 m, 55 m) sans renouvellement préalable de l'eau du puits. 

01/06/2006 injection (pour 1 slug test) de 35,5 L d'eau "granitique" provenant du forage F-HEI. 

27/06/2006 
diagraphies géoradar sans apport-prélèvement d'eau mais avec descente-remontée de sondes 

(homogénéisation partielle possible de la colonne). 

02/10/2006 2 prélèvements ISMA 1.0L (45 m, 55 m) sans renouvellement préalable d'eau. 

15/06/2007 2 prélèvements ISMA 1.0L (45 m, 55 m) sans renouvellement préalable d'eau. 

20/06/2007 injection (pour 1 slug test) de 40 L d'eau "gréseuse" de la source SMAD (conductivité à 25°C = 51,7 µS cm
-1

). 

21-22/07/2007 
diagraphies géophysiques, avec remplissage partiel préalable du puits avec de l'eau "granitique" de F-HEI 
(la hauteur piézométrique plafonne à = 26,85 m car pertes latérales à ce niveau) puis pompage de l'eau 

injectée (Hp final = 40,43 m pour Hp initial = 40,01 m). 

05/10/2007 
injection (pour 1 slug test) de 40 L d'eau "gréseuse" de la source SMAD (conductivité à 25°C = 52,4 µS cm

-1
). 

Forage peu transmissif: une injection de quelques m d'eau est amortie en seulement quelques semaines. 

14/05/2008 
pompage (pompe à 62 m au fond) : vidange totale du forage. 2 prélèvements ISMA 1.0L (45, 55 m) avant 

pompage. 

10/06/2008 2 prélèvements ISMA 1.0L (47 m, 55 m) sans renouvellement préalable d'eau. 

14/10/2008 2 prélèvements ISMA 0.6L (48 m, 55 m) sans renouvellement préalable d'eau. 

07/07/2009 2 prélèvements ISMA 0.6L (48 m, 55 m) sans renouvellement préalable d'eau. 

12/10/2010 2 prélèvements ISMA 0.6L (50 m, 55 m) sans renouvellement préalable d'eau. 
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ANNEXE 1d : évolution de la pollution des eaux profondes liée à la fuite de ciment dans le puits F-HEI. 

Comme indiqué dans l’ANNEXE 1c, la cimentation du tubage du forage F-HEI qui va jusqu’à 101.8 

mètres de profondeur est incomplète. Des fuites latérales de laitier se sont produites dans certains 

niveaux très conducteurs du massif vers une profondeur de 76 mètres c’est-à-dire dans la couche de 

l’arène granitique. Les premières analyses de la composition des eaux échantillonnées plus de 6 mois 

après la mise en place du forage montrent clairement des traces de pollution liées à cette fuite de 

ciment, les eaux étant caractérisées par des pH entre 11 et 12 (Fig. A1) ainsi que des concentrations 

de calcium et d’alcalinité très élevées.  

 

Figure A1 : pH des eaux de forages F-HEI en fonction de la distance par rapport à la limite entre la couche de 

grès et de saprolite. Les eaux du forage F-HEI sont essentiellement alimentées par une fracture à 131 mètres de 

profondeur (Lods et al., 2011) (ou 57 mètres de la distance par rapport à la limite entre le grès et la saprolite).  

 

Les pH des eaux prélevées pendant le pompage partiel du 31/05/2006 sont en revanche beaucoup 

plus faibles autour d’une valeur 7.5. Pour les prélèvements suivants, la valeur du pH remonte entre 9 

et 10 avant de diminuer à nouveau jusqu’à une valeur de 8. Enfin, après la vidange complète du puits 

le 14/05/2008, les pH des eaux sont stabilisés entre une valeur de 7.5 et 8. L’évolution du pH des 

eaux au cours du temps suggère que le premier pompage a mobilisé des eaux du massif relativement 

rapides probablement les moins impactées par la pollution liée à la fuite de ciment. La contribution 

d’un flux d’eau plus lent en contact avec le ciment a dû dans un second temps faire remonter le pH 

des eaux. Néanmoins, la pollution tend à disparaitre, les pH des eaux se rapprochant 
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progressivement des valeurs mesurées pour les eaux prélevées durant les opérations de pompage. 

Cette même évolution est également visible pour les concentrations et les rapports de 

concentrations. Comme le montre le diagramme de mélange Na/Cl en fonction du rapport K/Cl (Fig. 

A2), les eaux du forage F-HEI s’alignent sur une droite. Les eaux les plus touchées par la pollution 

sont caractérisées par des rapports de concentrations élevés alors que les eaux prélevées pendant 

les opérations de pompage, les plus représentatives de la composition chimique des eaux du massif 

sont caractérisées par les rapports les plus faibles.  

 

Figure A2 : rapports de concentration Na/Cl en fonction de K/Cl des eaux du bassin versant du 

Ringelbach.  

De plus, une nette relation est visible en fonction de la profondeur, les eaux les plus proches de la 

surface à 80 mètres de profondeur possèdent les rapports de concentrations les plus élevés et 

semblent donc les plus touchées par la pollution. A l’inverse, les rapports de concentrations des eaux 

les plus profondes (140 mètres) qui sont les plus proches de la zone fracture alimentant le puits 

(située à 132 mètres de profondeur) Lods et al. (2011), se rapprochent des caractéristiques 

chimiques des eaux prélevées en cours de pompages. Cette relation avec la profondeur s’observe 

également pour les rapports isotopiques du strontium. Dans le diagramme présentant le rapport 

isotopiques 87Sr/86Sr en fonction du rapport de concentrations Na/Sr (Fig. A3), les eaux profondes 

(140 mètres) se caractérisent par des valeurs du rapport 87Sr/86Sr élevées, similaires aux eaux 

prélevées durant le pompage, alors que les eaux moins profondes (80 mètres) sont caractérisées par 

des rapports isotopiques plus faibles. D’après ces résultats, le choix a été fait de sélectionner les eaux 
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prélevées durant les opérations de pompages et les eaux les plus profondes (à 140 mètres de 

profondeur) échantillonnées après la vidange complète du puits, ces eaux étant considérées comme 

représentatives d’une eau circulant dans le massif granitique fissuré. 

 

Figure A3 : rapports isotopiques 
87

Sr/
86

Sr en fonction du rapport de concentrations Na/Sr des eaux de forages F-

HEI et F-HUR échantillonnés après la vidange complète des puits. 
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ANNEXE 1d (suite) : évolution des eaux profondes dans le puits F-HUR depuis la mise en place du 

forage. 

Comme rappelé dans la chronologie des opérations effectuées sur le forage F-HUR (ANNEXE 1c), ce 

dernier a été entièrement carotté. Durant la mise en place du forage, l’eau de rivière diluée et des 

additifs polymères ont été injectés dans le puits. Les premiers prélèvements effectués plus de 6 mois 

après le forage sans renouvèlement de l’eau peuvent donc avoir conservés la signature chimique de 

cette eau initiale. Par la suite, plusieurs injections d’eau diluée avec une conductivité à 25°C environ 

50 µS cm-1 (celle des eaux du forage F-HUR atteint des valeurs à plus de 200 µS cm-1) ainsi que des 

diagraphies et deux pompages partiels ont pu perturber la composition chimique des eaux de ce 

forage très peu transmissif. Dans le cadre de cette étude, il a donc été décidé de seulement 

sélectionner les échantillons d’eau prélevés après la vidange complète du puits c’est-à-dire après la 

date du 10/06/2008 pour écarter tout risque de contamination. 

Cependant, malgré les perturbations liées aux différentes opérations de forage avant la vidange 

complète du puits, une évolution temporelle de la composition chimique des eaux est visible. Les 

concentrations de calcium, magnésium et silice augmentent au cours du temps alors que les 

concentrations de sodium, potassium chlore et sulfate diminuent avant de se stabiliser pour les eaux 

prélevées après la vidange complète du puits (Fig. A4).  

  

Figure A4 : concentrations des eaux de forages F-HUR en fonction de la distance par rapport à la limite entre la 

couche de grès et de saprolite.  
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Figure A5 : rapports de concentration Mg/Na en fonction de Ca/Na des eaux du bassin versant du Ringelbach.  

 

Figure A6 : rapport isotopique 
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Outre la première série de prélèvements qui a pu garder la signature des eaux diluées injectées 

pendant le forage, cette évolution au cours du temps peut difficilement s’expliquer par les 

perturbations liées aux différentes opérations effectuées sur ce forage, l’eau injectée dans le puits 

étant peu concentrée. Cette évolution temporelle se  retrouve dans les différents diagrammes de 

mélange et notamment dans le digramme représentant les rapports de concentrations Mg/Na en 

fonction de Ca/Na (Fig. A5). Les eaux du forage F-HUR s’alignent sur une droite et s’éloignent 

progressivement au cours du temps des eaux de sources caractérisées par des rapports de 

concentrations faibles. Cette évolution est également confirmée dans le diagramme 87Sr/86Sr en 

fonction du rapport Ca/Sr où les eaux évoluent vers des rapports 87Sr/86Sr et Ca/Sr plus faibles au 

cours du temps (Fig. A6). En plus de cette évolution temporelle, une tendance semble se dégager en 

fonction de la profondeur d’échantillonnage. En termes de mélange d’eau, il est nécessaire de faire 

intervenir un minimum de 3 pôles de mélange pour chaque série d’échantillons : (1) un pôle eau de 

« surface » caractérisé par des rapports 87Sr/86Sr et des rapports de concentrations Ca/Sr élevées, (2) 

un pôle eaux « profondes » caractérisé par des rapports 87Sr/86Sr faibles avec des rapports de 

concentrations relativement élevés et (3) un troisième pôle dont la profondeur est plus variable et 

caractérisé par des rapports 87Sr/86Sr et des rapports de concentrations faibles. L’interprétation de 

ces résultats reste difficile en raison de l’incertitude liée à des éventuelles traces de pollution  mais 

également à la méthode de prélèvements elle-même qui aurait pu perturber la composition 

chimique de la colonne d’eau. Ainsi, on propose d’interpréter ces eaux de forage en termes d’un 

mélange d’eau entre plusieurs arrivées d’eau, la première localisée en « surface », l’autre en 

« profondeur ». La profondeur du denier pôle étant variable, celui-ci pourrait représenter un flux 

d’eau plus diffus le long du forage. Ce flux d’eaux serait également à l’origine des variations 

temporelles observées. 
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ANNEXE 2 : caractérisation des échantillons de roches prélevés le long 

des deux forages carottés (F-HUR et F-HEI). 

 

- (a) Valeurs de porosité mesurées le long des deux forages ainsi que la localisation des échantillons 

de roche prélevées pour les analyses minéralogiques et chimiques. 

- (b) diffractogrammes des analyses minéralogiques de la roche totale par diffraction des rayons 

X  pour les différents échantillons avec les tableaux récapitulatif des phases minérales identifiées dans 

la roche totale et dans la fraction fine < 2μm. 

- (c) résultat de l’analyse semi-quantitative de la fraction fine < 2µm effectuée avec le logiciel 

MACDIFF. 

- (d) résultats et analyses au MEB (Microscopie Electronique à Balayage) des différentes phases 

minérales obtenues après les différentes étapes de séparation de l’échantillon F-HUR49. 

- (e) composition chimique des éléments majeurs (exprimée en poids d’oxyde) et des éléments traces 

(U, Sr) de la roche totale pour les échantillons prélevés le long des deux forages carottés. Les analyses 

ont été effectuées selon les méthodes standard utilisées au sein du LHyGeS, Strasbourg, France (e.g., 

Chabaux et al., 2013; Dequincey et al., 2006). Les échantillons ont été sécher à une température de  

110°C avant la calcination à 1000°C afin d’évaluer l’humidité et la perte au feu des échantillons. Après 

fusion avec du  Li tetraborate, les concentrations des éléments majeurs et des éléments traces sont 

déterminées en utilisant un spectromètre (ICP-MS, VG Plasma Quad: Thermo Electron). L’incertitude 

analytique globale est < 3% (±2σ) pour les éléments majeurs et de < 10% (±2σ) pour la concentration 

des éléments traces. 

- (f) récapitulatif de la méthode de calcul de la norme des échantillons de granite porphyroïde F-HUR, 

F-HEI et de l’arène granitique. 
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ANNEXE 2a : Valeurs de porosité mesurées en fonction de la profondeur, le long du profil lithologique détaillé des forages F-HUR et F-HEI de Wyns, (2012). La porosité a été 

mesurée dans différents laboratoires : à l’IPGS, Strasbourg, France, par Th. Reuschlé et L. Jouniaux, au BRGM, Orléans par J.M.Baltassat et au LGHF/Géosciences Montpellier 

par M-A. Haceb en utilisant les techniques classiques de laboratoire (Jouniaux et al., 2000). Le nom et la localisation des échantillons de roche dont la composition chimique 

a été mesurée sont également indiqués.  
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ANNEXE 2a (suite) : Valeurs de perméabilités mesurées en fonction de la porosité le long des forages F-HUR et F-HEI. La perméabilité a été mesurée dans différents 

laboratoires : à l’IPGS, Strasbourg, France, par Th. Reuschlé et L. Jouniaux en utilisant les techniques classiques de laboratoire (Jouniaux et al., 2000).  
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ANNEXE 2b : diffractogrammes des analyses minéralogiques de la roche totale par diffraction des rayons X  pour les différents échantillons prélevés dans le forage F-HEI 

(analyses faites au LHyGeS). 
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  HEI 5, 
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ANNEXE 2b : diffractogrammes des analyses minéralogiques de la roche totale par diffraction des rayons X  pour les différents échantillons prélevés dans le forage F-HUR 

(analyses faites au LHyGeS). 
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ANNEXE 2b : Tableau récapitulatif des phases minérales identifiées dans la roche totale par diffraction des rayons X (données LHyGeS). Le nombre d’étoiles donne une 

première indication de la proportion de minéraux présents. 

 

Nom de 
l'échantillon 

profondeur toit 
(en mètres) 

profondeur mur 
(en mètres) 

type d'échantillon d'après   
Quartz Feldspath K Albite Calcite Dolomite Apatite Hématite 

(Wyns, 2012) 

F-HUR 17 28.23 28.3 arène **** **         * 
F-HUR 21 35.71 35.77 arène **** ** 

  
* 

 
* 

F-HUR 24 43.76 43.85 arène **** ** 
  

* *   
F-HUR 26 50.92 51.02 granite porphyroïde fissuré **** * ** 

 
* *   

F-HUR 29 63.17 63.25 granite porphyroïde fissuré **** * * 
  

*   
F-HUR 33 77.34 77.44 granite porphyroïde fissuré **** * * * * 

 
* 

F-HUR 36 89.92 90 granite porphyroïde fissuré **** * * 
 

* *   
F-HUR-38 93.96 94.06 brèche de faille/cataclastite **** * 

    
* 

F-HUR 41 105.2 105.3 granite porphyroïde fissuré *** ** ** 
  

*   
F-HUR 46 122.95 123.09 granite porphyroïde fissuré **** * * 

 
* 

 
  

F-HUR 50 139.28 139.44 géode dans granite fin *** * * *** * 
 

  
F-HUR 53 148 148.06 granite fin **** * **   *     

        
       

F-HEI 01 101.95 102.02 
granite porphyroïde fissuré très 

altéré 
**** **   * *     

F-HEI 05 116.95 117.05 granite porphyroïde fissuré altéré **** ** 
    

* 
F-HEI 07 127.98 128.04 granite porphyroïde fissuré altéré **** ** 

  
* 

 
* 

F-HEI 12 146.2 146.3 granite porphyroïde fissuré altéré **** **     *   * 
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ANNEXE 2b : Tableau récapitulatif des phases minérales identifiées dans la fraction fine < 2μm par diffraction des rayons X (données LHyGeS). Le nombre d’étoiles donne une 

première indication  de la proportion de minéraux présents. 

 

Nom de 
l'échantillon 

profondeur 
toit (en 
mètres) 

profondeur 
mur (en 
mètres) 

type d'échantillon d'après   
Illite Smectite Ill/Sm Kaolinite Vermiculite Chlorite Quartz Feldspath Calcite 

(Wyns, 2012) 

F-HUR 17 28.23 28.3 arène ****   * **           
F-HUR 21 35.71 35.77 arène *** * * * 

    
  

F-HUR 24 43.76 43.85 arène ** ** ** * 
    

  
F-HUR 26 50.92 51.02 granite porphyroïde fissuré **** ** ** 

     
  

F-HUR 29 63.17 63.25 granite porphyroïde fissuré **** 
   

* 
 

* *   
F-HUR 33 77.34 77.44 granite porphyroïde fissuré **** ** 

 
* * 

    
F-HUR 36 89.92 90 granite porphyroïde fissuré ** **** * 

     
  

F-HUR-38 93.96 94.06 brèche de faille/cataclastite **** 
 

** 
     

  
F-HUR 41 105.2 105.3 granite porphyroïde fissuré **** * 

      
  

F-HUR 46 122.95 123.09 granite porphyroïde fissuré **** * 
 

* 
 

* 
  

  
F-HUR 50 139.28 139.44 géode dans granite fin ** ** 

    
* * * 

F-HUR 53 148 148.06 granite fin ** ** * 
  

* * *   

                          

F-HEI 01 101.95 102.02 
granite porphyroïde fissuré très 

altéré 
** **** * 

     
  

F-HEI 05 116.95 117.05 granite porphyroïde fissuré altéré **** 
 

* 
     

  
F-HEI 07 127.98 128.04 granite porphyroïde fissuré altéré **** 

 
** * 

    
  

F-HEI 12 146.2 146.3 granite porphyroïde fissuré altéré ****   * **           
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ANNEXE 2c : résultat de l’analyse semi-quantitative de la fraction fine < 2µm effectuée avec le logiciel 

MACDIFF (analyses faites au LHyGeS par Amélie Aubert). 

Minéraux 

(Abondance relative) 

Echantillons 

Kaolinite Illite Interstratifiés Chlorite 

Smectite 

et/ou 

Vermiculite 

Smectite 

F-HEI 1 - 19 % 7 % - - 74 % 

F-HEI 5 - 64 % 36 % - - - 

F-HEI 7 6 % 58 % 36 % - - - 

FH-EI 12 10 % 55 % 35 % - - - 

F-HUR 17 12 % 65 % 24 % - - - 

F-HUR 21 16 % 57 % 19 % - - 9 % 

F-HUR 24 1 % 49 % 21 % - - 29 % 

F-HUR 26 7 % 50 % 25 % - - 18 % 

F-HUR 29 - 64 % 22 % - 14 % - 

F-HUR 33 1 % 38 % 25 % - - 35 % 

F-HUR 36 - 19 % 13 % - - 68 % 

F-HUR 38 - 58 % 42 % - - - 

F-HUR 41 2 % 45 % 32 % - - 21 % 

F-HUR 46 8 % 53 % 27 % traces - 12 % 

F-HUR 50 - 24 % 32 % - - 44 % 

F-HUR 53 4 % 17 % 34 % 7 % - 38 % 

F-HEI-b1 16 % 62 % -  - - 22 % 

F-HEI-b2 13 % 63 % - - - 24 % 

F-HEI2-b 34 % 34 % - - - 32 % 

F- HUR-b 4 % 59 % 29 % - - 8 % 
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ANNEXE 2d : résultats et analyses au MEB (Microscopie Electronique à Balayage) des différentes 

phases minérales obtenues après les différentes étapes de séparation de l’échantillon F-HUR 49.  

- Photo de feldspaths potassiques après tri manuel  (×10) : 

 

- Photo de la fraction « lourde » obtenue après le passage au trie par densité et tri magnétique 

(×10) : 

 

 

- Image MEB d’une apatite et analyse EDX (Energy Dispersive X-Ray) associée 

 

         

 

 

 

 

Apatite 

Barytine 

Dolomite 
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ANNEXE 2d (suite) : résultats et analyses au MEB des différentes phases minérales obtenues après les 

différentes étapes de séparation de l’échantillon F-HUR 49.  

 

- Image MEB d’un grain composé de dolomite et de barytine avec l’analyse EDX (Energy 

Dispersive X-Ray) associée. 

 

       

 

-  Image MEB d’un grain composé de dolomite avec de la monazite et du rutile à sa surface et 

analyse EDX (Energy Dispersive X-Ray) associée. 

 

     

 

 

Monazite sur 
dolomite 

Dolomite  Barytine 

Rutile sur 
monazite 
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ANNEXE 2e : composition chimique de la roche totale et des minéraux séparés des échantillons prélevés le long des deux forages carottés (analyses réalisées 

au LHyGeS). Les minéraux analysés ont été séparés à partir de l’échantillon F-HUR 49. 

 

Samples 
depth 

(meters) 
Type SiO

2 Al
2
O

3 MgO CaO Fe
2
O

3 MnO TiO
2 Na

2
O K

2
O P

2
O

5 L.I. sum Sr (ppm) U (ppm) 
[U]/[Na] 

(ppm/ppm) 
F-HUR 17 28.27 Saprolite 62.8 15.1 2.15 0.000 7.92 0.498 0.825 0.603 5.42 0.104 3.19 98.61 366.8 8.83 5.43E-04 
F-HUR 21 35.74 Saprolite 63.9 14.7 2.80 0.028 5.59 0.057 0.915 0.685 7.28 0.137 2.75 98.78 287.9 6.22 3.37E-04 
F-HUR 24 43.81 Saprolite 63.7 14.4 3.13 1.11 5.02 0.055 0.872 0.683 6.87 0.658 2.73 99.21 185.2 5.47 2.97E-04 
F-HUR 26 50.97 cracked porphyroide ganite 61.8 13.8 3.58 2.96 4.64 0.068 0.908 1.67 6.19 0.677 3.07 99.41 203.6 5.70 1.26E-04 
F-HUR 29 63.21 cracked porphyroide ganite 62.4 14.5 3.63 2.25 4.43 0.054 0.877 2.26 6.07 0.672 2.37 99.44 217.3 6.77 1.11E-04 
F-HUR 33 77.39 cracked porphyroide ganite 63.7 14.4 3.48 1.74 3.99 0.061 0.873 2.25 6.11 0.648 2.10 99.34 254.3 7.15 1.18E-04 
F-HUR 36 89.96 cracked porphyroide ganite 62.9 13.8 3.17 1.91 4.45 0.065 0.809 1.46 6.46 0.603 2.97 98.64 226.9 4.98 1.27E-04 
F-HUR 38 94.01 fault breccia 68.7 12.0 1.47 1.78 4.14 0.029 0.712 0.594 6.48 0.523 2.39 98.83 172.3 13.1 8.17E-04 
F-HUR 41 105.25 cracked porphyroide ganite 62.9 14.7 3.59 1.20 5.21 0.059 0.884 1.74 6.83 0.676 1.64 99.46 196.3 7.98 1.70E-04 
F-HUR 46 123.02 cracked porphyroide ganite 62.5 14.0 3.89 2.33 4.38 0.076 0.830 2.13 5.55 0.622 2.55 98.84 247.0 8.60 1.50E-04 
F-HUR 49 135.20 cracked porphyroide ganite 59.4 15.0 4.67 1.91 4.44 0.0633 0.816 2.38 7.88 0.659 2.64 99.82 274 9.49 1.48E-04 

F-HUR 50 139.35 crack and calcite geode 39.1 8.14 4.52 19.2 1.92 0.720 0.196 1.34 3.46 0.057 20.2 98.95 118.1 34.8 9.62E-04 
F-HUR 53 148.03 cracked fine granite 69.7 14.3 0.747 1.58 1.63 0.040 0.340 2.94 5.30 0.054 1.98 98.64 195.3 5.20 6.57E-05 

  
 

          

    

 
 

F-HEI 1 101.99 impregnated fine granite 62.8 14.2 1.7 3.6 3.0 0.1 0.8 1.1 7.4 0.6 4.13 99.46 309.6 7.0 2.46E-04 
F-HEI 5 117.00 impregnated fine granite 65.0 14.7 1.3 1.0 4.9 0.0 1.0 0.7 8.2 0.8 1.83 99.29 323.6 6.6 3.65E-04 
F-HEI 7 128.02 impregnated fine granite 66.3 14.9 1.0 1.0 3.6 0.0 0.9 0.6 7.4 0.7 2.04 98.52 290.1 6.9 4.06E-04 

F-HEI 12 146.25 impregnated fine granite 67.8 15.5 1.0 1.0 1.8 0.0 1.0 0.7 7.0 0.8 2.00 98.64 255.6 8.6 4.74E-04 
 

 

 

 

Samples SiO
2 Al

2
O

3 MgO CaO Fe
2
O

3 MnO TiO
2 Na

2
O K

2
O P

2
O

5 L.I. sum Sr (ppm) U (ppm) 
F-HUR 49 59.4 15.0 4.67 1.91 4.44 0.0633 0.816 2.38 7.88 0.659 2.64 99.82 274 9.49 

Biotite + amphibole fraction(1) 36.9 14.7 13.7 0.96 17.7 0.230 3.55 1.04 9.08 0.580 2.89 101.31 16 6.33 

Biotite + amphibole fraction (2) (duplicate) 36.9 14.2 13.6 0.92 16.9 0.221 3.41 0.99 10.9 0.553 2.65 101.17 15 6.32 

Feldspath + Quartz fraction 68.6 15.0 0.80 1.08 0.36 0.0098 0.074 2.67 7.60 0.234 2.25 98.64 357 4.59 
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ANNEXE 2f : récapitulatif de la méthode de calcul de la norme des échantillons de granite porphyroïde F-HUR. Ce calcul  se base sur l’analyse de la 

composition de la roche totale (ANNEXE 2e). La composition chimique des différents minéraux utilisés et leur ordre de formation dans le calcul de la norme 

ainsi que les densités utilisées pour chaque minéral pour convertir des proportions massiques en proportions volumiques sont également présentés. 

Minéraux Formule chimique Calcul de la norme densité 

(1) Apatite Ca5 (PO4)3(OH, F, C) 
Le phosphore est considéré comme l’élément limitant et 

entièrement intégré dans l’apatite.  
3.18 

(2) Dolomite 
Ca0.63 Mg0.37CO3 (analyse microsonde par 

Wyns, 2012)  

Pour chaque échantillon 1 % en volume de dolomite est 
considéré arbitrairement. Une valeur supérieure à 2% ne permet 

plus de former tous les minéraux contenant du calcium 
(amphibole et anorthite). 

2.8 

(3) Biotite 

(Si3.004Al0.996)(Al0.256Fe0.995Mg1.506Mn0.022Ti0.228) 
O10K0.871Ca0.05Na0.016(OH)1.9F0.1  

(analyse microsonde par Wyns, 2012, 
similaire à la composition calculée par 

séparation minéralogique Gagny, 1968) 

la proportion de biotite et d’amphibole est calculée sur la base 
de la résolution d’un système partiel considérant que tout le 

magnésium restant et le titane se distribue exclusivement dans 
ces deux phases d’après la méthode de Nicolas, (1966). 

3 

       (3) Amphibole 

Ca1.79Mg3.59Si7.51Al0.58Fe1.38Mn0.04 
Ti0.08K0.08Na0.2O22(OH)2 (composition calculée 

par Gagny, 1968 à partir de l’analyse 
chimique des minéraux séparés) 

3.1 

(4) Albite NaAlSi3O8 
Le reste de sodium est considéré comme l’élément limitant et 

entièrement intégré dans l’albite. 
2.645 

(5) Feldspath K KAlSi3O8 
Le reste de potassium est considéré comme l’élément limitant et 

entièrement intégré dans le feldspath potassique. 
2.57 

(6) Anorthite CaAl2Si2O8 
Le reste de calcium est considéré comme l’élément limitant et 

entièrement intégré dans l’anorthite. 
2.76 

(7) Quartz SiO2 Le reste de silice constitue la proportion de quartz. 2.65 

(8) Hématite Fe2O3 Le reste de fer constitue la proportion d’hématite. 5.24 

(9) Reste Al2O3 Al2O3 Reste d’aluminium sous forme Al2O3. 3.97 
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ANNEXE 2f (suite): récapitulatif de la méthode de calcul de la norme des échantillons d’arène et du granite porphyroïde F-HEI. Ce calcul  se base sur l’analyse 

de la composition de la roche totale (ANNEXE 2e). La composition chimique des différents minéraux utilisés et leur ordre de formation dans le calcul de la 

norme ainsi que les densités utilisées pour chaque minéral pour convertir des proportions massiques en proportions volumiques sont également présentés. 

Minéraux Formule chimique Calcul de la norme densité 

(1) Apatite Ca5 (PO4)3(OH, F, C) 
Le phosphore est considéré comme l’élément limitant et entièrement intégré 

dans l’apatite.  
3.18 

(2) Dolomite 
Ca0.63 Mg0.37CO3 (analyse microsonde par 

Wyns, 2012)  

Pour chaque échantillon 1 % en volume de dolomite est considéré 
arbitrairement (pour les échantillons F-HEI seulement, l’arène granitique 

contenant très peu de Ca).  
2.8 

(3) Illite 
SI3.5AL2.3MG0.25O10(OH)2K0.6 (issue de la base 

de données KIRMAT) 

La proportion de magnésium est ajustée pour que les rapports des fractions 
volumiques des différent types d’argiles (illite, smectite et kaolinite) soient les 
mêmes dans la roche totale que ceux calculés par l’analyse semi-quantitative 

de la fraction fine. 

2.795 

(4) Montmorillonite 
Si3.83Al1.84Mg0.38O10(OH)2K0.4  (issue de la base 

de données KIRMAT) 

La proportion de magnésium est ajusté pour que les rapports des fractions 
volumiques des différent types d’argiles (illite, smectite et kaolinite) soient les 
mêmes dans la roche totale que ceux calculés par l’analyse semi-quantitative 

de la fraction fine. 

2.5 

(5) Biotite 

(Si3.004Al0.996)(Al0.256Fe0.995Mg1.506Mn0.022Ti0.228) 
O10K0.871Ca0.05Na0.016(OH)1.9F0.1  

(analyse microsonde par Wyns, 2012, 
similaire à la composition calculée par 

séparation minéralogique Gagny, 1968) 

Le reste de magnésium est considéré comme l’élément limitant et 
entièrement intégré dans la biotite. 

3 

(6) Albite NaAlSi3O8 
Le reste de sodium est considéré comme l’élément limitant et entièrement 

intégré dans l’albite. 
2.645 

(7) Feldspath K KAlSi3O8 
Le reste de potassium est considéré comme l’élément limitant et entièrement 

intégré dans le feldspath potassique. 
2.57 

(8) Anorthite CaAl2Si2O8 
Le reste de calcium est considéré comme l’élément limitant et entièrement 

intégré dans l’anorthite. 
2.76 

(9) Kaolinite Si2Al2O5(OH)4 Reste d’aluminium sous forme Al2O3. 2.55 

(10) Quartz SiO2 Le reste de silice constitue la proportion de quartz. 2.65 

(11) Hématite Fe2O3 Le reste de fer constitue la proportion d’hématite. 5.24 
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ANNEX 3: chemical and isotopic composition of Ringelbach water samples. 

 

- (a) Major element concentrations of the F-HEI2, F-HEI and F-HUR borehole waters, and spring waters. The 

alkalinity was titrated using a Mettler DL40GP Memotitrator. The Na, K, Ca and Mg concentrations were 

measured by flame atomic absorption spectrometry using a Perkin–Elmer 430 spectrometer, and the Cl, NO3 

and SO4 concentrations were measured using a Dionex Ion Chromatograph. The cation and anion 

measurements had a 0.1 µmol L-1 detection limit and an accuracy better than 2 %. For each analysis, the 

ionic balance was better than 5%. 

- (b) Typology of different springs and rivers sampled in the Ringelbach catchment and their altitude. 

- (c) Major element concentrations of the spring waters. 

- (d) Major element concentrations of the rainwater (A. Probst, personal communication). 

- (e) U and Sr concentrations and isotopic compositions of the borehole waters and spring waters. For the 

isotopic analyses, the total procedural U and Sr blanks are less than 40 pg and <1 ng, respectively, which are 

negligible compared with the 10-50 ng U and minimum 1500 ng Sr of the processed samples. Reproducibility 

of the analyses was tested by regular analysis of the HU1 standard for 5-100 ng U and of the SRM987 for 

~200 ng Sr, which provided a mean value of 1.000±0.005 (2σ, N = 105) and 0.71026±3 (2σ, N = 33) during 

the course of the measurements (2005-2010).  

- (f) Measurements of trace elements by ICP-AES for borehole waters. 

- (g)  Granitic springs water temperature (°C) as a function of the date. 
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ANNEX 3a: Major element concentrations of the F-HEI2, F-HEI and F-HUR borehole waters, and spring waters. The alkalinity was titrated using a Mettler DL40GP 

Memotitrator. The Na, K, Ca and Mg concentrations were measured by flame atomic absorption spectrometry using a Perkin–Elmer 430 spectrometer, and the Cl, NO3 and 

SO4 concentrations were measured using a Dionex Ion Chromatograph. The cation and anion measurements had a 0.1 µmol L-1 detection limit and an accuracy better than 2 

%. For each analysis, the ionic balance was better than 5 %. 
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-1

) 
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4
SiO

4
]  

(mmol L
-1

) 
 NPOC 

(ppm C) 
F-HU  (7°07'25,180" E / 48°04’54,700"  N) 

14/10/2008 63 208.9 8.20 2.360 <0,001 0.302 0.112 0.560 0.540 0.096 0.046 0.024 <0,001 0.256 0.40 
14/10/2008 75 210.8 8.19 2.360 <0,001 0.256 0.109 0.56 0.540 0.091 0.042 0.021 <0,001 0.256 0.29 
14/10/2008 90 214.9 8.22 2.480 <0,001 0.270 0.108 0.61 0.535 0.092 0.040 0.013 <0,001 0.257 0.29 
14/10/2008 120 277.0 8.35 3.320 <0,001 0.320 0.120 0.84 0.715 0.089 0.015 0.036 <0,001 0.229 0.41 
14/10/2008 140 285.0 8.33 3.360 <0,001 0.318 0.120 0.850 0.720 0.089 0.013 0.037 <0,001 0.230 0.45 
07/07/2009 61 221.6 8.01 2.500 <0,001 0.249 0.104 0.614 0.563 0.087 0.056 0.016 <0,001 0.270 0.23 
07/07/2009 75 222.0 8.10 2.510 <0,001 0.247 0.099 0.618 0.558 0.083 0.054 0.016 <0,001 0.271 0.15 
07/07/2009 90 219.8 8.10 2.540 <0,001 0.247 0.101 0.621 0.556 0.085 0.051 0.016 <0,001 0.272 0.15 
07/07/2009 120 229.8 8.15 2.630 <0,001 0.273 0.096 0.673 0.555 0.085 0.048 0.026 <0,001 0.253 0.17 
07/07/2009 140 242.0 8.08 2.760 <0,001 0.283 0.100 0.717 0.574 0.086 0.040 0.029 <0,001 0.246 0.26 
13/10/2010 65 208.8 8.35 2.36 <0,001 0.228 0.095 0.580 0.505 0.072    0.045    0.026 <0,001 0.259 <0,56 
13/10/2010 75 208.6 8.32 2.37 <0,001 0.226 0.094 0.563 0.515 0.071    0.046    0.025 <0,001 0.259 <0,56 
13/10/2010 90 216.7 8.37 2.50 <0,001 0.251 0.090 0.623 0.536 0.072    0.045    0.021 0.008    0.264 <0,56 
13/10/2010 105 222.6 8.32 2.56 <0,001 0.253 0.090 0.651 0.555 0.073    0.046    0.032 <0,001 0.248 <0,56 
3/10/2010 120 221.4 8.44 2.63 <0,001 0.258 0.090 0.655 0.540 0.075    0.046    0.032 0.007    0.245 <0,56 

13/10/2010 140 223.7 8.43 2.63 <0,001 0.259 0.090 0.662 0.504 0.074    0.046    0.032 <0,001 0.245 <0,56 
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ANNEX 3a: Major element concentrations of the F-HEI2, F-HEI and F-HUR borehole waters, and spring waters. The alkalinity was titrated using a Mettler DL40GP 

Memotitrator. The Na, K, Ca and Mg concentrations were measured by flame atomic absorption spectrometry using a Perkin–Elmer 430 spectrometer, and the Cl, NO3 and 

SO4 concentrations were measured using a Dionex Ion Chromatograph. The cation and anion measurements had a 0.1 µmol L-1 detection limit and an accuracy better than 2 

%. For each analysis, the ionic balance was better than 5 %. 
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F-HEI2 (7°07'00,491" E / 48°05'04,067" N) 

10/06/2008 47 26.9 6.70 0.034 <0,001 0.059 0.031 0.015 0.046 0.058 0.018 0.050 0.0010 0.099 0.55 
10/06/2008 55 26.4 6.50 0.033 <0,001 0.058 0.030 0.015 0.046 0.057 0.018 0.050 <0,001 0.098 0.49 
14/10/2008 48 24.9 6.72 0.056 <0,001 0.065 0.033 0.014 0.048 0.056 0.019 0.043 <0,001 0.106 0.48 
14/10/2008 55 24.9 6.63 0.056 <0,001 0.065 0.032 0.014 0.048 0.055 0.020 0.042 <0,001 0.106 0.66 
07/07/2009 48 24.5 6.30 0.044 <0,001 0.059 0.033 0.015 0.045 0.057 0.020 0.042 <0,001 0.105 0.42 
07/07/2009 55 24.2 6.31 0.042 <0,001 0.057 0.031 0.014 0.044 0.055 0.019 0.042 <0,001 0.106 0.42 
12/10/2010 50 26.0 6.30 0.06 <0,001 0.058 0.034 0.020 0.043 0.054    0.019    0.039 <0,001 0.109 <0,56 
12/10/2010 55 26.0 6.32 0.066 <0,001 0.060 0.034 0.019 0.044 0.057    0.019    0.039 <0,001 0.109 <0,56 



ANNEXE 

 

 

 

254 

 

ANNEX 3a: Major element concentrations of the F-HEI2, F-HEI and F-HUR borehole waters, and spring waters. The alkalinity was titrated using a Mettler DL40GP 

Memotitrator. The Na, K, Ca and Mg concentrations were measured by flame atomic absorption spectrometry using a Perkin–Elmer 430 spectrometer, and the Cl, NO3 and 

SO4 concentrations were measured using a Dionex Ion Chromatograph. The cation and anion measurements had a 0.1 µmol L-1 detection limit and an accuracy better than 2 

%. For each analysis, the ionic balance was better than 5 %. 
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(ppm C) 
F-HEI (7°07'00,196" E / 48°05'04,038" N) 

14/05/2008 100 87.0 7.57 0.827 <0,001 0.054 0.054 0.119 0.292 0.043 0.029 0.010 0.003 0.155 0.21 
14/05/2008 138 91.5 7.65 0.877 <0,001 0.052 0.053 0.120 0.318 0.042 0.028 0.012 0.003 0.161 0.14 
14/05/2008 140 108.0 7.65 1.070 <0,001 0.057 0.057 0.120 0.409 0.042 <0,001 0.021 <0,001 0.174 0.26 
10/06/2008 140 106 7.61 0.964 <0,001 0.073 0.087 0.113 0.346 0.045 0.030 0.031 0.0030 0.164 0.29 
14/10/2008 140 87.9 7.74 0.900 <0,001 0.065 0.068 0.115 0.322 0.045 0.027 0.011 <0,001 0.155 0.32 
07/07/2009 140 89.6 7.57 0.906 <0,001 0.058 0.061 0.121 0.320 0.042 0.028 0.011 <0,001 0.154 0.20 
11/10/2010 140 83.7 7.71 0.85 <0,001 0.057 0.056 0.119 0.285 0.042    0.028    0.011 0.007    0.152 <0,56 
11/10/2010 140 85.5 7.52 0.90 <0,001 0.055 0.058 0.117 0.307 0.043    0.027    0.012 0.007    0.156 <0,56 
13/10/2010 96.5 81.1 7.59 0.80 <0,001 0.053 0.052 0.116 0.257 0.041    0.027    0.010 0.006    0.154 1.24 
13/10/2010 96.5 80.9 7.63 0.80 0.011 0.053 0.049 0.117 0.267 0.040    0.024    0.010 0.007    0.154 <0,56 
13/10/2010 96.5 80.9 7.74 0.80 <0,001 0.052 0.049 0.119 0.271 0.040    0.028    0.010 0.007    0.156 0.76 
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SITE 
Z captage 

(m) 
Localisation 

sites autour du bassin 

sources versant Bunker (SSW-E): 

SCLS 750 Source Chemin Limni Sud 

SCLA 755 Source Chemin Limni Abreuvoir 

SKIB 770 Source KIBemaettle 

SBUR 800 Source BURnenmatt 

SEBU 898.7 Source Est Bunker 

STOR 925.9 Sourcin TOR   
STOB 931 Source TOr Baignoire 

sources versant Geisberg (SW-NE) 

SFAG 752.2 Source Ferme Auberge Geisberg 

SPFR 762.8 Source Pré Fauche Dany Roess 

SGRG 754.7 Source Grange Ruine Geisberg 

SROE 775.3 Source ROEss   
SSMG 769.2 Source Station Météo Geisberg 

S2CL 756 Sourcin 2 Chemins Limni 

SCLW 766 Sourcin Chemin Limni West 

SFRF 794.1 Source FRitsch tuyau Fonte 

SFRP 794.1 Source FRitsch tuyau Plastique 

SFR 794.1 Source FRitsch réservoir 

SGEI 810.2 Source replat GEIsberg 

SGAH 848 Source Geisberg Abri Haut 

SGRD 842.2 Source Geisberg Route D 48 

SWET 875 Sourcin WETtstein 

SMAD 873 Source MADelon 

SSOL 865 Source SOLange 

autres sites à Soultzeren  

SUGW 690 Source UntererGeisbergWeg 

SOUL 520 Source SOULtzeren n° 10 

ANNEX 3b: typology of different springs and rivers sampled in the Ringelbach catchment and their altitude. 

 

SITE 
Z captage 

(m) 
Localisation 

ruisseaux 

RLIM 750 Ruisseau station LIMnimétrique 

RPC 779.5 Ruisseau Puits Cabane 

RCAM 768.5 Ruisseau Clôture AMont 

RHM 792 Ruisseau Hurlin Muret 

RHC 836 Ruisseau Hurlin Chemin 

RVP 795.5 Ruisseau Vallon Pont 

sources ruisseaux 

SRP 796.5 Source Ruisseau Puits 

SRH 879 Source Ruisseau Hurlin 

SPV 866 Source Pierrier Vallon 

SRV 878.5 Source Ruisseau Vallon 

autres sources et sourcins: 

SPUI 801 Source PUIts   
SP2M 832 Source Puits 2 Maisons 

SH 915.4 Source Hurlin   
SCGR 946 Source Chemin GR 

SHOU 852.1 Sourcin HOUx   
SAH 854.5 Source Abreuvoir versant Hurlin 

SCPH 826.3 Source Coin Parcellaire Hurlin 

SHEI 881.3 Source HEIdenkopf 

SCR 857.8 Sourcin Chemin Roehner 

SCB 787.8 Sourcin Chemin Bas 
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ANNEX 3c: Major element concentrations of the spring waters. 

 

 

  

Spring SRV (7°07'02,867" / E48°04'57,986" N) 
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) 
 NPOC 

(ppm C) 
29/09/2001 0.0417 21.4 6.43 0.055 <0,001 0.051 0.024 0.014 0.043 0.048 0.010 0.034 <0,001 0.095 1.06 
08/03/2002 0.8800 27.4 5.91 0.013 <0,001 0.061 0.032 0.019 0.054 0.063 0.016 0.071 <0.001 0.083 0.81 
18/12/2003 0.0083 24.0 6.51 0.055 <0,001 0.058 0.022 0.019 0.051 0.088 <0,001 0.031 <0,001 0.092 3.06 
05/10/2004 0.0107 17.4 6.44 0.056 <0,001 0.052 0.010 0.012 0.038 0.040 0.001 0.034 <0,001 0.094 0.74 
22/11/2004 0.0783 20.6 6.39 0.030 <0,001 0.053 0.026 0.014 0.044 0.061 0.012 0.043 <0,001 0.094 0.98 
20/12/2004 0.1325 20.0 6.11 0.031 <0,001 0.056 0.027 0.014 0.045 0.058 0.013 0.048 <0,001 0.093 0.97 
24/01/2005 0.4000 24.2 6.12 0.021 <0,001 0.061 0.031 0.018 0.054 0.065 0.015 0.066 <0,001 0.089 0.79 
24/02/2005 0.4400 26.9 6.40 0.027 <0,001 0.062 0.032 0.018 0.055 0.064 0.015 0.067 <0,001 0.087 0.84 
18/03/2005 0.6500 26.7 6.33 0.026 <0,001 0.062 0.032 0.018 0.054 0.063 0.014 0.067 <0,001 0.088 0.96 
28/04/2005 0.2333 25.0 6.58 0.040 <0,001 0.058 0.03 0.017 0.050 0.060 0.015 0.055 <0,001 0.092 0.68 
25/05/2005 0.2167 24.7 6.34 0.036 <0,001 0.056 0.029 0.016 0.049 0.057 0.015 0.054 <0,001 0.091 0.72 
21/06/2005 0.1425 22.9 6.51 0.032 <0,001 0.055 0.025 0.015 0.046 0.052 0.011 0.048 <0,001 0.094 0.69 
23/07/2005 0.0667 20.9 6.63 0.042 <0,001 0.053 0.017 0.015 0.044 0.046 0.011 0.043 <0,001 0.095 0.65 
30/08/2005 0.0321 19.4 6.48 0.055 <0,001 0.053 0.017 0.014 0.042 0.047 0.006 0.038 <0,001 0.096 0.72 
30/09/2005 0.0230 16.8 6.44 0.040 <0,001 0.051 0.016 0.011 0.033 0.051 0.004 0.033 <0,001 0.094 0.85 
25/10/2005 0.0203 16.5 6.47 0.038 <0,001 0.050 0.019 0.011 0.031 0.047 0.002 0.032 <0,001 0.095 1 
24/11/2005 0.0131 16.4 6.52 0.046 <0,001 0.050 0.018 0.011 0.031 0.045 0.002 0.030 <0,001 0.095 0.91 
27/12/2005 0.0105 18.2 6.51 0.050 <0,001 0.051 0.019 0.013 0.036 0.053 <0,001 0.032 <0,001 0.097 1.54 
27/01/2006 0.0172 18.9 6.52 0.046 <0,001 0.053 0.021 0.013 0.037 0.052 0.003 0.035 <0,001 0.095 1.31 
23/02/2006 0.0357 24.1 6.40 0.029 <0,001 0.061 0.028 0.015 0.046 0.063 0.010 0.055 <0,001 0.09 0.94 
10/03/2006 - 30.7 5.48 0.006 <0,001 0.072 0.032 0.019 0.051 0.077 0.013 0.077 <0,001 0.08 1.53 
25/03/2006 - 29.8 5.76 0.011 <0,001 0.065 0.033 0.020 0.055 0.067 0.013 0.078 <0,001 0.083 1.3 
14/04/2006 - 27.6 6.33 0.024 <0,001 0.063 0.032 0.019 0.052 0.067 0.016 0.068 <0,001 0.085 0.93 
23/05/2006 - 23.4 6.33 0.041 <0,001 0.058 0.031 0.016 0.047 0.056 0.017 0.051 <0,001 0.092 0.67 
23/06/2006 - 21.7 6.48 0.048 <0,001 0.056 0.027 0.015 0.044 0.051 0.012 0.045 <0,001 0.093 0.58 
21/07/2006 - 20.7 6.20 0.039 <0,001 0.055 0.018 0.014 0.043 0.047 0.016 0.041 <0,001 0.094 0.62 
31/08/2006 - 21.0 6.23 0.047 <0,001 0.052 0.025 0.014 0.042 0.048 0.014 0.038 <0,001 0.094 0.86 
28/09/2006 - 25.0 5.94 0.041 <0,001 0.058 0.03 0.016 0.048 0.058 0.017 0.051 <0,001 0.095 0.93 



ANNEXE 

 

 

 

257 

 ANNEX 3c: Major element concentrations of the spring waters. 

 

 

 

  

Spring SH (7°07'15,787" E / 48°04'49,109" N) 

sampling date 
Conductivity 

20°C (µS cm
-1

) pH 
Alkalinity 

(méq L
-1

) 
[NH4+] 

(mmol L
-1

) 
[Na

+

]  

(mmol L
-1

) 
[K

+

] 

 (mmol L
-1

) 
[Mg

2+

] 

(mmol L
-1

) 
[Ca

2+

] 

 (mmol L
-1

) 
 [Cl

-

]  

 (mmol L
-1

) 
[NO

3

-

] 

(mmol L
-1

) 
[SO

4

2-

]   

(mmol L
-1

) 
[PO

4
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(ppm C) 
29/09/2001 31.7 6.73 0.127 <0,001 0.101 0.040 0.032 0.048 0.042 0.056 0.027 <0,001 0.172 0.93 
08/03/2002 25.8 6.38 0.074 <0,001 0.080 0.033 0.028 0.040 0.045 0.072 0.025 0.001 0.131 0.97 
05/10/2004 33.9 6.99 0.171 <0,001 0.116 0.037 0.037 0.056 0.046 0.071 0.022 <0,001 0.196 0.79 
22/11/2004 34.0 6.95 0.108 <0,001 0.106 0.046 0.039 0.057 0.064 0.122 0.022 <0,001 0.173 0.78 
20/12/2004 29.9 6.57 0.108 <0,001 0.103 0.043 0.037 0.054 0.059 0.106 0.021 <0,001 0.168 1.31 
24/01/2005 28.2 6.68 0.094 <0,001 0.096 0.04 0.035 0.050 0.060 0.101 0.021 <0,001 0.152 0.97 
24/02/2005 33.2 6.71 0.097 <0,001 0.100 0.042 0.036 0.053 0.065 0.113 0.022 <0,001 0.152 0.81 
18/03/2005 30.9 6.75 0.110 <0,001 0.095 0.04 0.033 0.048 0.050 0.092 0.022 <0,001 0.161 0.87 
28/04/2005 33.9 6.79 0.100 <0,001 0.099 0.042 0.036 0.052 0.061 0.109 0.022 0.001 0.158 0.75 
25/05/2005 33.7 6.65 0.098 <0,001 0.100 0.043 0.036 0.052 0.059 0.105 0.022 <0,001 0.156 0.77 
21/06/2005 36.7 6.78 0.126 <0,001 0.110 0.046 0.040 0.058 0.065 0.108 0.023 <0,001 0.183 0.75 
25/10/2005 36.5 7.05 0.131 <0,001 0.110 0.05 0.040 0.059 0.068 0.115 0.021 <0,001 0.176 0.73 
23/02/2006 32.7 6.62 0.102 <0,001 0.096 0.043 0.034 0.050 0.059 0.111 0.018 <0,001 0.151 0.83 
10/03/2006 20.6 6.83 0.064 <0,001 0.069 0.027 0.020 0.029 0.030 0.065 0.013 0.001 0.101 1.31 
25/03/2006 31.1 6.77 0.077 <0,001 0.088 0.037 0.033 0.047 0.056 0.115 0.016 0.001 0.123 1.03 
14/04/2006 32.5 6.83 0.083 <0,001 0.091 0.037 0.036 0.050 0.062 0.118 0.019 <0,001 0.128 1.11 
23/05/2006 31.3 6.91 0.143 <0,001 0.105 0.029 0.036 0.053 0.058 0.070 0.021 <0,001 0.161 0.97 
23/06/2006 34.0 7.07 0.196 <0,001 0.107 0.038 0.043 0.061 0.058 0.057 0.019 <0,001 0.16 1.47 
31/08/2006 29.8 6.94 0.182 <0,001 0.104 0.022 0.036 0.055 0.055 0.027 0.018 <0,001 0.135 1.23 
28/09/2006 31.0 6.76 0.142 <0,001 0.096 0.034 0.034 0.051 0.058 0.065 0.018 <0,001 0.143 1 
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ANNEX 3c: Major element concentrations of the spring waters. 

 

 

 

 

 

 

 

 

  

Spring SRH (7°07'11,622" E / 48°04'49,361" N) 

sampling date 
Conductivity 
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(mmol L
-1

) 
[Na

+

]  

(mmol L
-1

) 
[K

+

] 

 (mmol L
-1

) 
[Mg

2+

] 

(mmol L
-1

) 
[Ca

2+
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(ppm C) 
29/09/2001 29.3 6.90 0.148 <0,001 0.095 0.041 0.030 0.043 0.032 0.039 0.025 0.001 0.179 0.83 
08/03/2002 22.5 6.41 0.089 <0,001 0.076 0.032 0.024 0.033 0.032 0.043 0.023 0.001 0.136 1.02 
05/10/2004 27.5 6.97 0.159 <0,001 0.101 0.033 0.030 0.042 0.034 0.033 0.023 <0,001 0.189 0.93 
22/11/2004 27.2 6.87 0.120 <0,001 0.094 0.039 0.031 0.044 0.045 0.068 0.022 <0,001 0.165 0.93 
20/12/2004 24.6 6.65 0.116 <0,001 0.091 0.037 0.029 0.041 0.041 0.060 0.021 <0,001 0.16 1.07 
24/01/2005 23.6 6.84 0.105 <0,001 0.085 0.034 0.027 0.038 0.040 0.052 0.020 <0,001 0.15 1.07 
24/02/2005 26.1 6.81 0.114 <0,001 0.087 0.036 0.028 0.040 0.042 0.060 0.021 <0,001 0.151 1.04 
18/03/2005 24.0 6.81 0.110 <0,001 0.081 0.033 0.026 0.037 0.036 0.050 0.020 <0,001 0.141 1.04 
28/04/2005 27.0 6.91 0.129 <0,001 0.088 0.036 0.029 0.042 0.038 0.051 0.022 0.001 0.155 0.85 
25/05/2005 26.5 6.90 0.144 <0,001 0.089 0.035 0.029 0.041 0.036 0.036 0.021 <0,001 0.154 0.95 
21/06/2005 27.0 6.92 0.155 <0,001 0.095 0.032 0.031 0.043 0.038 0.028 0.022 <0,001 0.167 0.83 
23/07/2005 28.6 6.75 0.150 <0,001 0.098 0.037 0.032 0.044 0.039 0.042 0.023 <0,001 0.175 0.77 
30/08/2005 27.1 6.87 0.161 <0,001 0.100 0.033 0.031 0.044 0.036 0.035 0.023 <0,001 0.185 0.97 
30/09/2005 28.9 6.93 0.155 <0,001 0.102 0.039 0.032 0.045 0.040 0.051 0.022 0.001 0.187 0.76 
25/10/2005 29.0 6.90 0.155 <0,001 0.099 0.041 0.033 0.046 0.043 0.055 0.020 <0,001 0.178 0.79 
24/11/2005 29.2 6.91 0.143 <0,001 0.100 0.04 0.032 0.044 0.043 0.063 0.022 <0,001 0.188 0.69 
27/12/2005 27.0 6.82 0.130 <0,001 0.093 0.038 0.029 0.040 0.040 0.054 0.021 <0,001 0.179 0.84 
27/01/2006 27.1 6.88 0.121 <0,001 0.091 0.037 0.029 0.040 0.040 0.063 0.021 <0,001 0.174 0.8 
23/02/2006 25.5 6.81 0.113 <0,001 0.085 0.035 0.026 0.037 0.036 0.060 0.018 0.001 0.152 1.06 
10/03/2006 20.0 6.58 0.091 <0,001 0.071 0.025 0.021 0.029 0.026 0.041 0.015 0.001 0.117 1.47 
25/03/2006 25.2 6.47 0.103 <0,001 0.082 0.032 0.027 0.036 0.038 0.064 0.017 0.001 0.131 1.16 
14/04/2006 26.6 6.70 0.108 <0,001 0.086 0.035 0.029 0.040 0.043 0.063 0.019 <0,001 0.134 1.33 
23/05/2006 26.5 6.63 0.136 <0,001 0.090 0.034 0.030 0.042 0.039 0.049 0.021 <0,001 0.16 0.89 
23/06/2006 26.2 6.81 0.139 <0,001 0.093 0.033 0.030 0.042 0.040 0.045 0.021 <0,001 0.164 0.85 
21/07/2006 31.9 6.77 0.160 <0,001 0.097 0.058 0.036 0.047 0.050 0.055 0.022 0.002 0.222 1.12 
31/08/2006 29.5 6.53 0.144 <0,001 0.098 0.039 0.033 0.046 0.044 0.060 0.019 0.001 0.161 0.98 
28/09/2006 28.0 6.56 0.153 <0,001 0.094 0.037 0.031 0.042 0.035 0.052 0.017 0.001 0.153 1.05 
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ANNEX 3c: Major element concentrations of the spring waters. 

 

  

Spring SAH (7°07'06,571" E / 48°04'51,283" N) 

sampling date 
Conductivity 

20°C (µS cm
-1

) pH 
Alkalinity 

(méq L
-1

) 
[NH4+] 

(mmol L
-1

) 
[Na

+

]  

(mmol L
-1

) 
[K

+

] 

 (mmol L
-1

) 
[Mg

2+

] 

(mmol L
-1

) 
[Ca

2+

] 

 (mmol L
-1

) 
 [Cl

-

]  

 (mmol L
-1

) 
[NO

3

-

] 

(mmol L
-1

) 
[SO

4

2-

]   

(mmol L
-1

) 
[PO

4
-]  

(mmol L
-1

) 
[H

4
SiO

4
]  

(mmol L
-1

) 
 NPOC 

(ppm C) 
29/09/2001 59.7 7.10 0.466 <0,001 0.110 0.053 0.081 0.153 0.040 0.029 0.040 0.001 0.232 0.47 
08/03/2002 28.4 6.76 0.162 <0,001 0.088 0.036 0.030 0.054 0.032 0.026 0.032 0.001 0.180 1.03 
05/10/2004 67.5 7.39 0.642 <0,001 0.116 0.054 0.101 0.194 0.039 0.011 0.037 <0,001 0.230 0.68 
18/03/2005 32.2 7.16 0.201 <0,001 0.088 0.039 0.035 0.066 0.040 0.024 0.030 0.001 0.196 0.91 
28/04/2005 36.6 7.04 0.238 <0,001 0.093 0.041 0.041 0.076 0.042 0.023 0.032 0.001 0.204 0.77 
25/05/2005 35.1 6.96 0.233 <0,001 0.095 0.04 0.040 0.075 0.039 0.017 0.032 0.001 0.203 0.7 
21/06/2005 40.9 7.11 0.303 <0,001 0.099 0.042 0.050 0.095 0.042 0.011 0.033 <0,001 0.217 0.59 
23/07/2005 50.1 7.05 0.395 <0,001 0.107 0.046 0.065 0.126 0.041 0.015 0.035 0.001 0.226 0.5 
30/08/2005 58.9 7.32 0.523 <0,001 0.113 0.051 0.085 0.160 0.040 0.012 0.036 <0,001 0.231 0.54 
30/09/2005 65.7 7.42 0.591 <0,001 0.115 0.054 0.096 0.184 0.041 0.018 0.037 0.001 0.233 0.51 
25/10/2005 50.5 7.43 0.425 <0,001 0.110 0.051 0.070 0.134 0.040 0.023 0.034 0.001 0.23 0.5 
24/11/2005 58.0 7.47 0.503 <0,001 0.111 0.052 0.083 0.159 0.041 0.025 0.036 0.001 0.234 0.39 
27/12/2005 61.0 7.42 0.526 <0,001 0.107 0.054 0.088 0.171 0.041 0.025 0.036 0.001 0.234 0.52 
27/01/2006 39.1 7.38 0.276 <0,001 0.093 0.043 0.047 0.089 0.037 0.027 0.031 0.001 0.221 0.65 
23/02/2006 29.8 7.08 0.184 <0,001 0.086 0.038 0.031 0.058 0.036 0.024 0.027 0.001 0.2 0.87 
10/03/2006 27.8 6.92 0.126 <0,001 0.085 0.036 0.027 0.048 0.049 0.032 0.029 0.001 0.176 1.35 
25/03/2006 28.5 6.98 0.168 <0,001 0.086 0.037 0.029 0.052 0.037 0.024 0.026 0.001 0.184 0.94 
14/04/2006 30.1 7.10 0.184 <0,001 0.089 0.038 0.032 0.057 0.036 0.023 0.029 0.001 0.181 1.02 
23/05/2006 35.8 6.80 0.257 <0,001 0.095 0.041 0.043 0.078 0.038 0.015 0.032 0.001 0.204 0.77 
23/06/2006 37.7 7.03 0.286 <0,001 0.097 0.042 0.047 0.086 0.038 0.015 0.033 0.001 0.212 0.71 
21/07/2006 47.1 6.90 0.369 <0,001 0.105 0.048 0.062 0.116 0.040 0.022 0.034 0.001 0.168 0.57 
31/08/2006 39.5 6.81 0.284 <0,001 0.100 0.043 0.047 0.089 0.037 0.024 0.031 0.001 0.215 0.62 
28/09/2006 35.2 6.60 0.242 <0,001 0.099 0.04 0.039 0.072 0.036 0.026 0.026 0.001 0.202 0.78 
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ANNEX 3c: Major element concentrations of the spring waters. 

 

  

Spring SP2M (7°07'05,448" E / 48°04'47,413" N) 

sampling date Discharge 
 (L s-1) 

Conductivity 

20°C (µS cm
-1

) pH 
Alkalinity 

(méq L
-1

) 
[NH4+] 

(mmol L
-1

) 
[Na

+

]  

(mmol L
-1

) 
[K

+

] 

 (mmol L
-1

) 
[Mg

2+

] 

(mmol L
-1

) 
[Ca

2+

] 

 (mmol L
-1

) 
 [Cl

-

]  

 (mmol L
-1

) 
[NO

3

-

] 

(mmol L
-1

) 
[SO

4

2-

]   

(mmol L
-1

) 
[PO

4
-]  

(mmol L
-1

) 
[H

4
SiO

4
]  

(mmol L
-1

) 
 NPOC 

(ppm C) 
29/09/2001 0.1383 39.8 6.93 0.292 <0,001 0.114 0.053 0.049 0.072 0.023 0.032 0.023 0.001 0.210 0.51 
18/12/2003 0.1317 39.0 7.09 0.306 <0,001 0.113 0.053 0.049 0.071 0.029 0.012 0.022 <0,001 0.208 0.63 
05/10/2004 0.1000 39.8 6.97 0.312 <0,001 0.116 0.053 0.051 0.075 0.027 0.038 0.020 <0,001 0.213 0.49 
22/11/2004 0.2900 33.6 7.26 0.261 <0,001 0.109 0.050 0.043 0.064 0.030 0.036 0.018 <0,001 0.197 0.77 
20/12/2004 0.3150 31.6 6.97 0.261 <0,001 0.108 0.049 0.043 0.065 0.031 0.038 0.018 <0,001 0.199 0.63 
24/01/2005 0.5600 27.9 7.12 0.219 <0,001 0.100 0.045 0.037 0.056 0.029 0.035 0.017 <0,001 0.19 0.73 
24/02/2005 0.4267 30.8 7.16 0.221 <0,001 0.098 0.045 0.036 0.054 0.029 0.032 0.018 <0,001 0.188 0.74 
18/03/2005 0.3800 32.8 7.3 0.234 <0,001 0.108 0.05 0.040 0.061 0.030 0.040 0.019 <0,001 0.193 0.75 
28/04/2005 0.3080 32.7 7.19 0.232 <0,001 0.099 0.045 0.039 0.058 0.029 0.035 0.019 0.001 0.192 0.63 
25/05/2005 0.3400 32.7 7.35 0.236 <0,001 0.101 0.045 0.039 0.059 0.029 0.028 0.018 <0,001 0.192 0.7 
21/06/2005 0.1900 34.6 7.39 0.266 <0,001 0.106 0.047 0.042 0.063 0.028 0.023 0.018 <0,001 0.199 0.65 
23/07/2005 0.1283 36.9 7.38 0.277 <0,001 0.111 0.05 0.046 0.069 0.028 0.033 0.019 0.001 0.205 0.55 
30/08/2005 0.1083 37.4 7.43 0.307 <0,001 0.113 0.051 0.049 0.073 0.027 0.031 0.019 <0,001 0.21 0.57 
30/09/2005 0.1150 38.9 7.34 0.313 <0,001 0.118 0.054 0.051 0.076 0.028 0.034 0.019 0.001 0.212 0.35 
25/10/2005 0.1617 37.3 7.21 0.315 <0,001 0.117 0.052 0.049 0.072 0.028 0.027 0.018 <0,001 0.207 0.56 
24/11/2005 0.1333 38.0 7.37 0.312 <0,001 0.116 0.054 0.049 0.073 0.029 0.033 0.019 <0,001 0.21 0.46 
27/12/2005 0.1800 36.8 7.39 0.297 <0,001 0.111 0.052 0.047 0.068 0.030 0.026 0.019 <0,001 0.209 0.6 
27/01/2006 0.2250 34.4 7.32 0.264 <0,001 0.105 0.049 0.043 0.062 0.028 0.032 0.018 0.001 0.203 0.58 
23/02/2006 0.4900 32.0 7.25 0.231 <0,001 0.098 0.047 0.038 0.057 0.027 0.038 0.017 0.001 0.191 0.72 
10/03/2006 2.0248 29.4 6.98 0.178 <0,001 0.087 0.041 0.033 0.050 0.028 0.045 0.018 0.001 0.165 1.11 
25/03/2006 0.8800 31.1 7.12 0.197 <0,001 0.093 0.043 0.036 0.053 0.029 0.049 0.017 0.001 0.183 0.77 
14/04/2006 0.7200 29.4 7.04 0.192 <0,001 0.095 0.042 0.033 0.049 0.029 0.040 0.017 <0,001 0.181 0.97 
23/05/2006 0.2125 32.5 6.98 0.249 <0,001 0.103 0.047 0.041 0.060 0.027 0.034 0.018 <0,001 0.194 0.66 
23/06/2006 0.2433 32.6 7.18 0.257 <0,001 0.104 0.046 0.041 0.060 0.027 0.029 0.017 <0,001 0.197 0.65 
21/07/2006 0.1560 35.6 7.23 0.273 <0,001 0.108 0.049 0.045 0.066 0.026 0.034 0.018 <0,001 0.202 0.57 
31/08/2006 0.3080 37.1 7.19 0.288 <0,001 0.112 0.051 0.046 0.071 0.028 0.036 0.017 0.001 0.2 0.62 
28/09/2006 0.6667 35.8 7.04 0.273 <0,001 0.109 0.049 0.042 0.064 0.027 0.037 0.015 0.001 0.193 0.68 
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ANNEX 3c: Major element concentrations of the spring waters. 

 

  

Spring SPUI (7°07'00,995" E / 48°04'44,929" N) 

sampling date Discharge  
(L s-1) 

Conductivity 

20°C (µS cm
-1

) pH 
Alkalinity 

(méq L
-1

) 
[NH4+] 

(mmol L
-1
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[Na

+

]  

(mmol L
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+
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2+
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 [Cl

-

]  

 (mmol L
-1
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[NO

3
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(mmol L
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) 
[SO

4
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]   

(mmol L
-1

) 
[PO

4
-]  

(mmol L
-1

) 
[H

4
SiO

4
]  

(mmol L
-1

) 
 NPOC 

(ppm C) 
29/09/2001 0.1467 50.0 7.04 0.394 <0,001 0.113 0.061 0.071 0.105 0.027 0.024 0.030 0.001 0.212 0.49 
08/03/2002 2.5000 35.7 7.21 0.262 <0,001 0.100 0.051 0.050 0.069 0.028 0.026 0.028 0.001 0.193 0.62 
18/12/2003 0.0525 56.9 7.35 0.476 <0,001 0.117 0.066 0.085 0.126 0.029 0.023 0.030 <0,001 0.209 0.80 
05/10/2004 0.0833 52.4 7.22 0.447 <0,001 0.117 0.065 0.076 0.117 0.029 0.032 0.028 <0,001 0.212 0.42 
22/11/2004 0.3267 42.6 7.31 0.363 <0,001 0.111 0.058 0.063 0.095 0.030 0.025 0.026 <0,001 0.205 0.57 
20/12/2004 0.3600 39.9 7.11 0.371 <0,001 0.111 0.058 0.065 0.096 0.034 0.013 0.027 <0,001 0.205 1.11 
24/01/2005 0.9700 35.9 7.24 0.308 <0,001 0.105 0.053 0.056 0.081 0.035 0.024 0.025 <0,001 0.2 0.64 
24/02/2005 1.0625 40.4 7.25 0.312 <0,001 0.107 0.055 0.054 0.080 0.035 0.025 0.027 <0,001 0.199 0.64 
18/03/2005 0.6667 41.7 7.33 0.331 <0,001 0.105 0.056 0.058 0.086 0.034 0.026 0.027 <0,001 0.198 0.69 
28/04/2005 0.6333 42.5 7.37 0.331 <0,001 0.106 0.056 0.058 0.085 0.034 0.025 0.026 0.001 0.203 0.59 
25/05/2005 0.6000 42.4 7.38 0.330 <0,001 0.108 0.055 0.057 0.086 0.032 0.020 0.025 <0,001 0.202 0.64 
21/06/2005 0.3167 44.6 7.35 0.368 <0,001 0.111 0.057 0.062 0.094 0.031 0.013 0.025 <0,001 0.208 0.64 
23/07/2005 0.2089 47.9 7.31 0.392 <0,001 0.113 0.059 0.068 0.103 0.031 0.023 0.026 <0,001 0.211 0.49 
30/08/2005 0.1533 49.0 7.39 0.433 <0,001 0.114 0.062 0.073 0.111 0.030 0.021 0.026 <0,001 0.212 0.49 
30/09/2005 0.1200 50.7 7.42 0.434 <0,001 0.116 0.063 0.076 0.115 0.031 0.030 0.026 0.001 0.213 0.29 
25/10/2005 0.1283 49.3 7.43 0.437 <0,001 0.116 0.062 0.075 0.112 0.031 0.024 0.025 <0,001 0.212 0.51 
24/11/2005 0.0989 50.6 7.46 0.443 <0,001 0.116 0.064 0.077 0.116 0.030 0.030 0.026 <0,001 0.212 0.34 
27/12/2005 0.1067 50.4 7.35 0.440 <0,001 0.114 0.064 0.075 0.113 0.031 0.024 0.026 <0,001 0.212 0.49 
27/01/2006 0.1820 46.4 7.45 0.394 <0,001 0.109 0.06 0.066 0.101 0.030 0.024 0.024 0.001 0.21 0.53 
23/02/2006 0.4900 40.6 7.32 0.325 <0,001 0.100 0.054 0.056 0.084 0.030 0.026 0.023 0.001 0.2 0.81 
10/03/2006 2.5000 36.7 7.07 0.249 <0,001 0.092 0.05 0.048 0.068 0.039 0.023 0.028 0.001 0.182 0.98 
25/03/2006 2.3500 38.9 7.08 0.281 <0,001 0.098 0.053 0.052 0.073 0.034 0.025 0.026 0.001 0.189 0.88 
14/04/2006 2.0500 39.3 7.16 0.297 <0,001 0.103 0.053 0.053 0.074 0.033 0.023 0.025 <0,001 0.194 0.76 
23/05/2006 0.5556 42.0 7.16 0.358 <0,001 0.109 0.057 0.060 0.088 0.031 0.021 0.024 <0,001 0.204 0.66 
23/06/2006 0.3760 42.6 7.32 0.365 <0,001 0.111 0.056 0.061 0.090 0.031 0.020 0.024 <0,001 0.206 0.54 
21/07/2006 0.2125 46.0 7.32 0.389 <0,001 0.112 0.059 0.066 0.100 0.030 0.023 0.024 <0,001 0.208 0.47 
31/08/2006 0.2767 46.8 7.00 0.398 <0,001 0.113 0.059 0.067 0.101 0.028 0.025 0.023 0.001 0.208 0.58 
28/09/2006 0.5867 45.9 7.00 0.380 <0,001 0.110 0.058 0.063 0.096 0.030 0.027 0.022 <0,001 0.205 0.67 
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ANNEX 3c: Major element concentrations of the spring waters. 

 

Spring SCLS (7°06'52,366" E / 48°04'38,323" N) 
sampling date 

Conductivity 

20°C (µS cm
-1

) pH 
Alkalinity 

(méq L
-1

) 
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(mmol L
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) 
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+
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4
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4
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4
]  
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-1

) 
 NPOC 

(ppm C) 
29/09/2001 54.8 7.18 0.421 <0,001 0.126 0.049 0.077 0.125 0.034 0.031 0.036 0.001 0.231 2.96 
08/03/2002 36.6 6.93 0.257 <0,001 0.114 0.037 0.047 0.075 0.032 0.027 0.032 0.001 0.211 0.60 
18/12/2003 58.5 7.34 0.482 <0,001 0.125 0.050 0.085 0.137 0.032 0.018 0.032 <0,001 0.228 0.53 
05/10/2004 56.5 7.32 0.482 <0,001 0.127 0.050 0.082 0.137 0.034 0.030 0.032 <0,001 0.232 0.31 
22/11/2004 49.1 7.44 0.412 <0,001 0.127 0.047 0.073 0.122 0.033 0.042 0.029 <0,001 0.229 0.49 
20/12/2004 45.6 7.22 0.411 <0,001 0.125 0.046 0.073 0.121 0.037 0.042 0.030 <0,001 0.232 0.41 
24/01/2005 40.4 7.32 0.349 <0,001 0.121 0.042 0.062 0.102 0.039 0.034 0.028 <0,001 0.227 0.45 
24/02/2005 43.6 7.04 0.339 <0,001 0.121 0.043 0.058 0.097 0.042 0.032 0.030 0.001 0.226 0.51 
18/03/2005 47.4 7.53 0.360 <0,001 0.122 0.044 0.063 0.105 0.039 0.032 0.030 0.001 0.228 0.46 
28/04/2005 46.1 7.42 0.351 <0,001 0.123 0.045 0.061 0.101 0.041 0.034 0.031 0.001 0.23 0.53 
25/05/2005 47.2 7.31 0.361 <0,001 0.124 0.044 0.061 0.104 0.040 0.028 0.030 0.001 0.229 0.52 
21/06/2005 49.4 7.35 0.388 <0,001 0.128 0.046 0.066 0.112 0.040 0.026 0.030 <0,001 0.233 0.52 
23/07/2005 52.2 7.32 0.416 <0,001 0.129 0.047 0.073 0.120 0.037 0.029 0.030 0.001 0.233 0.43 
30/08/2005 53.6 7.45 0.453 <0,001 0.128 0.049 0.077 0.129 0.035 0.028 0.030 0.001 0.232 0.4 
30/09/2005 54.8 7.46 0.465 <0,001 0.130 0.05 0.081 0.134 0.035 0.033 0.030 0.001 0.232 0.64 
25/10/2005 54.6 7.38 0.473 <0,001 0.128 0.05 0.083 0.135 0.034 0.033 0.030 0.001 0.23 0.3 
24/11/2005 55.7 7.52 0.485 <0,001 0.128 0.05 0.085 0.139 0.034 0.035 0.031 0.001 0.231 0.27 
27/12/2005 56.5 7.35 0.486 <0,001 0.124 0.051 0.085 0.139 0.034 0.027 0.030 0.001 0.231 0.38 
27/01/2006 54.0 7.33 0.459 <0,001 0.121 0.05 0.079 0.132 0.033 0.034 0.029 0.001 0.23 0.42 
23/02/2006 48.2 7.41 0.389 <0,001 0.117 0.045 0.067 0.113 0.033 0.037 0.029 0.001 0.225 0.49 
10/03/2006 42.6 6.96 0.313 <0,001 0.110 0.04 0.056 0.092 0.038 0.038 0.027 0.001 0.216 0.59 
25/03/2006 42.6 7.11 0.309 <0,001 0.115 0.04 0.055 0.089 0.039 0.034 0.027 0.001 0.22 0.54 
14/04/2006 42.1 7.25 0.302 <0,001 0.120 0.04 0.053 0.086 0.040 0.032 0.028 0.001 0.219 0.72 
23/05/2006 45.5 7.08 0.365 <0,001 0.124 0.044 0.062 0.102 0.039 0.031 0.029 0.001 0.23 0.54 
23/06/2006 47.3 7.26 0.390 <0,001 0.125 0.045 0.066 0.108 0.038 0.031 0.029 0.001 0.231 0.49 
21/07/2006 50.9 7.20 0.416 <0,001 0.126 0.048 0.072 0.118 0.036 0.034 0.029 0.001 0.231 0.39 
31/08/2006 52.2 7.12 0.430 <0,001 0.128 0.048 0.074 0.123 0.035 0.037 0.028 0.001 0.229 0.41 
28/09/2006 51.8 6.98 0.421 <0,001 0.126 0.047 0.071 0.119 0.033 0.039 0.026 0.001 0.227 0.4 
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ANNEX 3d: Major element concentrations of the rainwater. The annual weighted mean concentrations of major elements in rainwater are calculated from 

weekly sampling during the 1990-97 periods (A. Probst, personal communication). The average rainwater concentration values during the period 1990-1997 

are calculated by weighting the annual precipitations. 

 

 

  

Hydrologic 
year 

pH 
[HCO3-] 

(mmol L
-1

) 
[NH4+] 
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-1

) 
[Na+] 

(mmol L
-1

) 
[K+] 

(mmol/L
-1

) 
[Mg2+] 

(mmol L
-1

) 
[Ca2+] 

(mmol L
-1

) 
[Cl-]  

(mmol L
-1

) 
[NO3-] 

(mmol L
-1

) 
[SO42-]   

(mmol L
-1

) 
H4SiO4] 

(mmol L
-1

) 

Annual 
precipitation 

(mm yr
-1

) 

1990-91 4.8 0.002 0.033 0.013 0.006 0.003 0.009 0.018 0.031 0.019 0.002 845 

1991-92 4.8 0.004 0.028 0.011 0.005 0.002 0.008 0.015 0.026 0.015 0.001 1295 

1992-93 4.8 0.003 0.034 0.012 0.005 0.003 0.007 0.017 0.027 0.016 0.001 1202 

1993-94 5 0.006 0.032 0.013 0.005 0.002 0.009 0.017 0.022 0.014 0.001 1487 

1994-95 5.1 0.006 0.031 0.014 0.004 0.003 0.008 0.019 0.023 0.013 0.001 1463 

1995-96 4.9 0.008 0.048 0.009 0.005 0.002 0.008 0.013 0.035 0.017 0.001 917 

1996-97 4.8 0.009 0.051 0.014 0.008 0.003 0.012 0.019 0.048 0.018 0.002 1191 

Average 
values 

4.9 0.006 0.036 0.012 0.005 0.002 0.008 0.017 0.029 0.016 0.001 1200 
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ANNEX 3e: U and Sr concentrations and isotopic compositions of the borehole waters and spring 

waters. For the isotopic analyses, the total procedural U and Sr blanks are less than 40 pg and < 1 ng, 

respectively, which are negligible compared with the 10-50 ng U and minimum 1500 ng Sr of the 

processed samples. Reproducibility of the analyses was tested by regular analysis of the HU1 

standard for 5-100 ng U and of the SRM987 for ~200 ng Sr, which provided a mean value of 1.000 ± 

0.005 (2σ, N=105) and 0.71026±3 (2σ, N=33) during the course of the measurements (2005-2010). 

 

 

 

  

Sampling 
date 

depth 
(meters) 

[Sr] (ppb) [U] (ppb) 
87

Sr/
86

Sr 2σ mean (
234

U/
238

U) 2σ mean 
F-HEI 

14/05/2008 100 36.20 0.62 0.715492 0.000011 1.062 0.004 
14/05/2008 138 30.10 0.58 0.715413 0.000013 1.058 0.004 
14/05/2008 140 34.80 0.64 0.714799 0.000013 1.054 0.00325 
10/06/2008 140 41.20 1.06 0.714649 0.000012 1.048 0.004 
14/10/2008 140 34.00 0.71 0.715199 0.00001 1.044 0.004 
07/07/2009 140 38.90 8.70 0.715466 0.000004 1.052 0.0040 

F-HEI2 

10/06/2008 47 - - - - - - 

10/06/2008 55 8.66 0.01 0.716704 0.000013 1.314 0.004 

14/10/2008 48 - - - - - - 

14/10/2008 55 7.61 0.01 0.716282 0.000011 1.355 0.003 

07/07/2009 48 7.96 0.01 - - - - 

07/07/2009 55 7.98 0.01 - - - - 

F-HU  

14/10/2008 63 216 120 0.713856 0.00013 1.177 0.004 

14/10/2008 75 229 124 0.713577 0.000012 1.174 0.0045 

14/10/2008 90 238 170 0.713233 0.000013 1.213 0.004 

14/10/2008 120 305 193 0.713205 0.000013 1.500 0.0045 

14/10/2008 140 300 180 0.71324 0.000014 1.497 0.005 

07/07/2009 61 245 25.6 0.713576 0.000004 1.215 0.0040 

07/07/2009 75 250 26.2 0.713456 0.000004 1.210 0.0045 

07/07/2009 90 249 26.4 0.713409 0.000004 1.216 0.0040 

07/07/2009 120 254 27.0 0.713101 0.000004 1.236 0.0040 

07/07/2009 140 247 26.9 0.713206 0.000004 1.286 0.0045 
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ANNEX 3e: U and Sr concentrations and isotopic compositions of the spring waters. 

 

  

Sampling 
date 

[Sr] (ppb) [U] (ppb) 87Sr/86Sr 2σ-mean (234U/238U) 2σ-mean 

S V 
29/09/2001 8.18 0.03 - - - - 
05/10/2004 8.00 0.03 - - - - 
20/12/2004 9.00 0.16 - - - - 
24/01/2005 11.10 0.01 - - - - 
24/02/2005 11.70 0.00 - - - - 
18/03/2005 11.20 0.10 - - - - 
25/05/2005 9.53 0.01 0.718396 0.000012 - - 
21/06/2005 9.02 0.01 0.718356 0.000012 - - 
23/07/2005 8.66 0.01 0.718309 0.000012 - - 
30/08/2005 8.39 0.02 0.718259 0.000013 - - 

SH 
29/09/2001 10.70 0.03 - - - - 
08/03/2002 - - 0.729254 0.000012 1.041 0.007 
05/10/2004 14.00 0.08 0.729753 0.000013 1.084 0.003 
22/11/2004 18.50 0.05 0.729719 0.000011 1.030 0.003 
20/12/2004 14.00 0.04 - - - - 
24/01/2005 14.40 0.05 - - - - 
24/02/2005 16.30 0.07 - - - - 
18/03/2005 13.40 0.10 0.729599 0.000013 1.033 0.003 

S H 
29/09/2001 10.40 0.04 - - - - 
08/03/2002 9.64 0.01 0.730113 0.000015 1.032 0.003 
05/10/2004 11.00 0.04 0.730196 0.000011 1.036 0.004 
22/11/2004 13.00 0.04 0.730179 0.000012 1.034 0.003 
20/12/2004 10.00 0.04 - - - - 
24/01/2005 9.44 0.04 - - - - 
24/02/2005 11.10 0.07 - - - - 
18/03/2005 9.11 0.07 0.730203 0.000013 1.034 0.005 

SAH 
08/03/2002 - - 0.725418 0.000023 1.123 0.003 
05/10/2004 29.00 0.23 0.724099 0.000016 1.133 0.003 
18/03/2005 11.10 0.14 0.724978 0.000012 1.125 0.003 
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ANNEX 3e: U and Sr concentrations and isotopic compositions of the spring waters. 

 

  

Springs 
Sampling 

date 
[Sr] (ppb) [U] (ppb) 87Sr/86Sr 2σ-mean (234U/238U) 2σ-mean 

SP2M 
SP2M 05/10/2004 14.00 0.41 0.730078 0.000012 1.154 0.004 
SP2M 22/11/2004 14.70 0.19 0.730377 0.000010 1.143 0.003 
SP2M 20/12/2004 11.00 0.33 - - - - 
SP2M 24/01/2005 10.60 0.24 - - - - 
SP2M 24/02/2005 11.30 0.38 - - - - 
SP2M 18/03/2005 10.90 0.33 0.730097 0.000014 1.138 0.004 
SP2M 25/05/2005 10.50 0.23 0.730216 0.000004 1.144E+00 0.003 
SP2M 21/06/2005 11.20 0.13 0.730346 0.000006 1.160E+00 0.003 
SP2M 23/07/2005 12.30 0.35 0.730208 0.000006 1.160E+00 0.003 
SP2M 30/08/2005 13.10 0.34 0.730155 0.000006 1.164E+00 0.003 

SPUI 
SPUI 29/09/2001 14.20 0.64 - - - - 
SPUI 08/03/2002 13.20 - 0.730881 0.000018 1.167 0.003 
SPUI 18/12/2003 - - - - - - 
SPUI 05/10/2004 16.00 0.55 0.731154 0.000018 1.182 0.003 
SPUI 22/11/2004 15.70 0.43 0.730912 0.000012 1.181 0.003 
SPUI 20/12/2004 12.00 0.52 - - - - 
SPUI 24/01/2005 11.40 0.37 - - - - 
SPUI 24/02/2005 11.50 0.43 - - - - 
SPUI 18/03/2005 12.10 0.50 0.730820 0.000012 1.176 0.002 

SCLS 
SCLS 29/09/2001 16.90 0.58 - - - - 
SCLS 08/03/2002 - - 0.723030 0.000100 1.275 0.005 
SCLS 05/10/2004 20.00 0.68 0.724953 0.000015 1.273 0.003 
SCLS 22/11/2004 20.60 0.58 0.724948 0.000010 1.279 0.002 
SCLS 20/12/2004 17.00 0.53 - - - - 
SCLS 24/01/2005 14.80 0.51 - - - - 
SCLS 24/02/2005 16.00 0.65 - - - - 
SCLS 18/03/2005 15.90 0.64 0.724805 0.000013 1.273 0.005 
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ANNEXE 3f : mesures des éléments traces par ICP-AES pour les eaux de forages FHEI-2. En rouge les concentrations en-dessous du seuil de détection, en 

orange les concentrations à la limite du seuil de détection, n.m. les échantillons qui non pas été mesurés. 

 

F-HEI-2 

échantillons profondeur (mètres)  Al (µmol L
-1

) Fe (µmol L
-1

) Mn (µmol L
-1

) P (µmol L
-1

) Si (µmol L
-1

) 

limite de détection (µmol L
-1

)   0.07 0.01 0.002 0.10 0.10 

10/06/2008 47 n.m. n.m. n.m. n.m. n.m. 

10/06/2008 55 n.m. n.m. n.m. n.m. n.m. 

14/10/2008 48 n.m. n.m. n.m. n.m. n.m. 

14/10/2008 55 n.m. n.m. n.m. n.m. n.m. 

07/07/2009 48 0.11 - 0.14 - 111.10 

07/07/2009 55 0.11 - 0.13 - 111.70 

12/10/2010 50 0.19 - 0.14 - 115.30 

12/10/2010 55 0.11 - 0.12 - 113.80 
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ANNEXE 3f : mesures des éléments traces par ICP-AES pour les eaux de forages FHEI. En rouge les concentrations en-dessous du seuil de détection, en orange 

les concentrations à la limite du seuil de détection, n.m. les échantillons qui non pas été mesurés. Les limites de détection sont différentes selon la machine 

utilisée, ces dernières étant plus faibles pour les séries étant mesuré sur l’appareil Thermo ICAP 6000. 

 

F-HEI  

échantillons 
date 

d'échantillonnage 
profondeur 

(mètres)  
Al (µmol L

-1
) Fe (µmol L

-1
) 

Mn  
(µmol L

-1
) 

P (µmol L
-1

) Si (µmol L
-1

) 

limite de détection (µmol L
-1

) 
  

0.74 0.072 0.0073 2.58 0.36 

F-HEI pendant le pompage 14/05/2008 100 0.74 - 0.0419 - 164.49 

F-HEI pendant le pompage 14/05/2008 138 1.48 0.197 0.1675 3.23 169.12 

F-HEI après le pompage 14/05/2008 140 1.11 0.125 0.4023 - 222.17 

F-HEI  10/06/2008 140 n.m. n.m. n.m. n.m. n.m. 

F-HEI  14/10/2008 140 n.m. n.m. n.m. n.m. n.m. 

échantillons 
date 

d'échantillonnage 
profondeur 

(mètres) 
Al (µmol L

-1
) Fe (µmol L

-1
) 

Mn  
(µmol L

-1
) 

P (µmol L
-1

) Si (µmol L
-1

) 

limite de détection (µmol L
-1

) 
  

0.07 0.01 0.002 0.1 0.1 

F-HEI  07/07/2009 140 0.81 0.16 - 2.3 167.1 

F-HEI 1/2  11/10/2010 140 - - 0.029 2.5 161.6 

F-HEI 2/2  11/10/2010 140 0.37 - 0.371 2.4 166.7 

F-HEI pendant le pompage 1/3  13/10/2010 140 n.m. n.m. n.m. n.m. n.m. 

F-HEI pendant le pompage 2/3  13/10/2010 140 n.m. n.m. n.m. n.m. n.m. 

F-HEI pendant le pompage 3/3  13/10/2010 140 0.11 - - 3.2 164.6 
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ANNEXE 3f : mesures des éléments traces par ICP-AES pour les eaux de forages FHUR. En rouge les concentrations en-dessous du seuil de détection, en 

orange les concentrations à la limite du seuil de détection, n.m. les échantillons qui non pas été mesurés. . Les limites de détection sont différentes selon la 

machine utilisée, ces dernières étant plus faibles pour les séries étant mesuré sur l’appareil Thermo ICAP 6000. 

 

F-HUR 

échantillons profondeur (mètres) Al (µmol L
-1

) Fe (µmol L
-1

) Mn (µmol L
-1

) P (µmol L
-1

) Si (µmol L
-1

) 

limite de détection (µmol L
-1

) 
 

0.37 0.04 0.02 0.97 0.36 

14/10/2008 63 0.37 - 0.036 - 279.85 

14/10/2008 75 - - 0.036 - 277.72 

14/10/2008 90 0.74 - 0.036 - 279.85 

14/10/2008 120 0.74 - 0.018 - 252.08 

14/10/2008 140 0.37 - 0.055 - 252.08 

échantillons profondeur (mètres) Al (µmol L
-1

) Fe (µmol L
-1

) Mn (µmol L
-1

) P (µmol L
-1

) Si (µmol L
-1

) 

limite de détection (µmol L
-1

) 

 
0.07 0.01 0.002 0.13 0.10 

07/07/2009 61 0.19 - 0.016 0.23 288.10 

07/07/2009 75 - - 0.019 0.45 288.90 

07/07/2009 90 0.11 - 0.015 0.45 290.10 

07/07/2009 120 0.19 - 0.007 0.29 274.20 

07/07/2009 140 0.15 - 0.013 0.36 265.80 

13/10/2010 65 - - 0.046 0.29 279.20 

13/10/2010 75 0.07 - 0.026 0.45 278.00 

13/10/2010 90 - - 0.021 0.32 284.00 

13/10/2010 105 n.m. n.m. n.m. n.m. n.m. 

13/10/2010 120 0.22 - 0.012 0.45 265.70 

13/10/2010 140 0.30 - 0.005 0.55 266.30 
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ANNEXE 3g : granitic springs water temperature (°C) as a function of the date. 
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ANNEXE 4 : tests de saturation des échantillons d’eau prélevés dans les 

différents forages. 

 

- (a) tests de saturation des eaux de forages F-HEI2 pour différents minéraux à l’aide du logiciel 

KINDIS. 

- (b) tests de saturation des eaux de forages F-HUR à différentes profondeurs à l’aide du logiciel 

KINDIS. 

- (c) tests de saturation des eaux de forages F-HEI pour différentes dates à l’aide du logiciel KINDIS. 

- (d) tests de sensibilité sur les indices de saturation des eaux de forages F-HUR datées du 07/07/2009 

à 140 mètres de profondeur. 
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ANNEXE 4a : Tests de saturation des eaux de forages F-HEI2 pour différent minéraux à l’aide du logiciel KINDIS. La pression partielle de CO2 est recalculée à 

partir du pH et de l’alcalinité des eaux. Le potentiel d’oxydoréduction est fixé à 250 mV. Les concentrations de Fe et d’Al sont considérées comme faibles, 

respectivement fixées à une valeur de 10-10 et 10-7 mol L-1. La concentration de P est fixée à une valeur de  10-8 mol L-1. 

 

Minéraux 
Log (Q/K) F-HEI2 
10/06/08 (47m) 

Log (Q/K) F-HEI2 
10/06/08 (55m) 

Log (Q/K) F-HEI2 
14/10/08 (48m) 

Log (Q/K) F-HEI2 
14/10/08 (55m) 

Log (Q/K) F-HEI2 
07/07/09 (48m) 

Log (Q/K) F-HEI2 
07/07/09 (55m) 

Log (Q/K) F-HEI2 
12/10/10 (50m) 

Log (Q/K) F-HEI2 
12/10/2010 (55m) 

Oxygène -43.937 -44.737 -43.857 -44.217 -45.537 -45.497 -45.537 -45.457 

Dioxyde de carbone -3.5 -3.311 -3.303 -3.213 -2.984 -3.014 -2.85 -2.829 

Gibbsite 1.08 0.959 1.089 1.043 0.796 0.805 0.796 0.814 

Calcite -4.343 -4.554 -4.087 -4.176 -4.635 -4.655 -4.521 -4.45 

Quartz 0.287 0.282 0.316 0.316 0.312 0.316 0.329 0.329 

Albite -2.871 -3.213 -2.711 -2.847 -3.478 -3.461 -3.437 -3.384 

Anorthite -8.276 -8.927 -8.139 -8.412 -9.602 -9.564 -9.589 -9.503 

Kaolinite 3.588 3.337 3.666 3.573 3.071 3.098 3.103 3.139 

Pyrophyllite 2.534 2.274 2.672 2.578 2.068 2.103 2.133 2.169 

Illite 0.878 0.356 1.034 0.82 -0.109 -0.086 -0.014 0.044 

Trémolite -36.937 -39.771 -36.532 -37.79 -42.345 -42.338 -41.631 -41.443 

Silice amorphe -1.128 -1.132 -1.098 -1.098 -1.102 -1.098 -1.086 -1.086 

Feldspath potassique 0.128 -0.221 0.273 0.123 -0.452 -0.448 -0.391 -0.353 

Montmorillonite -0.716 -1.193 -0.562 -0.758 -1.593 -1.571 -1.479 -1.431 

Hématite 5.259 4.062 5.373 4.835 2.863 2.925 2.859 2.977 

Biotite -17.138 -18.684 -16.922 -17.61 -20.114 -20.092 -19.868 -19.745 

Dolomite -7.776 -8.198 -7.313 -7.492 -8.352 -8.41 -7.979 -7.869 

Hydroxyapatite 4.021 3.623 4.245 4.068 3.141 3.076 2.938 3.075 

Anhydrite -4.452 -4.451 -4.499 -4.509 -4.535 -4.544 -4.588 -4.578 
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ANNEXE 4b : Tests de saturation des eaux de forages F-HUR du 14/10/2008 à différentes profondeurs à l’aide du logiciel KINDIS. La pression partielle de CO2 

est recalculée à partir du pH et de l’alcalinité des eaux. Le potentiel d’oxydoréduction est fixé à 250 mV. Les concentrations de Fe et d’Al sont considérées 

comme faibles, respectivement fixées à une valeur de 10-10 et 10-7 mol L-1. La concentration de P est fixée à une valeur de  10-8 mol L-1. 

 

Minéraux 
Log (Q/K) F-HUR 
14/10/08 (63m) 

Log (Q/K) F-HUR 
14/10/08 (75m) 

Log (Q/K) F-HUR 
14/10/08 (90m) 

Log (Q/K) F-HUR 
14/10/08 (120m) 

Log (Q/K) F-HUR 
14/10/08 (140m) 

Oxygène -37.937 -37.977 -37.857 -37.337 -37.417 

Dioxyde de carbone -3.192 -3.181 -3.191 -3.207 -3.181 

Gibbsite 0.504 0.513 0.485 0.362 0.381 

Calcite -0.048 -0.057 -0.013 0.336 0.325 

Anhydrite -3.899 -3.955 -4.173 -3.651 -3.637 

Quartz 0.695 0.695 0.696 0.645 0.647 

Albite -0.032 -0.105 -0.075 -0.154 -0.152 

Anorthite -4.625 -4.626 -4.624 -4.609 -4.605 

Kaolinite 3.252 3.271 3.218 2.869 2.91 

Pyrophyllite 3.015 3.033 2.984 2.531 2.577 

Illite 3.328 3.331 3.312 3.045 3.074 

Trémolite -3.242 -3.375 -2.784 -0.585 -0.816 

Silice amorphe -0.72 -0.719 -0.718 -0.77 -0.768 

Feldspath potassique 2.815 2.802 2.805 2.698 2.703 

Montmorillonite 2.310 2.311 2.312 2.099 2.120 

Hématite 13.169 13.118 13.245 13.725 13.62 

Biotite -4.032 -4.096 -3.902 -3.278 -3.374 

Dolomite 1.319 1.301 1.429 2.14 2.119 

Hydroxyapatite 15.852 15.851 15.823 16.922 16.902 

 



ANNEXE 

 

 

 
274 

ANNEXE 4b (suite) : Tests de saturation des eaux de forages F-HUR du 07/07/2009 à différentes profondeurs à l’aide du logiciel KINDIS. La pression partielle 

de CO2 est recalculée à partir du pH et de l’alcalinité des eaux. Le potentiel d’oxydoréduction est fixé à 250 mV. Les concentrations de Fe et d’Al sont 

considérées comme faibles, respectivement fixées à une valeur de 10-10 et 10-7 mol L-1. La concentration de P est fixée à une valeur de  10-8 mol L-1. 

 

Minéraux 
Log (Q/K) F-HUR 
07/07/09 (61m) 

Log (Q/K) F-HUR 
07/07/09 (75m) 

Log (Q/K) F-HUR 
07/07/09 (90m) 

Log (Q/K) F-HUR 
07/07/09 (120m) 

Log (Q/K) F-HUR 
07/07/09 (140m) 

Oxygène -38.697 -38.337 -38.337 -38.137 -38.417 

Dioxyde de carbone -2.973 -3.063 -3.058 -3.095 -3.003 

Gibbsite 0.67 0.592 0.592 0.547 0.609 

Calcite -0.192 -0.107 -0.103 -0.045 -0.081 

Anhydrite -4.062 -4.066 -4.068 -3.865 -3.809 

Quartz 0.72 0.721 0.722 0.69 0.679 

Albite -0.066 -0.051 -0.04 -0.097 -0.126 

Anorthite -4.606 -4.584 -4.583 -4.64 -4.669 

Kaolinite 3.634 3.48 3.484 3.331 3.43 

Pyrophyllite 3.446 3.295 3.301 3.084 3.16 

Illite 3.578 3.489 3.5 3.345 3.375 

Trémolite -5.463 -4.198 -4.179 -3.586 -4.503 

Silice amorphe -0.695 -0.694 -0.692 -0.724 -0.736 

Feldspath potassique 2.832 2.826 2.84 2.743 2.7 

Montmorillonite 2.492 2.449 2.460 2.323 2.320 

Hématite 12.157 12.625 12.619 12.857 12.471 

Biotite -4.996 -4.514 -4.503 -4.299 -4.697 

Dolomite 1.054 1.231 1.241 1.394 1.336 

Hydroxyapatite 15.613 15.751 15.732 15.76 15.705 
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ANNEXE 4b (suite) : Tests de saturation des eaux de forages F-HUR du 13/10/2010 à différentes profondeurs à l’aide du logiciel KINDIS. La pression partielle 

de CO2 est recalculée à partir du pH et de l’alcalinité des eaux. Le potentiel d’oxydoréduction est fixé à 250 mV. Les concentrations de Fe et d’Al sont 

considérées comme faibles, respectivement fixées à une valeur de 10-10 et 10-7 mol L-1. La concentration de P est fixée à une valeur de  10-8 mol L-1. 

Minéraux 
Log (Q/K) F-HUR 
13/10/10 (65m) 

Log (Q/K) F-HUR 
13/10/10 (75m) 

Log (Q/K) F-HUR 
13/10/10 (90m) 

Log (Q/K) F-HUR 
13/10/10 (105m) 

Log (Q/K) F-HUR 
13/10/10 (120m) 

Log (Q/K) F-HUR 
13/10/10 (140m) 

Oxygène -37.337 -37.457 -37.257 -37.457 -36.977 -37.017 

Dioxyde de carbone -3.347 -3.313 -3.344 -3.282 -3.396 -3.385 

Gibbsite 0.367 0.394 0.347 0.393 0.281 0.291 

Calcite 0.068 0.05 0.133 0.108 0.219 0.181 

Anhydrite -3.891 -3.899 -3.966 -3.773 -3.787 -3.815 

Quartz 0.698 0.698 0.706 0.68 0.672 0.672 

Albite -0.069 -0.034 -0.066 -0.147 -0.039 0.029 

Anorthite -4.623 -4.617 -4.583 -4.63 -4.644 -4.674 

Kaolinite 2.984 3.041 2.962 3.001 2.762 2.781 

Pyrophyllite 2.753 2.81 2.746 2.733 2.479 2.499 

Illite 3.148 3.175 3.146 3.109 2.957 2.97 

Trémolite -1.114 -1.573 -0.588 -1.381 0.199 0.028 

Silice amorphe -0.717 -0.716 -0.709 -0.735 -0.742 -0.742 

Feldspath potassique 2.765 2.76 2.766 2.682 2.668 2.668 

Montmorillonite 2.219 2.231 2.238 2.171 2.074 2.083 

Hématite 13.919 13.769 13.986 13.726 14.297 14.248 

Biotite -3.274 -3.456 -3.153 -3.478 -2.888 -2.932 

Dolomite 1.592 1.535 1.727 1.682 1.917 1.875 

Hydroxyapatite 15.879 15.907 16.11 16.114 16.203 15.893 
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ANNEXE 4c : Tests de saturation des eaux de forages F-HEI pour différentes dates à l’aide du logiciel KINDIS. La pression partielle de CO2 est recalculée à 

partir du pH et de l’alcalinité des eaux. Le potentiel d’oxydoréduction est fixé à 250 mV. Les concentrations de Fe et d’Al sont considérées comme faibles, 

respectivement fixées à une valeur de 10-10 et 10-7 mol L-1. La concentration de P est fixée à une valeur de  10-8  mol L-1. 

Minéraux 
Log (Q/K) F-HEI 

14/05/08 (pendant 
pompage 100m) 

Log (Q/K) F-HEI 
14/05/08 (pendant 

pompage 138m) 

Log (Q/K) F-HEI 
14/05/08 (après 
pompage 140m) 

Log (Q/K) F-HEI 
10/06/08 (140m) 

Log (Q/K) F-HEI 
14/10/08 (140m) 

Log (Q/K) F-HEI 
07/07/09 (140m) 

Oxygène -40.457 -40.137 -40.137 -40.297 -39.777 -40.457 

Dioxyde de carbone -2.994 -3.05 -2.966 -2.97 -3.129 -2.956 

Gibbsite 1.003 0.953 0.952 0.978 0.891 1.003 

Calcite -1.327 -1.189 -1.003 -1.157 -1.084 -1.253 

Anhydrite -4.433 -4.324 -3.99 -3.885 -4.358 -4.36 

Quartz 0.481 0.497 0.531 0.505 0.48 0.478 

Albite -1.543 -1.482 -1.343 -1.208 -1.407 -1.521 

Anorthite -5.531 -5.406 -5.239 -5.388 -5.379 -5.502 

Kaolinite 3.823 3.754 3.82 3.821 3.597 3.816 

Pyrophyllite 3.156 3.121 3.253 3.203 2.93 3.144 

Illite 2.694 2.718 2.85 2.881 2.676 2.716 

Trémolite -17.332 -16.007 -15.566 -16.588 -14.968 -17.258 

Silice amorphe -0.934 -0.918 -0.884 -0.91 -0.934 -0.937 

Feldspath potassique 1.735 1.805 1.935 2.029 1.891 1.779 

Montmorillonite 1.317 1.377 1.513 1.482 1.339 1.329 

Hématite 10.137 10.58 10.522 10.323 11.083 10.114 

Biotite -9.267 -8.743 -8.666 -8.817 -8.173 -9.233 

Dolomite -1.648 -1.404 -1.14 -1.401 -1.218 -1.53 

Hydroxyapatite 12.992 13.461 14.393 13.651 13.681 13.317 
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ANNEXE 4c (suite): Tests de saturation des eaux de forages F-HEI pour différentes dates à l’aide du logiciel KINDIS. La pression partielle de CO2 est recalculée 

à partir du pH et de l’alcalinité des eaux. Le potentiel d’oxydoréduction est fixé à 250 mV. Les concentrations de Fe et d’Al sont considérées comme faibles, 

respectivement fixées à une valeur de 10-10 et 10-7 mol L-1. La concentration de P est fixée à une valeur de  10-8 mol L-1. 

Minéraux 
Log (Q/K) F-HEI 

11/10/10 (140m) (1) 
Log (Q/K) F-HEI 

11/10/10 (140m) (2) 

Log (Q/K) F-HEI 
13/10/10 (pendant 

pompage 96.5m) (1) 

Log (Q/K) F-HEI 
13/10/10 (pendant 

pompage 96.5m) (2) 

Log (Q/K) F-HEI 
13/10/10 (pendant 

pompage 96.5m) (3) 

Oxygène -39.897 -40.657 -40.377 -40.217 -39.777 

Dioxyde de carbone -3.123 -2.908 -3.028 -3.069 -3.179 

Gibbsite 0.913 1.032 0.992 0.967 0.892 

Calcite -1.189 -1.323 -1.376 -1.32 -1.205 

Anhydrite -4.404 -4.338 -4.484 -4.468 -4.463 

Quartz 0.472 0.483 0.478 0.478 0.483 

Albite -1.363 -1.346 -1.322 -1.437 -1.441 

Anorthite -5.463 -5.551 -5.575 -5.529 -5.442 

Kaolinite 3.623 3.885 3.794 3.743 3.604 

Pyrophyllite 2.939 3.225 3.122 3.071 2.942 

Illite 2.617 2.73 2.667 2.638 2.607 

Trémolite -15.471 -18.018 -17.23 -16.621 -14.993 

Silice amorphe -0.943 -0.931 -0.937 -0.937 -0.932 

Feldspath potassique 1.773 1.753 1.719 1.708 1.758 

Montmorillonite 1.285 1.331 1.298 1.289 1.302 

Hématite 10.93 9.829 10.262 10.491 11.116 

Biotite -8.424 -9.569 -9.173 -8.947 -8.252 

Dolomite -1.359 -1.666 -1.7 -1.6 -1.369 

Hydroxyapatite 13.147 13.049 12.511 12.752 13.03 
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ANNEXE 4d: Tests de sensibilité sur les indices de saturation des eaux de forages F-HUR datées du 07/07/2009 à 140 mètres de profondeur. Le test de 

référence considère des concentrations de Fe et d’Al de 10-10 et 10-7 mol L-1 respectivement et un potentiel d’oxydoréduction de 250 mV. Les différences 

observées avec le test de référence sont mises en gras. 

 

Log (Q/K) FHUR 07/07/09 (140m) 

Minéraux 
pe=250 mV et Al=10-7 

mol L-1, Fe=10-10 mol L-1 
pe=250 mV et Al=10-9 

mol L-1, Fe=10-10 mol L-1 
pe=250 mV et Al=10-7 mol L-

1, Fe=10-8 mol L-1 
pe=0 mV et Al=10-7 mol 

L-1, Fe=10-10 mol L-1 

Oxygène -38.417 -38.417 -38.417 -56.215 

Dioxyde de carbone -3.003 -3.003 -3.003 -3.003 

Gibbsite 0.609 -1.391 0.609 0.609 

Calcite -0.081 -0.081 -0.081 -0.081 

Anhydrite -3.809 -3.809 -3.809 -3.809 

Quartz 0.679 0.679 0.679 0.679 

Albite -0.126 -2.126 -0.126 -0.126 

Anorthite -4.669 -8.669 -4.669 -4.669 

Kaolinite 3.43 -0.57 3.43 3.43 

Pyrophyllite 3.16 -0.84 3.16 3.16 

Illite 3.375 -1.225 3.375 3.375 

Trémolite -4.503 -4.503 -4.503 -4.503 

Silice amorphe -0.736 -0.736 -0.736 -0.736 

Feldspath potassique 2.7 0.7 2.7 2.7 

Hématite 12.471 12.471 16.471 3.572 

Montmorillonite 2.32 -1.36 2.32 2.32 

Biotite -4.697 -6.697 -1.697 -4.697 

Dolomite 1.336 1.336 1.336 1.336 

Hydroxyapatite 15.705 15.705 15.705 15.705 
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ANNEXE 5 : résultat de la simulation des eaux de sources montrant l’évolution de la composition de la solution solide d’argile le long d’un trajet d’eau de 500 

mètres, traversant un granite altéré de 100 000 ans avec une vitesse de Darcy de 2.5 mH2O an-1. 

 

  

mailles 
trajet  

(en mètres) 
Al K Na Ca   Mg       Fe      Si      O        H      

4 100 2.316 0.006 0.002 0.098 0.057 0.001 3.683 12 2 
5 125 2.399 0.008 0.002 0.124 0.071 0.001 3.600 12 2 
6 150 2.48 0.01 0.003 0.149 0.086 0.001 3.519 12 2 
7 175 2.555 0.012 0.003 0.172 0.098 0.001 3.444 12 2 
8 200 2.62 0.013 0.004 0.192 0.110 0.001 3.379 12 2 
9 225 2.674 0.015 0.004 0.209 0.119 0.001 3.325 12 2 

10 250 2.716 0.016 0.005 0.222 0.126 0.001 3.283 12 2 
11 275 2.747 0.017 0.005 0.232 0.131 0.001 3.253 12 2 
12 300 2.768 0.019 0.005 0.238 0.134 0.001 3.232 12 2 
13 325 2.782 0.020 0.006 0.242 0.136 0.001 3.218 12 2 
14 350 2.790 0.020 0.006 0.245 0.137 0.001 3.209 12 2 
15 375 2.796 0.021 0.006 0.247 0.138 0.001 3.203 12 2 
16 400 2.799 0.022 0.007 0.248 0.138 0.001 3.200 12 2 
17 425 2.801 0.023 0.007 0.248 0.138 0.001 3.198 12 2 
18 450 2.803 0.023 0.007 0.248 0.138 0.001 3.197 12 2 
19 475 2.803 0.024 0.008 0.249 0.138 0.001 3.196 12 2 
20 500 2.804 0.025 0.008 0.249 0.137 0.001 3.196 12 2 



ANNEXE 

 

 

 
280 

ANNEXE 6a : localisation et résultats du profil de résistivité PVL2 et des mesures RMP basés sur le compte rendu de la réinterprétation des données 

géophysiques du Ringelbach sur la base des résultats de forage et de diagraphies (Baltassat J. M., 2007). 
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ANNEXE 6b : localisation et résultats du profil de résistivité PVL3 et des mesures RMP basés sur le compte rendu de la réinterprétation des données 

géophysiques du Ringelbach sur la base des résultats de forage et de diagraphies (Baltassat J. M., 2007). 
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ANNEXE 6c : localisation et résultats du profil de résistivité PVL5 et des mesures RMP basés sur le compte rendu de la réinterprétation des données 

géophysiques du Ringelbach sur la base des résultats de forage et de diagraphies (Baltassat J. M., 2007). 
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