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Les roches sulfatées sont largement réparties dans le monde et recouvrent près
de 25% de la surface continentale mondiale [50]. Dans la croûte terrestre, les mi-
néraux les plus abondants formant ces roches sont le gypse (CaSO4, 2H2O) et les
minéraux de sulfate de calcium apparentés, tels que la bassanite (CaSO4, 1

2H2O)
et l’anhydrite (CaSO4). La France est un des premiers producteurs de gypse dans
le monde et ses réserves en sulfate de calcium sont très importantes. Les plus gros
gisements en France se trouvent dans le Bassin parisien où ils produisent les deux
tiers du gypse exploité [107]. L’exploitation intensive du gypse et d’anhydrite depuis
plusieurs siècles en France est principalement destinée à la fabrication du plâtre et du
ciment [93, 91] mais les autres possibilités d’utilisation de ces substances sont nom-
breuses comme la céramique, les engrais agricoles ou encore de l’industrie médicale
et dentaire (figure 1).

Figure 1 – Le gypse : une ressource industrielle polyvalente

Klimchouk et al. [70] ont listé plus de 35 pays et régions présentant des affleure-
ments de gypse. Cependant, l’occurrence des formations gypsifères, principalement
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sédimentaires, à la surface reste limitée à l’échelle mondiale. Cette rareté apparente
à l’affleurement peut s’expliquer par la résistance relativement faible du gypse (une
roche tendre et soluble) à tous les processus d’érosion et diagénétiques, plutôt que
par la présence limitée de dépôts de roches sulfatés [96]. Les dépôts de gypse et
d’anhydrite favorisent la création de nombreuses cavités souterraines et de reliefs
superficiels particuliers et parfois très spectaculaires, en relation avec leur carac-
tère soluble. Ceux-ci sont particulièrement nombreux en Russie, en Ukraine et aux
États-Unis [70, 2]. Des dépressions cryokarstiques (permafrost) en relation avec le
gypse se développent également dans le pergélisol, principalement dans les régions
canadiennes et celles du nord-ouest de la Russie [108]. Les dépôts sédimentaires de
gypse peuvent atteindre plusieurs centaines de mètres d’épaisseur dans certaines
formations géologiques comme c’est le cas des gypses de la carrière Siniat à Mazan
- Vaucluse d’âge Priabonien (Ludien), contemporains de ceux du Bassin parisien,
et qui présentent une épaisseur importante liée à une forte subsidence locale [128].
C’est l’une des plus grandes carrières d’Europe qui atteint une profondeur de 250 m
(figure 2).

Figure 2 – La carrière de gypse de Mazan - Vaucluse (350 m de hauteur et 25 km
de pistes) : a) détail du front Nord où l’épaisseur des couches de gypse est

particulièrement développée, b) affleurement à rigoles de dissolution dans du gypse
oligocène [source Pierre Thomas 2016]

L’épaisseur des dépôts de gypse (et d’anhydrite) sédimentaires dans la plupart
des relevés stratigraphiques est généralement très inférieure à 100 m. Ces dépôts se
présentent sous forme de couches stratiformes régulières ou sous forme de lentilles.
La plupart des faciès gypseux se classent en deux familles distincts sans relation
apparente : la première est essentiellement albastroïde et la seconde est principale-
ment saccharoïde. Cependant, cette classification succincte en deux groupes cache
une grande diversité pétrographique, en fonction de la taille des cristaux et des

4



Introduction générale

grains [126]. Outre le gypse "fer de lance" composé de macro-cristaux maclés présents
dans certains niveaux marneux ou dolomitiques, les roches gypseuses contiennent des
éléments insolubles essentiellement co-sédimentés, ou co-précipités avec le gypse lors
de sa sédimentation ou résultant de son évolution diagénétique et épigénétique [81].
Ces processus sont généralement longs à l’échelle des temps géologiques. Ils abou-
tissent à la création de faibles quantités d’insolubles, contrairement aux cas des inso-
lubles présents dans des gypses associés à des nappes de charriage ou des bourrages
d’origine tectonique qui peuvent modifier considérablement les diverses propriétés
pétrographiques, pétrophysiques et mécaniques du gypse [73, 90, 58].

En plus de son extraction industrielle, une dissolution naturelle du gypse peut
se développer au contact des eaux souterraines. La figure 3 illustre la dissolution de
gypse dans les marnes et caillasses du Lutétien en région parisienne qui se développe
dans le sens de l’écoulement des eaux souterraines vers le centre de subsidence occupé
par des bancs de gypse massif. Cette dissolution induit une perte de matière solide
générant la création des vides souterrains de dimensions plus au moins importantes
qui en cas d’effondrement peuvent se répercuter en surface et induire des désordres
de type affaissement et fontis [125, 121, 34, 25].

Gypse Cavité

Zone substituéeZone décomprimée

Sens d’écoulement
de la nappe

Figure 3 – Modèle géologique au droit des zones de dissolution des Marnes et
Caillasses d’après Toulemont (1974) [127] modifié par Charmoille (2013) [24]. Les

flèches indiquent le sens d’écoulement de la nappe.

Dans ce contexte, des déformations de terrains lentes et progressives peuvent
être observées dans les zones décomprimées du sous-sol mais plus fréquemment des
effondrements localisés. Ce type de désordre se caractérise par des extensions ho-
rizontales de fontis d’ordre plurimétrique qui peuvent atteindre une dizaine voire
plusieurs dizaines de mètres dans certains contextes géologiques particuliers, notam-
ment lorsque les terrains de recouvrement sont très déformables. Le gypse est ainsi
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à l’origine de nombreux paysages karstiques dans certaines régions du monde. La fi-
gure 4 présente quelques exemples de différents pays. La plus grande cavité de gypse
au monde est la Grotte Optimiste, située en Ukraine, (figure 4) avec une longueur
cumulée de 214 km [68]. Dans les zones du Bassin parisien, où le sous-sol est riche
en gypse (figure 6a), un des évènements emblématiques est la découverte, en 1975,
d’un vide sous la gare du Nord située à Paris. Ce vide a été le résultat de la mi-
gration d’un effondrement d’une cavité au travers des roches de couverture depuis
les terrains éocènes. Ce vide a probablement été induit par les pompages industriels
d’eaux souterraines pendant plus d’un siècle (figure 5).

Figure 4 – Photographies d’effondrement des cavités souterraines liées au gypse :
a) La Grotte Optimiste, la plus grande du monde, située dans l’Oblast de Ternopil
en Ukraine (Source viago.ca) ; b) fontis observé près de Madrid, dans le centre de

l’Espagne (source Wikipédia) ; c) une doline récente au sud de Sivas en Turquie [37] ;
d) un effondrement de 10 m de diamètre et 5.5 m de profondeur observé en 1997

dans la ville Ripon au Royaume-Uni (source Tony Waltham)

Ceci indique que d’importantes perturbations anthropiques générées par des
pompages industriels, des rabattements de nappe et des aménagements hydrau-
liques [21, 69] peuvent contribuer à la déstabilisation d’une cavité préexistante suite
à la modification de la pression hydraulique. Les mécanismes de dissolution naturelle
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Figure 5 – Photo et coupe schématique d’un vide souterrain reconnu en 1975 sous
la gare de Paris-Nord [125, 126]

du gypse dans le sous-sol sont toujours actifs en Île-de-France et par conséquence
ils peuvent avoir un impact sur les populations et les infrastructures (figure 6b).
Des perturbations induites par des travaux, en particulier ceux souterrains, peuvent
accélérer la dissolution et avoir un effet déclencheur de désordres à partir de zones
perturbées ou décomprimées générées par des dissolutions actives antérieures.

Figure 6 – a) Périmètre exposé au risque de dissolution du gypse en région
Île-de-France (source : IGC) ; b) des effondrements propagés à la surface dans la
commune de Sevran située dans la banlieue nord de Paris (source IGC et Ineris)

Dans l’objectif d’améliorer la prévention des risques en surface dans les régions où
du gypse est présent en profondeur, il est important d’avoir une bonne connaissance
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des mécanismes de dissolution du gypse et de quantifier les variables intervenant dans
les interactions eau-gypse qui sont moteurs du développement de la dissolution.

Identification et caractérisation de la dissolution natu-
relle du gypse dans le sous-sol

Pour qu’un processus de dissolution se développe, il faut que le fluide en contact
avec la phase solide soluble, le gypse en l’occurrence, soit sous-saturé. Ceci peut se
manifester dans différents contextes géologiques.

A partir d’un traitement statistique d’un grand nombre de mesures issues de la
partie Nord-Est de la région parisienne, Toulemont en 1974 [127] a montré l’exis-
tence d’une concordance entre l’épaisseur de la formation lutétienne (notamment les
marnes et caillasses) et sa composante gypseuse qui est affectée par la dissolution.
En conséquence, une épaisseur des marnes et caillasses supérieure à 35 m pourrait
présenter jusqu’à 15 m des gypses cumulés qui représentent un potentiel de créa-
tion de vide important (figure 7). La dispersion observée des rapports d’épaisseurs
reflète les difficultés rencontrées lors de l’évaluation de la répartition du gypse dans
ces formations lutétiennes dues à des accidents de sédimentation ou des données de
sondage approximatives. La répartition du gypse dans ces formations dépend aussi
du lessivage, de la réduction du gypse par dissolution et du foisonnement non négli-
geable des marnes décomprimés (30 à 40%) à la suite de la dissolution des niveaux
gypseux.

Des travaux d’expertise sur la prévention des risques liés à la dissolution in situ
dans différentes régions du territoire français sont réalisés par la direction sol et
sous-sol de l’Ineris depuis plusieurs années. Ces travaux reposent principalement sur
l’identification de la dissolution naturelle du gypse dans le sous-sol par le relevé des
désordres de surface, l’identification des vides ou des zones décomprimés (karst ou
montée de fontis) à partir de l’analyse des relevés de sondage et des suivis géochi-
miques et hydrogéologiques des eaux souterraines présentes et/ou en contact avec
les formations gypsifères.

Un outil d’analyse pour identifier une zone de dissolution active est de déter-
miner l’indice de saturation de l’eau souterraine vis-à-vis du gypse. Il se base sur
sa concentration en sulfates qui constitue un traceur naturel de la dissolution du
gypse et qui devrait être comprise entre 1400 et 1450 mg/L pour un état d’équilibre
avec le gypse d’après des analyses hydrochimiques en laboratoire [23]. Des modèles
hydrogéochimiques sont en cours de développement. Leur objectif à terme est d’éva-
luer les risques en surface associés à l’évolution de la dissolution naturelle du gypse
dans le sous-sol. Cependant la fiabilité de la caractérisation des processus de dissolu-
tion repose essentiellement sur l’adéquation des lois cinétiques utilisées vis-à-vis des
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Figure 7 – Relation entre l’épaisseur des marnes et caillasses et la puissance
cumulée des vides de dissolution du gypse (Région Nord-Est de Paris). Toulemont,

1974 [127]

conditions d’écoulement locales et les spécificités du gypse naturel considéré. L’es-
sentiel des connaissances sur la cinétique de dissolution du gypse provient d’études
de laboratoire et le plus souvent au niveau de l’interface minéral gypse solution.
L’utilisation de ces connaissances à l’échelle in situ nécessite plusieurs changements
d’échelle dont tout d’abord celui de l’état de la surface générée par la dissolution.
Les gypses naturels se présentent sous des aspects variés et complexes en raison la
modification de la géométrie de la surface induite par le développement d’une rugo-
sité. Ce paramètre affecte non seulement la morphologie de la phase solide soluble
et la texture de la roche, mais il favorise une perturbation de l’écoulement ce qui
engendre une variation de la vitesse de dissolution. Si certaines avancées ont été
effectuées récemment, elles utilisent un facteur de rugosité qui n’est pas quantifiable
à partir des propriétés du gypse considéré [31]. La caractérisation directe d’une ci-
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nétique de dissolution à l’échelle d’un échantillon de gypse est possible dans des
conditions expérimentales rigoureuses pour interpréter les mesures. De telles carac-
térisations ont mis en évidence une forte influence de la texture, de la composition
et même de la qualité cristalline du gypse étudié.

Dans les formations gypsifères du sous-sol de la zone d’étude, le gypse présente
de nombreux faciès avec des textures et des compositions minéralogiques différentes.
Cette diversité qui influence la cinétique de dissolution est à l’origine de ces travaux
de recherche pour déterminer une loi cinétique tenant compte du faciès et permettant
ainsi de fiabiliser la modélisation de l’évolution de la dissolution naturelle d’une zone
avec des conditions hydrogéologiques naturelles ou perturbées par la création d’un
ouvrage.

Transport particulaire : moteur de l’intensification de la
formation des cavités de dissolution

Généralement, le processus de dissolution naturelle du gypse dans le sous-sol
est un phénomène lent mais sa cinétique est difficilement quantifiable. Ce processus
peut conduire, en cas d’une évolution ultime et brusque, à la formation de cavités
de dissolution associées à la création de désordres lorsqu’ils interagissent avec la
surface du sol ou une structure de surface ou souterraine. Très souvent, la cavité de
dissolution résulte d’une perturbation hydraulique ou mécanique "brutale" d’origine
anthropique ou hydroclimatique, telle que des prélèvements intensifs d’une nappe
captive par pompage induisant une diminution de la pression hydraulique et une
rupture des terrains sus-jacents (figure 8a), ou des infiltrations d’eaux pluviales
pouvant provoquer un décolmatage de cavités formées antérieurement puis comblées
par des dépôts sédimentaires liés à des effondrements locaux ou à la circulation
d’eau souterraine [124, 125]. Dans toutes ces configurations, les conséquences de
modification de l’écoulement dans la cavité ou dans la zone soluble résultent d’abord
d’une mise en mouvement de particules plutôt que d’une solubilisation importante
du gypse au niveau des parois de la cavité.

Le mécanisme de déstabilisation d’une cavité par dissolution intervient dans deux
configurations. La première où la mise en solution d’un ciment ou d’une matrice gyp-
seuse peut affaiblir mécaniquement une formation et conduire à une rupture brutale.
Cette configuration que l’on retrouve dans des formations gypseuses à fortes teneurs
d’insolubles ne sera pas considérée dans nos travaux. La seconde où la dissolution
partielle d’un gypse même sans impuretés peut conduire à un détachement de grains
qui peuvent être mobilisés par l’écoulement. Cette configuration qui s’applique à
des formations pauvres en insolubles sera l’objet de nos travaux. Le flux de parti-
cules induit peut augmenter de façon importante le développement d’une cavité par
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rapport à la seule prise en compte de la dissolution et contribuer par la suite à sa
déstabilisation, par l’évolution progressive du vide franc (figure 8b). Le faciès sac-
charoïde qui est très courant dans le Bassin parisien est, à priori, favorable pour le
développement d’un tel flux particulaire du fait de sa texture composée de cristaux
de gypse jointifs mais possédant une porosité significative, jusqu’à 15%, propice à
une dissolution préférentielle au niveau des joints entre les grains.

Figure 8 – Mécanisme de déstabilisation d’une cavité en lien avec a) la variation
de charge hydraulique induite par le pompage d’une nappe captive ; b) la

modification du gradient d’écoulement et l’entrainement des matériaux remplissage
provoquant l’apparition d’un vide franc et la rupture des terrains [24]

Cet enchainement va provoquer progressivement :
- un entrainement, par l’eau, des matériaux effondrés au sein du réseau "kars-
tique"(processus d’érosion et de suffusion) ;

- une augmentation du volume disponible ;
- une progression de la cavité, accentuée par le drainage de l’eau souterraine par
le vide (figure 9).

Figure 9 – Schémas représentant la propagation du vide jusqu’à la surface par
rupture de l’écran imperméable de la nappe sus-jacente. Le vide proche de

l’autocomblement continue sa progression vers la surface grâce aux processus
d’érosion et de suffosion qui se mettent en place [25]
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Problématique et plan du manuscrit

L’objectif principal de ces travaux de recherche est d’apporter des éléments de
compréhension des processus de dissolution de gypses naturels avec des textures
différentes et impliquant des teneurs en insolubles variées. Les échantillons de gypse
étudiés sont représentatifs des formations gypseuses du périmètre de reconnaissance
du projet du Grand Paris Express dans le nord-est parisien, un secteur connu par sa
forte densité de population, d’où une urbanisation importante qui génère un surcroît
des enjeux d’infrastructures.

Ce travail de thèse a trois objectifs principaux qui visent à :

- évaluer la variabilité du taux de dissolution d’un gypse naturel et plus généra-
lement de la cinétique de dissolution en fonction de la texture qui elle-même
définit une rugosité de surface influençant la dissolution ;

- quantifier le rôle respectif du transport des particules et de la dissolution dans
la création des cavités dans les horizons gypseux ;

- quantifier l’influence de la composition d’eaux naturelles et la minéralogie des
insolubles présents dans un gypse naturel sur sa dissolution.

Différents protocoles expérimentaux ont été établis afin de quantifier les para-
mètres contrôlant les phénomènes à étudier, notamment la dissolution et le transport
particulaire. L’objectif ici est de proposer un modèle décrivant le taux de perte de
masse suivant ces deux mécanismes en fonction du faciès et de la teneur des inso-
lubles.

Pendant la caractérisation de ce modèle et après sa quantification, un grand
nombre de questions portant sur la dissolution peuvent alors être abordées : Quel
est l’effet de la température sur la cinétique ? Quelle est l’influence de la composi-
tion initiale de la solution ? Qu’advient-il de la composition chimique de la solution
(concentration en sulfate) et de son état de saturation vis-à-vis du gypse, en tenant
compte de la présence des insolubles ?

Les questions posées ci-dessus seront abordées sous un angle particulier, à savoir
confronter des analyses géochimiques d’eaux (proches d’eaux naturelles) pendant
et à la fin des expériences et à des simulations géochimiques afin de transposer les
résultats de laboratoire aux conditions in situ.

Ce mémoire de thèse comporte trois parties :
La partie 1 est consacrée à la présentation du cadre géologique de l’exposé, d’un

état de l’art des mécanismes de dissolution et celui du gypse en particulier. Elle com-
prend deux chapitres. Le chapitre 1 présente les formations de gypses de l’Eocène
dans leur environnement géologique et géographique de la zone d’étude et il exposera
ensuite les caractéristiques des échantillons de gypse étudiés. Le chapitre 2 exposera
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sur la base d’une étude de la littérature, les fondements théoriques du processus de
la dissolution du gypse et les bases chimiques nécessaires pour formuler sa cinétique
de dissolution.

La partie 2 est consacrée à la caractérisation expérimentale des deux processus
de dissolution présentés ci-avant et objet de notre étude. Elle comprend trois cha-
pitres. Les chapitres 3 et 4 détaillent les techniques expérimentales définies et mises
en œuvre dans des configurations distinctes, et les résultats obtenus qui permettent
de formuler une loi cinétique caractérisant le taux de perte de masse par dissolution
en fonction du faciès et de la teneur en insolubles ainsi que leur caractéristiques
texturales et pétrophysiques. Le chapitre 5 s’intéresse à l’évaluation de la quantité
de particules libérées par la dissolution du gypse. Sur la base des résultats détaillés,
l’impact du transport particulaire sur la formation des cavités de dissolution est
évalué.

La partie 3 comprend deux chapitres. Le chapitre 6 utilise les résultats obtenus
dans les chapitres 4 et 5 pour étudier l’influence de la minéralogie des insolubles pré-
sents dans un gypse naturel à partir de modélisations géochimiques. Le chapitre 7
utilise les résultats de campagnes de reconnaissance et de suivi hydrogéochimiques
de la zone d’étude pour analyser l’évolution du processus de dissolution in situ à
partir des résultats obtenus.

Nous rappellerons enfin dans une conclusion générale les principaux résultats
de ces travaux de recherche et nous proposerons des perspectives pour de futures
recherches.
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Chapitre 1

Cadre géologique

Ce travail de thèse s’intègre dans le cadre des travaux de recherche menés au pro-
fit du projet du Grand Paris Express. La zone d’étude se situe dans le département
de la Seine-St-Denis où il y aura la construction de la nouvelle ligne 16 (figure 1.1).
Son tracé traverse des secteurs connus pour présenter des risques liés à la dissolu-
tion du gypse et leurs effets sur le bâti et ouvrages en surface. Les résultats de notre
recherche pourront alors être exploités par la Société du Grand Paris (SGP), no-
tamment dans la prévention des phénomènes de dissolution du gypse et l’adaptation
des travaux souterrains dans les zones à risques. Dans ce but, la SGP a mis à notre
disposition des échantillons de sondages de reconnaissance réalisés pour les études
d’avant-projet du tronçon compris entre les futures stations de Sevran-Beaudottes
et Sevran-Livry.

Gare du Blanc-Mesnil

Gare du Bourget RER

Gare de la Courneuve «Six Routes» 

Gare de Saint-Denis Pleyel 

Gare de Clichy-Mon!ermeil 

Gare de Chelles 

Gare de Sevran-Livry 

Gare de Sevran-Beaudo"es

Gare d’Aulnay

Fuseau d’étude

Lignes 16 and 17 Sud

Line 14 Nord

Autres lignes du GPE

Gare

Ouvrages

Limite départementale

Ancienne carrière

Dissolu!on du gypse

Mouvement de terrain

Effondrement

Glissement

Anciennes carrières

Zone d’échan!llonnage

Figure 1.1 – Localisation de la zone d’étude le long du tracé de la future ligne 16
du métro du Grand Paris Express [113]
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1.1. Lithostratigraphie générale de la zone d’étude

La lithologie et la structure du sous-sol de la zone d’étude sont bien connues grâce
à des reconnaissances ciblées à partir de forages et diagraphies exécutées pour la
détection des cavités ou des zones très déstructurées au sein des marnes et caillasses
lutétiennes et des masses et marnes du gypse [46]. Les reconnaissances géologiques et
hydrogéologiques ont permis, malgré la complexité de la prospection, de distinguer
des zones à risques à l’échelle du tracé.

Ce chapitre détaille les données géologiques et hydrogéologiques du site issues des
reconnaissances actuellement disponibles et plus généralement des problématiques
liées à la dissolution potentielle du gypse. La nature et la description des différents
faciès de gypse présents dans ces formations sont abordées dans une synthèse géo-
logique effectuée à partir des anciennes études du territoire et de celle des carottes
de sondage du Grand Paris Express. Enfin, une caractérisation pétrographique et
pétrophysique des gypses échantillonnés et utilisés dans cette étude est présentée.

1.1 Lithostratigraphie générale de la zone d’étude

Le tronçon de la ligne 16 du Grand Paris Express est implanté sous la Plaine de
France et sous le plateau de Clichy-Montfermeil, dans la série sédimentaire tertiaire
du bassin de Paris, plus précisément au sein des formations de l’Eocène (Lutétien,
Bartonien et Priabonien ou Ludien). L’Yprésien (Eocène inférieur) est situé à une
profondeur importante et il n’est donc pas concerné par le projet (figure 1.2). Ces
horizons sont recouvertes en surface par des formations quaternaires naturelles (al-
luvions anciennes et modernes) ou anthropiques (remblais).

Dans le sous-sol parisien, les dépôts gypseux sont majoritairement présents dans
deux formations de l’Eocène (figure 1.2) : 1) les masses et marnes du gypse du
Priabonien (Ludien) (37 Ma - 34 Ma) au niveau de laquelle les "masses" gypseuses
stratiformes et continues sont bien conservées avec une épaisseur maximale de 20
mètres environ (1ère masse de gypse) à moins de 10 mètres voire d’un mètre d’épais-
seur environ pour les 2ème, 3ème et 4ème masses de gypse, 2) les marnes et caillasses
du Lutétien (46 Ma - 40 Ma) où le gypse est présent sous des formes de couches
géologiques plus au moins régulières ou lenticulaires puisqu’ils n’ont pas subi de dé-
formations tectoniques importantes comme c’est le cas sur les communes de Sevran
et Livry-Gargan [46]. Cependant, ces dépôts ont été érodés ou dissouts et ils ne
représentent aujourd’hui qu’une partie de la formation initiale. Lorsque les couches
géologiques ont subi une forte déformation tectonique, comme pour les dépôts du
Trias dans les Alpes, les formations de gypse présentent alors une géométrie très com-
plexe, sous forme de couches étirées et discontinues, étroitement associées à d’autres
types de roches (calcaires, dolomites, schistes ...) [25].

Les données recueillies [122, 125, 22, 24] indiquent de fortes variations de l’épais-
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Figure 1.2 – Log stratigraphique synthétique des formations géologiques de la zone
d’étude (d’après Egal et al. (2017) [46] modifié par Zaier et al. (2021) [135])

seur des bancs gypseux. Ce changement est principalement dû à la réduction pro-
gressive des masses de gypse par des processus post-sédimentation : la dissolution
et l’érosion. Par exemple, dans les communes de Sevran, Tremblay et Villepinte,
les niveaux au-dessus des marnes infra-gypseuses ont tous été érodés et, par consé-
quent, seules les 3ème et 4ème masses de gypse persistent dans certaines zones. Dans
d’autres zones, toutes les masses de gypse du Priabonien ont disparu et le calcaire
de St-Ouen se trouve en proche surface avec un faible recouvrement de formations
superficielles [123, 121]. En conséquence, la connaissance de l’épaisseur des niveaux
gypseux enregistrés à partir de l’ensemble des données de forage de la SGP permet-
trait de mieux rendre compte de cette variabilité. Celles-ci ne sont disponibles que
pour certains tronçons, dont celui de la zone d’étude (figure 7.1).

Ces horizons gypseux sont susceptibles d’être affectés par de la dissolution par
l’eau souterraine en circulation et qui ne serait pas saturée par rapport aux ions
calcium Ca2+ et sulfates SO2−

4 qui constituent le gypse. Cette dissolution peut mettre
en cause la stabilité des terrains de recouvrement suite au développement de cavités
ou des déformations au sein des couches [127].

La succession des niveaux perméables et peu perméables rend délicate la déli-
mitation des différents aquifères. Trois aquifères sont identifiés dans la zone d’étude
illustrée dans la figure 1.2. Le plus superficiel est un aquifère de surface libre dit
des Marnes Infragypseuses qui draine les 3ème et 4ème masses de gypse, le second
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1.1. Lithostratigraphie générale de la zone d’étude

Figure 1.3 – Modèle géologique conceptuel de la commune de Sevran à partir de la
base de données de sondages réalisés par le Cerema, afin de préciser les épaisseurs
respectives des différentes couches et de définir le fonctionnement hydrogéologique

de la zone d’étude. (par Egal et al. (2017) [46])

est l’aquifère du Marno-Calcaire de St-Ouen qui est limité à sa base par l’horizon
peu perméable des Sables de Beauchamp, de l’ordre de 10−7 à 10−5 m/s, et en son
sommet par les sables verts de Monceau. Cet aquifère est captif à l’extrémité Est de
Sevran. Notons qu’il est difficile de le différencier de celui des Marnes Infragypseuses
car ils sont généralement confondus ou non discriminés. Le plus profond est l’aquifère
des Marnes et Caillasses, considéré comme captif sur l’ensemble de la zone d’étude et
qui présente un fort potentiel de dissolution du gypse Lutétien sur les communes de
Sevran et d’Aulnay, ainsi que dans l’ensemble de la région parisienne [22, 24]. Il est
important de noter que les limites verticales de ces différents aquifères ne sont pas
franches. En effet, les niveaux géologiques concernés ont des faciès très hétérogènes
aussi bien latéralement que verticalement. Une inter-stratification est observée avec
des niveaux de faibles épaisseurs de sables, marnes et carbonates qui constituent
autant d’aquifères aux propriétés hydrauliques très hétérogènes. Ajouté à ceci, la
déstructuration induite par la dissolution du gypse qui a pu créer des zones très
perméables (chenaux karstiques ou zones décomprimées) qui sont des lieux d’écou-
lements préférentiels au sein d’un même aquifère mais également des zones de com-
munication possibles entre les différents aquifères par exemple à la faveur de zones
de remontée de fontis.

Les problématiques spécifiques posées par des déstructurations et/ou des désordres
peuvent être liées soit à la dissolution du gypse préservé en raison de la modification
des équilibres hydro-chimiques au cours de l’exploitation de l’infrastructure ou des
travaux souterrains, soit à la présence des zones décomprimées ou de vides déjà exis-
tants (cavités souterraines) créés par dissolution dans le passé. Ainsi dans certaines
zones, l’évolution de la dissolution de lentilles et de bancs gypseux paraît avoir at-
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teint un seuil critique, vu les différents effondrements survenus ces dernières années
(voir figure 6b).

1.2 Formation et composition du gypse

Le gypse, de composition chimique CaSO4, 2H2O est un minéral qui possède
deux molécules d’eau intégrées dans son réseau cristallin. Il s’agit d’un des minéraux
dits évaporitiques, c’est-à-dire formés directement par précipitation à partir d’une
saumure qui se concentre par évaporation. Il s’agit d’un minéral tendre avec une
dureté de 2 sur l’échelle de Mohs, comprenant dix degrés, et une densité structurale
égale à 2, 32. Ce minéral est le moins soluble relativement aux autres minéraux
évaporitiques (figure 1.4) et il est le plus représenté dans les formations géologiques
avec généralement de l’anhydrite, CaSO4, et parfois de la halite, NaCl, en proportions
variables.

Figure 1.4 – La solubilité des principaux minéraux évaporitiques [36]

Le gypse est aussi une roche dont la phase minérale est principalement constituée
par le minéral éponyme. Elle peut se former dans des environnements hydrothermaux
par l’oxydation des sulfures qui produisent du gypse avec la calcite, mais en faibles
quantités. Il peut aussi se former au sein de formations superficielles meubles et
déformables (argile, sable) suite à l’évaporation d’une nappe phréatique riche en
sulfates et en calcium. Le gypse cristallise sous forme de cristaux lamellaires et
plutôt circulaires dans la frange capillaire au-dessus de la nappe, au niveau où la
saturation est atteinte. Ces cristaux peuvent s’imbriquer et former des amas connus
sous le nom de rose des sables. Ils peuvent aussi former des niveaux continus bloquant
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la circulation ascendante ou descendante de l’eau dans le sol ou cristalliser en surface
et former alors des encroutements. Ces faciès de gypse sont généralement présents
dans les déserts au bord d’un chott ou d’une sebkha, mais aussi au bord de lacs en
climat chaud ou en pays semi-arides.

Le gypse est essentiellement présent dans des dépôts de roches sédimentaires
résultantes d’une précipitation dans des mers peu profondes, des lagunes et des lacs
salés [25]. Il peut aussi se former à partir d’anhydrite qui, en milieu humide ou en
contact avec des eaux souterraines, absorbe l’eau et se transforme en gypse. Il peut
aussi être cristallisé comme produit de réactions géochimiques lors de l’évolution
diagenétique.

Les roches gypseuses peuvent se présenter sous différents faciès. Ces faciès dé-
pendent de la formation des cristaux de gypse et de l’évolution géologique des for-
mations. La forme de ces faciès tourne autour de deux pôles distincts sans relation
apparente : le premier est principalement albastroïde à l’aspect blanc laiteux compact
(figure 1.5a), et le second est essentiellement saccharoïde avec un aspect de sucre
cristallisé (figure 1.5b). Cependant, cette réduction en deux groupes masque une
grande diversité pétrographique, en fonction de la structure cristalline et de la taille
des grains [125]. Outre les cristaux lenticulaires et les rares cristaux maclés comme
le gypse "fer de lance" présents dans certains niveaux dolomitiques (figure 1.5c) ainsi
que le gypse dit « pied d’alouette » disposé en chevrons et incluant des impuretés
(figure 1.5d), les roches gypseuses sont souvent associées à des matériaux insolubles,
comme des éléments détritiques (sables fins, argiles) apportés par l’eau alimentant
la zone d’évaporation, des carbonates coprécipités, ou résultant de leur histoire dia-
génétique et épigénétique [81]. Cela peut considérablement affecter les diverses pro-
priétés du gypse en fonction des conditions de précipitation/recristallisation et de la
teneur en résidus insolubles [90]. Parmi ces propriétés, on citera la porosité du faciès,
sa résistance mécanique, sa couleur (translucide, blanche, grise à noire, jaunâtre à
jaune miel, brune...) et sa texture (grain fin, grain grossier, cristalline...).

Figure 1.5 – Différents faciès de gypse en région parisienne : a) carotte de gypse
albastroïde (Marnes et Caillasses, Île-de-France) (Source Cerema) ; b)gypse

saccharoïde d’Île de France (Collection la maison Deyrolle) ; c) Cristal de gypse dit "fer
de lance" (Collection minéralogique Ineris), d) gypse pied d’alouette extrait des

anciennes carrières de Crégy-lès-Meaux (Jean-Claude Lehir, 2010)
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Une représentation schématique des couches de gypse dans les Marnes et Caillasses
le long d’un profil Nord-Sud dans le département Seine-Saint-Denis a été présentée
par Toulemont en 1987 [125]. Elle permet de visualiser des cuvettes synclinales où
l’épaisseur cumulée de gypse albastroïde peut être importante (Sevran) tandis que
de petits dépôts, présents préférentiellement sur les bords, seraient constitués par du
gypse saccharoïde. Des études récentes [74, 71] ont établi que la nature de ces dépôts
correspond plutôt à de la calcite formée par substitution lors de la dissolution du
gypse et que le gypse saccharoïde se situe principalement dans les masses et marnes
du gypse du Priabonien (Ludien) et dans les marnes infra-gypseuses.

Calcaire Grossier

Marnes dolomitiques

Gypse saccharoïde

Gypse albastroïde

Figure 1.6 – Disposition des niveaux gypseux au sein de l’horizon des Marnes et
Caillasses - Profil géologique nord-sud traversant le département Seine

Saint-Denis [125]

1.3 Caractérisation des échantillons de gypse

Les études expérimentales ont été réalisées au Centre de Géosciences Mines Pa-
risTech situé à Fontainebleau. Les échantillons de gypse utilisés sont représentatifs
des formations gypseuses du périmètre de reconnaissance du projet du Grand Paris
Express (figure 1.1), plus particulièrement dans les fosses de Saint-Denis (Sevran-
Livry). Ils ont été prélevés sur des carottes de la campagne de reconnaissance de la
ligne 16 du Grand Paris Express stockées dans la carothèque de la Société du Grand
Paris (SGP) qui nous en a autorisé l’accès. Les carottes prélevées se différencient par
leur texture, porosité et teneurs en insolubles, mais ils présentent tous à l’échelle dé-
cimétrique un aspect homogène, gage potentiel d’absence d’hétérogénéités à l’échelle
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centimétrique des échantillons utilisés en laboratoire.
La figure 1.7 représente les différents faciès du gypse utilisés. La base d’étude

constituée se compose de 6 échantillons représentant les trois types de faciès homo-
gènes identifiés et communs lors de l’examen des carottes de la SGP : saccharoïde,
matriciel et albastroïde. Pour chacun de ces faciès, il a été prélevé des échantillons
présentant, d’après leur aspect visuel, des teneurs en insolubles ou impuretés diffé-
rentes, sans que la répartition de ces insolubles se traduise par des hétérogénéités lo-
cales. En plus de ces échantillons, il a été inclus dans l’étude un gypse saccharoïde de
référence prélevé dans la première masse de gypse où se situe la carrière souterraine
de la société Placoplâtre située à Vaujours (93). Il présente une texture granulaire
composée de grains cristallins de gypse d’une taille moyenne d’environ 110± 30 µm.
Sa porosité est faible, de 4 à 6%. Ce gypse sera nommé saccharoïde I dans ce mé-
moire. Les six autres faciès de gypse, présentés respectivement sur la figure 1.7, ont
été échantillonnés et prélevés dans la carothèque de la SGP. La classification et la
caractérisation de ces échantillons ont été effectuées à partir d’observations visuelles
et au microscope, de mesures de porosité par triple pesée et par porosimétrie au
mercure. La base d’échantillons est constituée par :

- un gypse saccharoïde, dénommé saccharoïde II, contient des insolubles se pré-
sentant sous formes de lits très fins jaunâtres. Sa porosité est d’environ 12% ;

- un gypse saccharoïde, appelé saccharoïde III, contenant plus d’insolubles. Sa
porosité est d’environ 8% ;

- un gypse à texture matricielle carbonato-argileuse de porosité d’environ 10%.
Il sera dénommé gypse matriciel I dans la suite de ce document ;

- un gypse matriciel II de composition assez proche du gypse matriciel I mais
plus poreux avec une porosité d’environ 16% ;

- un gypse blanc laiteux compact, de type albastroïde avec des macrocristaux
de gypse. Sa porosité est inférieure à 1% ;

- un gypse albastroïde impur de couleur noire-grisâtre riche en argiles et de faible
porosité d’environ 1 %.

Les faciès du gypse saccharoïde et matriciel sont situés dans les 3ème et 4ème

masses de gypse et les faciès albastroïdes sont extraits des marnes et caillasses du
Lutétien.

Les caractéristiques pétrographiques et pétrophysiques des différents faciès échan-
tillonnés et étudiés sont résumées dans le tableau 1.1. La taille des grains a été dé-
terminé à partir des observations de lames minces au MEB et de la surface d’échan-
tillons avec un microscope numérique Dino-Lite, riche en fonctionnalités et de haute
résolution (grossissement jusqu’à ×250).
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Figure 1.7 – Les différents échantillons de gypse utilisés

Echantillons de gypse porosité
(%)

taille des grains
(µm)

teneur en
insolubles (%)

minéraux insolubles (DRX)

saccharoïde I 6 80 - 140 1,4 quartz, calcite, calcaire magnésien, argiles...
saccharoïde II 12 120 - 300 11 quartz, calcite, calcaire magnésien, ferro-dolomite, ankérite...
saccharoïde III 8 150 - 510 5,4 quartz, calcite, calcaire magnésien, ferro-dolomite, argile...
matriciel I 17 140 - 1500 14 quartz, calcite, calcaire magnésien, ferro-dolomite, anhydrite...
matriciel II 25 150 - 1000 19 quartz, calcite, calcaire magnésien, ferro-dolomite...
albastroïde <1 210 - 350 2,6 quartz, calcite, calcaire magnésien, ferro-dolomite, argile...
albastroïde impur 1 100 - 250 15 quartz, calcite, calcaire magnésien, ferro-dolomite...

Tableau 1.1 – Caractéristiques minéralogiques et pétrophysiques des échantillons
de gypse étudiés

Les observations du gypse saccharoïde (figure 1.8) indiquent qu’il est composé
généralement de grains de gypse de forme lenticullaire d’une longueur moyenne de 80
à 300 µm avec quelques gros grains d’une taille d’environ 500 µm identifiés dans le
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gypse saccharoïde III. Le gypse albastroïde de texture compacte contient des plages
centimétriques de cristaux de gypse pluri millimétriques dilacérés avec des petits
cristaux d’anhydrite d’une taille de 100 à 350 µm allongés dans les plans de clivage
des cristaux de gypse. Les insolubles présents dans le gypse albastroïde impur sont
répartis à la limite des plages de gypse et il a été identifié principalement la présence
de carbonates essentiellement sous forme de micrite et d’argiles. Pour le gypse à
texture matricielle, il a été observé de très gros grains de gypse détritique de taille
environ 750 à 1500 µm avec de nombreux petits grains de gypse recristallisés ou
emballés dans une matrice micritique. Ces plages de micrite sont plus étendues dans
le gypse matriciel I que le matriciel II.

Figure 1.8 – Observations des gypses échantillonnés par le microscope numérique
Dino-Lite

Les teneurs en insolubles ont été établies par pesée du résidu après dissolution
d’un prélèvement de roche broyée. Ils sont présents en quantités importantes (>
10%) pour la plupart des gypses échantillonnés sauf pour les gypses saccharoïde I
et III et le gypse albastroïde où leur teneur massique est inférieure à 5%. L’analyse
minéralogique totale a été déterminée par diffraction des rayons X (DRX). Ces
insolubles sont composés généralement de quartz, calcite, calcaires magnésiens et
ferro-dolomite avec des traces d’argiles pour le gypse saccharoïde I, d’ankérite pour
le gypse saccharoïde II et d’anhydrite dans les gypses saccharoïde II et matriciel I.
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L’influence de la minéralogie de ces insolubles sur la dissolution globale du gypse
sera détaillée dans le chapitre 6 de la partie 3 de ce mémoire.

Les échantillons du gypse utilisés dans nos travaux de laboratoire se présentent
sous différentes formes selon le type d’expériences. Ils ont été découpés en forme
de disques d’un diamètre 5 cm et d’une épaisseur 1 cm pour la détermination du
taux de dissolution au moyen de la méthode des disques tournants. Ces échantillons
ont été transformés en poudre par un broyage manuel au pilon puis tamisés à sec
pour l’évaluation du taux de dissolution en proche saturation par des essais en batch.
Ceux employés dans les expériences de lessivage contrôlé ont été découpés sous forme
de blocs de dimensions 6× 2× 2, 5 cm3.

D’autres échantillons, sous forme concassés et/ou broyés, ont été utilisés lors des
essais en batch. Ils ont été sélectionnés suivant un critère de pureté : un cristal de
gypse en fer de lance parfaitement transparent (sélénite) et du gypse pied d’alouette.
Ces échantillons proviennent des couches de marnes séparant les troisième et qua-
trième masses de gypse de la carrière de Cormeilles en Parisis et ils sont issus de la
collection du centre Géosciences-Mines ParisTech.

Ainsi, le gypse peut se présenter avec des faciès très différents même sur un
domaine d’étude restreint. Dans ces conditions, il est nécessaire d’établir une quan-
tification de la cinétique de dissolution de ces différents faciès et leur sensibilité
éventuelle au phénomène de lessivage et du transport particulaire afin de pouvoir
réaliser des modélisations prédictives et fiables de l’évolution de la dissolution in-situ.
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Chapitre 2

Quelques aspects théoriques

Ce chapitre présente les bases nécessaires pour décrire et quantifier les méca-
nismes de dissolution du gypse. L’équilibre chimique, l’influence des ions dans la
solution aqueuse ainsi que la cinétique de dissolution et l’influence de la tempéra-
ture sur les grandeurs caractérisant sa dissolution seront discutés.

2.1 Équilibre chimique

Le gypse résulte d’une précipitation à partir d’une solution contenant des ions
calcium et sulfate lorsque celle-ci atteint une concentration critique dite concentra-
tion de saturation. Dans le cas d’une solution présentant la composition moyenne
d’une eau de mer, il faut réduire de 80% la quantité du solvant pour atteindre cette
concentration de saturation et provoquer une précipitation de gypse.

Une solution dont la concentration en ions calcium Ca2+ et sulfate SO2−
4 est plus

faible que la concentration de saturation, dite sous-saturée. Lorsqu’on immerge du
gypse (CaSO4, 2H2O) dans une telle solution, une réaction de dissociation du gypse
se met en place. Cette réaction peut s’exprimer sous la forme suivante [125, 81] :

CaSO4, 2H2O(s) +H2O 
 Ca2+ + SO2−
4 + 3H2O

Le sens direct traduit une augmentation de concentration équimolaire des ions
calcium et sulfate dans la solution, et aussi une diminution de la masse solide du
gypse. Dans ces conditions, la réaction caractérise une solubilisation du gypse. Cette
même réaction, considérée en sens inverse, caractérise la précipitation. Il en résulte
que la concentration à saturation correspond à la limite de solubilité du gypse,
dans le solvant, l’eau pure, et que, pour cette concentration limite, la stabilité du
gypse résulte d’une égalité entre une réaction de dissociation et une réaction de
précipitation ou de cristallisation.

La dissolution du gypse résulte d’une interaction entre les ions présents dans
la solution et le minéral. Si la concentration définit la quantité d’ions présents et
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disponibles pour une réaction, ici de dissolution, la capacité réactionnelle chimique
effective de ces ions est moindre du fait de l’existence d’interactions entre les ions
de la solution ou de conditions restrictives d’accès aux mécanismes réactionnels. De
ce fait, les ions se comportent chimiquement comme s’ils étaient moins concentrées
qu’ils ne le sont réellement (ou mesurés). Cette concentration effective, disponible
pour les réactions, est appelée activité :

activité ai = concentration effective ≤ concentration réelleCi

Elle se caractérise aussi par un coefficient d’activité adimensionnel, inférieur ou
égal à l’unité, défini par le rapport de la concentration effective sur la concentration
réelle :

coefficient d’activité γi = ai
Ci

À de faibles concentrations (C < 10−2 mol.L−1), le coefficient d’activité γi de
l’ion i est exprimée par la loi de Debye-Hückel limitée :

log10γi = −Bz2
i

√
I (2.1)

Avec B = 0, 509 à 25◦C, zi est le nombre de charge de l’ion i et I est la force
ionique exprimée en mol.L−1 (ou en mol.kg−1). Ainsi, lorsque la force ionique est
très faible, la valeur du coefficient d’activité tend vers 1, traduisant que la solution
se comporte de façon idéale [56, 95].

La force ionique quantifie les forces d’attraction et de répulsion entre les consti-
tuants d’une solution qui sont dominées par les forces créées par la charge des ions.
Elle dépend donc de la charge des particules et de la composition ionique de la so-
lution. La force ionique est d’autant plus importante que la solution est concentrée.
Elle est définie comme suit [95] :

I = 1
2
∑
i=1

Ciz
2
i (2.2)

Pour des concentrations en ions comprises entre 10−2 à 10−1 mol.L−1, la loi de
Debye-Hückel étendue est employée pour évaluer les coefficients d’activité :

log10γi = −Bz
2
i

√
I

1 +
√
I

(2.3)

Pour des concentrations plus élevées, donc pour une force ionique très impor-
tante, d’autres formulations pour la détermination du coefficient d’activité ont été
proposées dans la littérature [44]. Elles ne seront pas exposées car les valeurs des
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concentrations dans le cas d’une dissolution in situ du gypse restent inférieures à
0, 1 mol.L−1.

Dans un cadre de dilution infinie, les concentrations des solutés deviennent suf-
fisamment faibles pour que les interactions entre les ions ou les molécules soient
négligeables [8]. Ces solutions se comportent alors comme des solutions idéales pour
lesquelles activités et concentrations sont identiques et donc la valeur des coefficients
d’activité est égale à l’unité :

Ci → 0
ai = Ci

γi = 1

Généralement, les solutions réelles ne sont pas idéales et s’écartent d’autant plus
de ce cadre que les concentrations sont élevées. En conséquence, pour quantifier les
équilibres chimiques, les activités doivent être utilisées et non pas les concentrations.

L’équilibre d’un système réactionnel est défini par la loi d’action de masse. Pour
une température, T [◦C], et une pression, P (Pa), données, elle permet de définir une
constante thermodynamique d’équilibre [33] qui n’est autre que le produit de solu-
bilité dans le cas d’une réaction solide-solvant. Dans le cas du gypse, elle s’exprime
par :

K(T ) = aCa2+.aSO2−
4 .a2H2O

aCaSO4, 2H2O

L’activité du gypse, supposé parfaitement cristallisé et sans impuretés, ainsi que
celle de l’eau pure sont égales à l’unité, autrement dit, leur disponibilité et leur ré-
activité chimique ne sont pas limitées par les conditions de pression, de température
et de concentration.

Le produit de solubilité du gypse prend alors en compte seulement l’activité des
ions Ca2+ et SO2−

4 . Son expression est la suivante :

K(T ) = Ks = aCa2+.aSO2−
4

Cependant, cette expression n’exprime pas la solubilité totale du minéral [42].
En effet, une partie des ions calcium et sulfate produits par la dissociation du gypse
se recombine par une réaction d’association pour former un complexe ionique anhy-
drite CaSO0

4 qui va diminuer la quantité Ca2+ libre en solution [81]. Ceci entraine la
dissolution d’une plus grande quantité de gypse afin de ramener la solution à satura-
tion par rapport au gypse. La contribution de la formation du complexe CaSO0

4 est
importante pour la quantification de la solubilité du gypse (près d’un tiers) [120].

29
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Elle peut être évaluée à partir de la constante d’équilibre de la réaction de formation
de ce complexe :

Ca2+
(aq) + SO4

2−
(aq) 
 CaSO0

4

Kf(CaSO0
4) = Kf = aCaSO0

4
aCa2+.aSO2−

4

La solubilité du gypse est exprimée en moles par litre ou masse par unité de
volume de solution (g.L−1). Elle est parfois aussi exprimée en masse de sulfate de
calcium dissout par unité de volume de solution (g.L−1). Formellement, elle devrait
être quantifiée en molalité, moles de gypse par kilogramme de solvant (molal). Dans
le cas du gypse dont la solubilisation est associée à des eaux naturelles avec une
minéralisation inférieure à 3 g.L−1, l’écart entre la molalité (mol.kg−1 de solvant)
et la concentration mol.L−1 est de l’ordre de 3 ‰. Cet écart étant faible, seules
les concentrations exprimées en mol.L−1 seront utilisées, car la détermination théo-
rique ou expérimentale de la masse volumique des solutions affecterait les valeurs
déterminées d’une incertitude équivalente voire supérieure.

Les différentes valeurs de la solubilité du gypse rapportées dans la littérature
(tableau 2.1) présentent une dispersion d’environ 10% (14, 6 − 16, 1 mmol.L−1).
Ceci est probablement dû aux conditions expérimentales variées et à l’utilisation ou
la définition de données thermodynamiques différentes dans les calculs d’équilibre
chimique.

Références Solubilité (mmol.L−1)
Lebedev et Lekhov, 1989 [81] 14,6
Nakayama et Rasnick, 1967 [99] 14,7
Klimchouk, 1996 [67] 14,7
Liu et Nancollas, 1971 [85] 14,8
Lebedev, 2015 [80] 15,1
Marshall et Slusher, 1966 [89] 15,1
Sun, 2015 [118] 15,18
Christoffersen et Christoffersen , 1976 [27] 15,2
Jeschke, 2001 [62] 15,3
Azimi et Papangelakis, 2011 [5] 15,4
Raines et Dewers, 1997 [109] 15,8
Block et Waters, 1968 [12] 16,1

Tableau 2.1 – La solubilité du gypse à T=25◦C dans la littérature

Lebedev et Kosorukov (2017) [79] ont établi, sur la base des données expérimen-
tales à 25◦C, une relation entre la solubilité et la taille grains de gypse. L’augmen-
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tation de la solubilité des particules de gypse dans l’eau s’est avérée inversement
proportionnelle à la taille de celles-ci (intervalle 1 de la figure 2.1) et la solubilité
maximale est atteinte lorsque la taille des grains est inférieure à 0, 2− 0, 5 µm (18, 2
mmol.L−1). Une augmentation d’un ordre de grandeur de la taille des particules
de gypse s’accompagne d’une diminution de 16% de la solubilité. Les expériences
réalisées avec des grains de gypse de taille supérieure à 1 µm présentent des valeurs
de solubilité relativement constantes dans des conditions expérimentales données
(intervalle 2, figure 2.1). Ceci est confirmé par les valeurs de solubilité du gypse
déterminées par Christoffersen et Christoffersen (1976) [27] comprises entre 15, 2 et
15, 3 mmol.L−1 à une température de 25◦C avec des grains de gypse de taille 50−300
µm.

Figure 2.1 – Solubilité du gypse dans l’eau à 25◦C : (4) calculé et (1− 3) mesurés
dans certaines conditions expérimentales : (1) les grains de gypse de taille < 1 µm
influence la solubilité ; (2) absence de l’influence de la taille des grains (10− 500
µm) sur la solubilité ; (3) dissolution d’une surface plane de gypse similaire à la

surface naturelle au voisinage de l’équilibre thermodynamique
(d’après Lebedev et Kosorukov (2017) [79])

Dans la plupart des travaux scientifiques, seule une description quantitative des
paramètres de l’expérience est fournie. Par conséquent, il est difficile de déterminer
la dépendance de la solubilité du gypse à certaines caractéristiques particulières
(géométrie de la cuve de réaction, vitesse d’agitation de la solution, préparation des
particules de gypse etc.). Sur la base de données de 17 études réalisées avec des
grains de gypse naturel ou synthétique de taille 10− 500 µm, Lebedev et Kosorukov
(2017) [79] ont illustré la distribution des valeurs de la solubilité dans l’histogramme
de la figure 2.2. Ainsi, la valeur moyenne est 15, 3± 0, 45 mmol.L−1 et les valeurs de
solubilité les plus communes à 25◦C se situent dans la plage 15, 1− 15, 4 mmol.L−1.
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Figure 2.2 – Distribution des valeurs de la solubilité du gypse sur la base de
données de 17 études réalisées avec des grains de gypse de taille 10− 500 µm

(d’après Lebedev et Kosorukov (2017) [79])

Une comparaison de la solubilité du gypse, à 25◦C, avec celle de carbonates
et quelques minéraux évaporites est présentée dans le tableau 2.2. Ainsi, le gypse,
comme l’anhydrite, présente une solubilité très supérieure à celle de la calcite et de
la dolomite, même en considérant l’influence de la pression partielle de CO2 pour
ces dernières.

Minéral Formule Solubilité (mmol.L−1) Solubilité (g.L−1)
Dolomite CaMg(CO3)2 0,03 0,0055
Calcite CaCO3 0,09 0,009
Anhydrite CaSO4 15,4 à 17 2,04 2,31
Gypse CaSO4, 2H2O 15,1 à 15,4 2,6 à 2,65
Halite NaCl 6160 360

Tableau 2.2 – Valeurs de la solubilité de quelques minéraux carbonatés et
évaporitiques (T=25◦C)

D’un point de vue thermodynamique, il est possible de distinguer trois compor-
tements différents pour une solution vis-à-vis du gypse en comparant le produit de
solubilité (Ks) au produit ionique (Q), défini comme le produit de l’activité des
ions de référence dans une solution aqueuse donnée. Le terme log(Q/Ks) est défini
comme l’indice de saturation (IS), qui détermine l’état de saturation du minéral.
Ainsi si on a :

• IS < 1 la solution est sous-saturée : une réaction de dissolution s’établit jusqu’à
atteindre l’équilibre.
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• IS = 0 la solution est en équilibre avec le gypse.

• IS > 1 la solution est sur-saturée : une réaction de précipitation s’établit pour
rétablir l’équilibre.

2.1.1 Influence de la température et la pression sur la solubilité

La solubilité en tant que caractéristique hydrochimique est généralement quan-
tifiée pour une température standard de 25◦C ou plus élevée pour des applications
en réacteur.

Pour des applications hydrogéologiques en subsurface ou en environnement kars-
tique, la température de l’eau se situe généralement entre 5 et 15◦C. En l’absence de
données quantifiées, il est possible de transposer les valeurs de solubilité en utilisant
la loi de Van t’Hoff [15] qui définit une relation entre le produit de solubilité Ks et
la température absolue T :

lnKs = −∆G0

RT
(2.4)

∆G0 = ∆H0 − T∆S0 (2.5)

Avec ∆G0, ∆H0 et ∆S0 étant respectivement les variations de l’enthalpie standard
de réaction à pression constante, de l’enthalpie et de l’entropie de la réaction et
R = 8.314 J.mol−1.K−1, la constante des gaz parfaits. Il est alors possible d’établir
une valeur de Ks pour une température T en insérant 2.5 dans 2.4, à condition que
les autres quantités intervenant soient connues. En assimilant ∆G0

T à ∆G0
Tref

(Tref
est la température absolue de référence, associée avec K0), la relation de Van t’Hoff
s’écrit comme suit :

lnKs

lnK0
= ∆H0

R
( 1
Tref

− 1
T

) (2.6)

L’influence de la température sur la solubilité du gypse a fait l’objet de nom-
breuses recherches [53, 5, 11, 45, 67, 84, 88, 110, 114, 134] compilant des données
expérimentales de la littérature et des données de solubilité propres aux auteurs. La
plupart des résultats rapportés concernent la plage de température de 0 à 160◦C et
ils présentent une bonne concordance entre eux (figure 2.3).

Il en résulte que sur un domaine de température étendu, la solubilité du gypse
est non linéaire (figure 2.3). Entre 0◦ et 30◦C (273, 15 et 303, 15 K), gamme de
température englobant la plupart des eaux naturelles, la solubilité du gypse varie
quasiment linéairement (de 12, 5 à 15 mmol.L−1) puis elle continue à augmenter
avec la température jusqu’à atteindre un maximum se situant entre 40◦ et 50◦C
(313, 15 et 323, 15 K) suivant les études considérées. Lorsque la température est
supérieure à ce maximum, la solubilité du gypse diminue avec l’augmentation de la
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température. De plus, au-delà d’une température de transition, le gypse va perdre
ses molécules d’eau et se transformer en un autre minéral, l’anhydrite (CaSO4) [72].
Cette température de transition est très discutée, car en raison d’une vitesse de
transformation très lente en anhydrite, l’identification de la phase cristalline présente
dans la solution est difficile. Elle varie entre 40 et 63◦C (313, 5 − 320, 4 K) selon la
plupart des auteurs [114]. La température de transition est également influencée
par la salinité. En effet, Marshall et Slusher en 1966 [89] ont calculé le changement
de la température de transition avec la force ionique (concentration de NaCl). Ils
ont conclu un abaissement de la température de transition gypse 
 anhydrite égale
à 2◦C par mole de NaCl par rapport à celle dans l’eau pure (figure 2.4). Cette
température est de l’ordre de 20◦C (293, 15 K) dans le cas d’une saumure de NaCl
saturée.

Figure 2.3 – La solubilité du gypse dans la littérature (par Shen et al. (2019) [114]

Outre la température, la solubilité du gypse et l’anhydrite augmente avec la
pression [15, 13, 14]. Toutefois, l’augmentation de la solubilité avec la pression est
plus élevée pour l’anhydrite que pour le gypse. Des données expérimentales issues
de recherches antérieures suggèrent que l’effet de la pression sur la solubilité de
l’anhydrite est 10 fois plus important que pour celle du gypse [67, 11]. Cet effet peut
être estimé comme suit [97] :

ln(Kp

K0
p

) = −∆V 0(P − 0, 1MPa)
RT

(2.7)

Avec ∆V 0 est la variation du volume molaire partiel (cm3.mol−1) supposé indépen-
dante de la pression, Kp est la constante d’équilibre à la pression P en MPa et K0

p
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Figure 2.4 – Températures de transition gypse 
 anhydrite dans des solutions
salines (d’après Marshall et Slusher (1966) [89])

est la constante d’équilibre à P= 0, 1 MPa. Par conséquent, la température de tran-
sition du gypse-anhydrite augmente lorsque le système est exposé à des pressions
supérieures à la pression atmosphérique. Cette influence est négligeable pour des
eaux souterraines en subsurface (< 100 m).

2.1.2 Interaction des ions dans la solution

L’augmentation des forces d’interactions a, par effet d’ion commun, une influence
directe sur la solubilité du gypse. En effet, mis en contact avec une eau enrichie en
calcium et/ou en sulfate issus de minéraux plus ou moins solubles que le gypse, la
solubilité du gypse dans cette eau sera plus faible que dans de l’eau pure ou que dans
une eau présentant les mêmes concentrations en calcium et sulfate équivalentes à une
dissolution partielle de gypse [118, 131]. Cependant, elle augmentera en présence de
sels ou de minéraux ne comportant pas d’ions en commun, Ca2+ ou SO2−

4 , avec le
gypse.

Ainsi, la présence du chlorure de sodium dans l’eau peut augmenter la solubilité
du gypse et de l’anhydrite jusqu’à 300% (figure 2.5a). Cette augmentation est d’en-
viron 100% pour une eau ayant la même salinité que l’eau de mer [67]. La solubilité
du gypse est très sensible à la force ionique. Katz et al. (1981) [64] ont déterminé
une relation empirique qui lie la constante de solubilité pratique du gypse, Ks, à la
force ionique, I, d’une solution comprise entre 3 et 13 mmol.L−1, ce qui correspond
à des saumures hypersalines dont la salinité varie de 2, 22 à 7, 38 mol.kg−1. Cette
relation, comme illustré par la figure 2.5b, est la suivante :
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103Ks = 5, 498− 0, 3769I (2.8)

Figure 2.5 – La solubilité du gypse à 25◦C a) dans l’eau salée (d’après Bock,
1961 [15]) ; b) dans divers mélanges de saumure en fonction de la force ionique

(d’après Katz (1981) [64])

Le pH et la pression partielle de CO2, dans le cas d’un système gypse-eau pure,
n’ont pas d’influence sur la solubilité du gypse. En ajoutant à ce système la calcite,
ces paramètres vont influencer indirectement la solubilité du gypse du fait de la
variation des concentrations en calcium dans la solution liées à celles du pH ou de
la pression partielle de CO2 [116]. Cette influence va cependant être faible en raison
du contraste de solubilité entre le gypse et la calcite (tableau 2.2).

Dans une eau naturelle en équilibre avec divers minéraux, les différents ions
simples présents peuvent également s’apparier et former des ions ou espèces aqueuses
complexes. Ainsi, l’activité des ions calcium Ca2+ et sulfate SO2−

4 dans le calcul du
produit de solubilité pourra être très inférieure à la concentration globale en calcium
et sulfate dans la solution à l’équilibre [125, 42] :

(Ca)total = (Ca2+) + (Ca(OH)+) + (CaCO3) + (CaMg(CO3)2) + etc.

(SO4)total = (SO2−
4 ) + (CaSO4) + (Mg(SO4) + etc.

Ainsi, dans les conditions hydrodynamiques réelles, le mécanisme de dissolution
s’avère complexe et il ne peut pas être entièrement décrit par les réactions d’équilibre
qui caractérisent des états instantanés [125]. Il est alors nécessaire d’utiliser une
approche cinétique afin de décrire l’évolution du système gypse-solution jusqu’à ce
qu’il atteigne l’équilibre.
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2.2 La cinétique de dissolution

Dans la section précédente, la composition chimique du système a été étudiée
d’un point de vue thermodynamique et à l’équilibre. La cinétique, de son côté, traite
le mécanisme réactionnel du système et sa vitesse d’évolution vers l’état d’équilibre
(vitesse de réaction).

2.2.1 Caractérisation du taux de dissolution en solution aqueuse

La caractérisation de la cinétique de dissolution est essentielle dans la détermina-
tion du taux de dissolution, τ . Ce paramètre dépend des concentrations en calcium
et sulfate du cristal de gypse libérées dans la solution. Son unité est mol.m−2.s−1

et en pratique, il est exprimé en g.m−2.s−1 (M.L−2.T−1). En introduisant la masse
volumique (M.L−3), le phénomène de dissolution de la phase solide soluble peut
se caractériser par une vitesse de dissolution qui permet de quantifier l’évolution
temporelle de la dissolution. Cette vitesse est couramment appelé taux de récession,
τr, et exprimée en nm.s−1. Pour le cas de gypses naturels, ce taux de récession est
calculé en utilisant la masse volumique apparente sèche de la roche, ρapp, qui s’écrit
en fonction de la masse volumique de la phase solide (ρ = 2, 32 g.cm−3 pour le gypse
minéral) et la porosité totale, φ, définie comme le rapport entre le volume des vides
et le volume total d’un milieu poreux :

ρapp = ρ(1− φ) (2.9)

La valeur du taux de dissolution est d’autant plus faible que la concentration
de la solution en ions issus de la roche est importante et elle est nulle pour une
concentration correspondant à la solubilité de la roche. Dans les cas les plus simples,
le système sel gemme-eau pure par exemple, le taux de dissolution τ s’exprime par
un modèle cinétique du premier ordre [43, 85, 1] sous la forme :

τ = k(1− C/Cref ) (2.10)

avec C la concentration des espèces dissoutes, Cref la concentration de ces espèces
pour une solution en équilibre avec la roche et k un coefficient de dissolution de la
roche dans le solvant (mol.m−2.s−1). Les équations du taux de dissolution peuvent
également être exprimées en termes de produit d’activité ionique (Q) [61] par :

τ = k(1−Q/Ks) (2.11)

Dans le cas du gypse, le phénomène de dissolution se révèle plus complexe. En
effet, la dissociation du minéral induit un enrichissement en solutés de la solution en
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contact du solide par l’effet combiné de la diffusion et de la convection (figure 2.6).
Pour s’affranchir de l’influence de la géométrie de la surface solide, de la nature des
insolubles ou du relief induit par ces derniers et de la composition de la solution,
de nombreux travaux ont utilisé des conditions idéales (poudre, cristaux polis ou
clivés de gypse naturel avec un critère de grande pureté) et très souvent de l’eau
pure afin d’avoir pour seul effet la solubilité du minéral [67, 131]. Pour certains de
ces travaux ou des approches plus générales, la cinétique de dissolution du gypse est
supposé linéaire (cinétique d’ordre 1), comme pour des minéraux plus solubles tel
que la halite (équation 2.10).

A une échelle globale, cette cinétique d’ordre 1 est mise en défaut par le fait que
la dissolution peut se produire à l’intérieur des fines fissures d’un massif gypseux
alors que suivant une telle cinétique, de l’eau qui s’écoulerait à travers une fissure se
saturerait après une courte distance [60]. Ceci a été corrigé en considérant une ciné-
tique non linéaire qui permet de reproduire l’évolution de fissures étendues dans des
aquifères karstiques avec des conditions hydrogéologiques normales [104, 41, 40]. De
même, une analyse rigoureuse des résultats expérimentaux à l’échelle locale définit
aussi un modèle couplant les réactions en surface avec le transport des produits de
dissociation depuis la surface du minéral jusqu’à la solution en trois étapes princi-
pales [30] :

• la mise en contact du gypse avec une solution sous-saturée d’un écoulement
induit un phénomène de dissociation du gypse minéral en ions calcium (Ca2+)
et sulfate (SO2−

4 ). Un modèle cinétique contrôlé par la réaction de dissociation
suit en général une loi de puissance [30, 17] :

τd = ks(1− Cs/Cref )n (2.12)

Avec τd le taux de dissociation, ks le coefficient de dissociation, i.e. de disso-
lution au niveau de l’interface solide-solution exprimée en mol.m−2.s−1, Cs la
concentration des espèces dissoutes à la surface du solide, Cref la concentration
de la solution à la limite de solubilité et n exposant ou ordre de la cinétique
supérieur à l’unité.

• Ensuite, un phénomène de transport de ces ions par diffusion moléculaire au
travers d’une couche mince de fluide proche de la surface du minéral appelée
couche limite [80]. Dans cette zone, les effets de viscosité induisent une va-
riation de la vitesse, contrairement au domaine macroscopique où la vitesse
est constante. L’épaisseur de la couche limite dépend donc de la viscosité du
fluide, de la géométrie, de la rugosité de la surface et de la vitesse macrosco-
pique. Cette dernière influence peut être quantifiée par le nombre de Reynolds
qui permet de définir le régime d’écoulement interne à cette couche limite (la-
minaire,transition ou turbulent). Un modèle cinétique contrôlé par le transport
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moléculaire s’exprime à partir du principe de la couche de diffusion et de la
deuxième loi de Fick. Il est exprimé par l’équation de Nernst-Brunner [38] :

τt = kt(Cs − Cb)/Cref (2.13a)

kt = D

δ
Cref (2.13b)

Avec τt le taux de diffusion, Cb la concentration des espèces en solution et
kt le coefficient du transport des espèces en solution dépend de l’épaisseur de
la couche limite δ et D la constante de diffusion (D = 0, 9 × 10−9 m2.s−1 à
25◦C) [10, 76, 30].

• Enfin, les ions sont advectés par l’écoulement et ils contribuent alors à l’évo-
lution de la concentration de la solution en mouvement.

Figure 2.6 – Illustration de la dissolution du gypse [30]

Le taux effectif de dissolution du gypse τ peut être décrit avec un modèle de
cinétique mixte réaction-transport obtenu à partir de la condition de conservation
de masse à l’interface de la couche limite :

τ = τd = τt (2.14)

Pour des carbonates de calcium naturels, Svensson et Dreybrodt (1992) [119]
et Eisenlohr et al. (1999) [47] ont mis en évidence une inhibition de la dissolution
à des concentrations proches de l’équilibre ce qui réduit les taux de dissolution
en fonction de la lithologie et de la composition chimique de la roche. Les taux de
dissolution pour ces minéraux sont alors définis par une cinétique linéaire qui passe à
une cinétique non linéaire à partir d’une certaine concentration de transition proche
de l’équilibre. Dans le cas du gypse naturel, Jeschke et al. en 2001 [62] ont également
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défini une double cinétique, caractérisée par deux domaines de concentration relative
pour lesquels l’ordre de la réaction présente des valeurs n1 et n2 très différentes :

τ1 = ks1(1− Cs/Cref )n1 pour Cs < 0, 94Cref (2.15a)
τ2 = ks2(1− Cs/Cref )n2 pour Cs ≥ 0, 94Cref (2.15b)

Si, pour le premier domaine, loin de la saturation, la valeur proposée de l’exposant
n1 par Jeschke et al. [62] est proche de 1 (n1 = 1, 2 ± 0.2) et elle s’accorde bien
avec les valeurs proposées dans la littérature [52, 10, 85, 57, 81, 115, 109] pour
C < 0, 9Cref , celle de l’exposant n2 pour le domaine proche de la saturation est très
élevée (n2 = 4 à 4, 5). Ceci pourrait correspond plus à une cinétique de germination
contrôlant principalement la dissociation. Jeschke et al. [62] n’ont exposé que des
cinétiques de dissociation (τ2 << τ1). Il est à noter que cette transition n’est pas
observable pour un gypse cristallin très pur (sélénite). Ceci pourrait s’expliquer
par l’absence d’impuretés solides pouvant faire office de germes de cristallisation ou
des conditions expérimentales particulières (granulométrie très fine) qui pourraient
augmenter le taux de précipitation sur les particules en suspension [133].

Dans ce contexte, Lasaga et Lüttge (2004) [77] ont mis en évidence le fait qu’au-
delà d’une valeur critique de sous-saturation, le mécanisme de dissociation prend
une forme plus complexe. Ils ont développé une loi du type TST (théorie des états
de transition) qui permet d’extrapoler les taux de dissolution obtenus expérimen-
talement aux conditions très proches de l’équilibre. La figure 2.7 montre que pour
une surface plate, exempte de défauts, la dissolution globale du minéral s’ajuste par-
faitement avec la dissolution par germination de trous (les imperfections au niveau
de la surface des cristaux de gypse) loin de l’équilibre. En revanche, proche de la
saturation, la germination de trous perturbe complètement le taux de dissolution
selon la théorie des états de transitions.

Ce mécanisme a été étudié par Fan et Teng en 2007 [48] et Pachon-Rodriguez et
al. en 2011 [102] en utilisant la microscopie à force atomique (AFM) pour visualiser
directement le comportement de la surface de cristaux de gypse en contact avec une
solution aqueuse de gypse sous-saturée et d’analyser les vitesses de déplacement à
l’échelle moléculaire dans l’ensemble du processus de dissolution. Ces observations
ont mis en évidence le retrait de la surface des cristaux lors de la dissolution et l’im-
portance du mouvement des marches atomiques dans la description de la cinétique
de dissolution du gypse à fortes saturations.

Une autre étude récente réalisée par Stawski et al. (2016) [117] a mis en évidence
la formation d’agrégats de quelques nanomètres avant la cristallisation du gypse qui
pourraient, pour des conditions proches de la saturation, être présents aussi dans
la couche limite et modifier le régime de diffusion dans celle-ci et ainsi justifier des
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2.2. La cinétique de dissolution

Figure 2.7 – Variation globale théorique de la dissolution loin et proche de
l’équilibre. ∆µ est le changement global du potentiel chimique d’énergie libre de la

réaction de dissolution. Les points noirs représentent la dissolution globale du
minéral. Les points blancs représentent la variation du taux de dissolution pour
une surface plate exempte de défauts (dissolution par germination de trous). La
ligne continue représente la variation du taux de dissolution selon la théorie des

états de transition [77]

modifications du modèle cinétique non linéaire au voisinage de la saturation.

2.2.2 Influence de la température sur la cinétique de dissolution

Il était de notoriété générale que les réactions chimiques se produisent plus rapi-
dement pour des températures plus élevées, parfois jusqu’à deux fois plus rapidement
avec une augmentation de 10 degrés Celsius. Mais les raisons de ce comportement
n’étaient pas clairement comprises et formalisées jusqu’à ce qu’en 1899, le chimiste
suédois Svante Arrhenius (1859− 1927) combine les concepts d’énergie d’activation
et la loi de distribution de Boltzmann dans l’une des relations les plus importantes
de la physico-chimie [81, 67, 131], connue comme la loi d’Arrhenius :

k = Ω× e−Ea/RT (2.16)

Avec Ω (mol.m−2.s−1) un facteur pré-exponentiel indépendant de la température,
Ea l’énergie d’activation et R la constante des gaz parfaits (8, 314 J.mol−1.K−1).
Ainsi, dans le cas de la dissolution, une température élevée et une faible énergie
d’activation favorisent des taux de dissolution plus élevées, et donc accélèrent la
réaction. Comme ces termes interviennent sous la forme d’un exposant, leurs effets
sur le taux de dissolution sont très significatifs.
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Chapitre 2. Quelques aspects théoriques

Une forme plus pratique de la relation est obtenue en considérant le logarithme
des deux membres de l’équation :

ln(k) = ln(α)− Ea/RT (2.17)

Bien que l’équation 2.16 décrive la vitesse de réaction, le temps n’est pas une
variable explicite. Il convient donc de réorganiser l’équation 2.17 pour comparer
la valeur du taux de dissolution à la température de référence, Tref avec celles
déterminées à différentes températures. L’équation déterminée, similaire à la relation
de Van t’Hoff (équation 2.6), s’écrit comme suit :

ln( kT
kTref

) = Ea
R

( 1
Tref

− 1
T

) (2.18)

Dans ce chapitre, les fondements théoriques et descriptifs, sur la base de la lit-
térature existante, permettant une quantification de la cinétique de dissolution du
gypse naturel en solution aqueuse ont été introduits. Les éléments physico-chimiques
essentiels intervenant dans le processus de dissolution y ont été également décrits.
Les chapitres suivants seront consacrés à la description détaillée des techniques ex-
périmentales et numériques utilisées et les résultats obtenus pour déterminer les
paramètres d’une loi cinétique, en particulier le taux de dissolution, des différents
faciès de gypse échantillonnés et évaluer le rôle de leur texture et de leur composition
minéralogique, en particulier la teneur et la nature des insolubles.
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Deuxième partie

Quantification expérimentale de
la dissolution de gypses
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Chapitre 3

Méthodes de mesure et suivi de
la dissolution

La quantification de la cinétique de dissolution de gypses naturels nécessite de
définir un protocole expérimental fiable afin que la détermination des paramètres
de la loi cinétique définie ne soit liée qu’aux caractéristiques pétrographiques et
texturales des échantillons de gypse sélectionnés.

Le principe de base d’une mesure de dissolution est d’évaluer la variation de
masse de la phase solide, ou de soluté dans la solution, à l’issue d’une période pen-
dant laquelle un échantillon est mis en contact avec une solution de composition
initiale connue. Pour s’approcher d’une valeur intrinsèque, il faut que les conditions
géométriques, physiques et chimiques soient stables, ou peu variables, pendant la
durée de mise en contact. Du fait de la relation non linéaire entre le taux de disso-
lution et la concentration de la solution, l’évaluation du taux de dissolution à partir
de l’accroissement de la concentration implique une minimisation de la durée de
contact. En conséquence, les variations de masse de l’échantillon ou de composition
de la solution seront faibles et cela nécessitera la mise en œuvre de techniques de
mesure sensibles et précises.

Des études expérimentales antérieures sur la caractérisation du taux de disso-
lution du gypse menées par Porter et al. (2000) [106] reposent sur la mesure de la
perte de masse d’échantillons immergés dans une solution de concentration définie
et mis en rotation à une vitesse constante pendant une durée définie afin d’obte-
nir des conditions d’écoulement parfaitement contrôlées. Cette méthode gravimé-
trique, aussi simple qu’elle puisse paraître, s’avère très lourde et peu fiable dans le
cas d’échantillons naturels présentant une porosité. L’évaluation de la variation de
masse de l’échantillon doit s’effectuer avec un échantillon sec. Ceci implique que les
échantillons doivent être séchés après chaque immersion afin d’éliminer la solution
absorbée par capillarité. Dans le cas du gypse, ce séchage doit s’effectuer à basse
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Chapitre 3. Méthodes de mesure et suivi de la dissolution

température de 50− 55◦C, pour éviter une perte d’eau structurale du gypse et pen-
dant plus de 24 heures. De plus, le séchage n’élimine que le solvant de la solution
interstitielle et le soluté précipite dans la porosité. Cette imprécision de mesure peut
cependant être corrigée, sous réserve de connaître la concentration de la solution
interstitielle à l’issue de la mise en contact. De même, à la mise en contact avec
la solution, l’échantillon doit aussi être dans un état sec. L’absorption de la solu-
tion par capillarité peut influencer la dissolution et perturber les conditions locales
d’écoulement supposées parfaitement contrôlées. Si cette méthode gravimétrique est
utilisable avec des échantillons très peu poreux et très solubles, elle s’avère peut
adaptée dans le cas du gypse en raison d’une part de la nécessité d’éliminer la so-
lution ayant rempli la porosité et d’autre part la très grande précision requise pour
évaluer la masse solubilisée, qui est faible comparativement à celle de l’échantillon.

Pour résoudre ce problème et les limitations de la méthode gravimétrique, d’autres
méthodes ont été proposées dans la littérature. Elles consistent à effectuer une quan-
tification de la dissolution à partir d’une mesure de la variation de composition de la
solution. La technique de mesure directe proposée par Lebedev et Lekhov (1989) [81]
repose sur le prélèvement, à certains intervalles de temps, d’un échantillon de la so-
lution uniformément agitée dans laquelle un disque de gypse est placé au fond du
récipient. La détermination de la concentration en calcium du prélèvement et donc
de la solution à l’instant de celui-ci est effectuée par titration. L’intensité de l’agita-
tion de la solution diminue l’épaisseur de la couche limite de diffusion à l’interface
solide-solution ce qui augmente le taux de transfert de masse à travers cette couche
limite jusqu’à ce que le taux de dissolution ne soit contrôlé que par la cinétique de
dissociation exprimée en fonction du produit d’activité ionique (équation 2.11). Une
autre méthode proposée par Bolan et al. (1991) [16] consiste à ajouter un échan-
tillon de gypse (disque ou poudre) dans un tube centrifuge placé dans un incubateur
à secousses et d’analyser à divers intervalles de temps la solution pour déterminer
les concentrations en Ca2+ et SO2−

4 . Ces techniques de mesure directes sont efficaces
pour l’étude de l’influence de la composition minéralogique du gypse minéral sur les
paramètres de la dissolution mais elles définissent un taux de dissolution qui néglige
l’influence du transport des réactifs et (ou) des produits de réaction entre la solution
et la surface de réaction. La diminution du volume de la solution en contact avec la
phase solide suite aux prélèvements successifs nécessite une correction qui peut être
complexe en cas de cinétique fortement non linéaire.

Deux autres techniques de mesures indirectes sont fréquemment employées dans
la littérature. La première, proposée par Barton et Wilde (1971) [10] et Raines et
Dewers (1997) [109], repose sur le suivi de l’évolution de la composition d’une so-
lution circulant en circuit fermé. Cette méthode utilise une électrode spécifique qui
génère un potentiel électrique en relation avec la concentration en ions Ca2+ dans la
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solution. En effet, la grande pureté minéralogique des gypses et la très faible concen-
tration en calcite permet d’assimiler l’évolution de la concentration en ion calcium
de la solution à celle de la mise en solution de molécules de gypse pendant la dissolu-
tion. La relation entre le potentiel électrique et la concentration en ions calcium est
une relation linéaire en fonction du logarithme décimal de la concentration exprimée
en ppm (figure 3.1). L’utilisation de cette méthode induit des contraintes liées au
temps de réponse de l’électrode qui augmente lorsque la concentration en calcium
diminue. De plus, l’électrode a une réponse proche de la théorie lorsque les mesures
sont effectuées avec des solutions présentant des forces ioniques identiques. Pour cela,
il est nécessaire d’ajouter à la solution de mesure une solution d’ajustement de force
ionique (ISA) pour réduire la marge erreur. Cependant, l’utilisation de cette solution
va à ajouter à la solution de dissolution des ions qui peuvent influencer la dissolution
du gypse. Enfin, il faut noter que le potentiel de l’électrode est proportionnel au lo-
garithme de la concentration en gypse dissout. D’où un manque de sensibilité lorsque
la concentration est proche de celle à saturation. L’utilisation de cette mesure est
alors limitée à des valeurs de concentration éloignées de la saturation.

Figure 3.1 – Courbe d’étalonnage d’une électrode spécifique calcium

La seconde méthode consiste à suivre la perte de masse du gypse en effectuant
des mesures de la conductivité électrique d’une solution circulant en circuit fermé.
Elle est la plus utilisée dans la littérature [27, 86, 62, 78] car elle fournit un signal
continu très régulier qui peut être dérivé pour déterminer l’évolution du taux de
dissolution en fonction du temps ou de la concentration courante. Cette qualité de
mesure fournit une caractérisation fine et précise de la cinétique de dissolution du
gypse.

Ces techniques de mesure indirectes sont efficaces dans l’étude d’un système
contrôlé par le transport moléculaire ou par une réaction couplée au transport mais
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Chapitre 3. Méthodes de mesure et suivi de la dissolution

elles peuvent présenter des difficultés fondamentales liées au grand nombre de pa-
ramètres ajustés, à une précision insuffisante et à des hypothèses théoriques mal
définies. Par exemple, Raines et Dewers en 1997 [109] ont déterminé une réaction ci-
nétique de second ordre avec leur expérience de disques tournants et une analyse de
la fiabilité de leur valeurs obtenues du taux de dissolution réalisée par Dreybrodt et
Gabrovsek (2000) [41] a révélé l’existence de divergences d’opinions portant presque
toutes sur des problèmes de procédures : traitement des données, y compris la jus-
tification de la forme des courbes cinétiques, l’influence du microrelief de la surface
de dissolution sur l’épaisseur de la couche limite, l’estimation de la surface réactive,
etc.

Il est évident que le taux de dissolution du gypse dépend de l’environnement
dans lequel le gypse se trouve. En outre, même dans le cas d’études utilisant les
mêmes équations cinétiques, les taux de dissolution dérivés des expériences peuvent
varier considérablement selon les conditions d’écoulement (agitation, flux laminaire).
Ainsi, Kemper et al. (1975) [65] ont déterminé les taux de dissolution du gypse dans
une cellule d’écoulement contenant des couches de fragments de gypse. Il s’agit d’un
dispositif couramment utilisé pour la mesure de la dissolution à partir de la mesure
de la concentration à l’extrémité de la cellule en fonction du temps. Cependant, la
concentration dans la cellule n’est ni stationnaire, ni uniforme au cours de l’expé-
rience. Elle augmente à la fois avec le temps, en raison de la dissolution le long du
flux, et avec l’espace, du début à la fin de la cellule. Par conséquent, le taux de
dissolution ne peut être déduit de l’évolution de la concentration à la sortie de la
cellule que par une procédure d’inversion dont la fiabilité sera fortement dépendante
de celle des dérivées du signal mesuré.

Le dispositif de l’expérience batch est le plus commun des expériences de disso-
lution. Il se compose simplement d’un réacteur contenant un solvant fortement agité
et dans lequel le solide est introduit sous forme de poudre et où il se dissout. Dans ce
cas, la forme exacte de la phase solide varie selon la taille des grains de la poudre et
le champ de vitesse d’écoulement dans le récipient peut être extrêmement complexe
et non uniforme. Par conséquent, les conditions hydrodynamiques de l’expérience
batch ne sont pas précisément connues pour que l’épaisseur de la couche limite de
diffusion soit strictement connue. Elle doit alors être ajustée, ou supposé fixée par
les conditions d’agitation. La méthode des disques tournants est une technique où la
géométrie est suffisamment bien définie pour résoudre proprement les équations du
flux massique. En effet, la dynamique d’un fluide au voisinage d’un disque tournant
à une vitesse angulaire donnée dans un solvant dont l’axe de rotation est perpen-
diculaire à la surface plane a été étudiée et formalisée avec rigueur. L’épaisseur de
la couche limite est indépendante du diamètre du disque et elle est uniquement
contrôlée par la vitesse de rotation.
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3.1. Mesure du taux de dissolution

D’autres méthodes plus récentes se sont concentrées sur la caractérisation de la
cinétique à l’échelle submicronique mesurée par microscopie à force atomique [39,
19, 136] et la technique d’interférométrie holographique [32]. Ces approches micro-
scopiques ont pour avantage de mettre en évidence les mécanismes de réaction de
surface à l’échelle moléculaire et elles peuvent fournir des informations sur les mé-
canismes de dissolution inaccessibles avec les techniques de mesure standard. Ces
études ont permis de mettre en évidence les modifications topographiques des sur-
faces de gypse, mais elles quantifient généralement des taux de dissolution qui sont
entre dix et 1000 fois inférieurs à ceux mesurés avec des poudres de gypse en sus-
pension agitées [49]. La grande différence entre les deux méthodes réside dans le fait
que les taux observés avec les techniques récentes concernent seulement la dissolu-
tion d’une surface monocristalline plane avec relativement peu de caractéristiques de
surface visibles pour faciliter l’interprétation des données, alors que les taux de disso-
lution déterminés par la technique standard représentent la moyenne des constantes
du taux de dissolution de tous les régimes de réaction des particules de gypse dans
la solution. À plus grande échelle, les taux de dissolution et de précipitation peuvent
être contraints par des limitations de transport induites par la quantité insuffisante
de soluté disponible et leur flux à travers les matériaux poreux.

Cette analyse a conduit à utiliser la technique de mesure indirecte du suivi en
continu de l’évolution de la composition de la solution par conductivité électrique.
Les méthodes expérimentales choisies sont celles les plus employées dans les travaux
de recherche antérieurs. L’utilisation des disques tournants et des essais en batch se
sont révélés efficaces pour caractériser le processus de dissolution de gypses naturels
et déterminer une vitesse de dissolution en fonction du type de faciès.

Avant d’exposer l’analyse des différents résultats du programme expérimental
réalisé, nous exposerons la relation concentration-conductivité électrique détermi-
née expérimentalement à partir d’étalonnages effectués avec de l’eau pure et de
l’eau courante. Cette relation sera validée numériquement par comparaison avec des
résultats de modélisations hydrogéochimiques effectuées avec le logiciel Aqion Pro
et le logiciel CHESS (Chemical Equilibrium of Species and Surfaces), développé à
Mines-ParisTech [130]. Ce logiciel sera aussi utilisé pour quantifier l’influence de la
composition chimique de l’eau de la nappe et de la minéralogie de la zone d’étude
qui seront exposées dans la partie 3 .

3.1 Mesure du taux de dissolution

Le taux de dissolution est déterminé à partir de la courbe de la concentration
en fonction du temps C(t). La concentration est solution de l’équation différentielle
qui exprime l’égalité entre la masse solubilisée et l’enrichissement en soluté de la
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solution :

τ = V

S

dC

dt
(3.1)

Avec V le volume de la solution dans laquelle est immergé l’échantillon du gypse,
t le temps et S la surface de gypse exposée à la dissolution. Cette équation suppose
un équilibre instantané de la concentration globale de la solution suite à l’apport de
solutés par la surface de l’échantillon en contact avec la solution. Cette hypothèse
est raisonnablement vérifiée dès lors que l’agitation de la solution est suffisante. Elle
permet d’assurer que la mesure de la valeur de la grandeur physique par la sonde
immergée dans la solution, sonde de conductivité en l’occurrence, est identique à
celle qui caractérise la solution au contact de l’échantillon.

Pour une cinétique de dissolution linéaire (n = 1), l’équation 3.1 devient :

C(t) = Cref (1− exp−χt) (3.2)

avec χ = S
V

k
Cref

s’exprime en fonction du coefficient de dissolution, k (mol.m−2.s−1).
La durée de l’expérience dépend de la valeur de la surface S et du volume V

de la solution. Dans l’expérience des disques tournants, la surface du disque est
petite relativement au volume de la solution, ce qui nécessite de suivre l’évolution
de la concentration pendant plusieurs jours pour atteindre la saturation. Pour les
essais en batch, la surface S est très grande en raison du grand nombre de particules
en suspension, même si leur taille est petite, ce qui implique une variation de la
concentration beaucoup plus rapide, de l’ordre de quelques heures.

3.2 Relation concentration-conductivité

La relation entre la concentration en ions, mobiles et porteurs de charges élec-
trique, et la capacité à conduire le courant électrique semble directe. C’est pourquoi
la conductivité électrique d’une solution est une grandeur intéressante à mesurer
pour déterminer l’évolution de sa composition globale.

En termes simples, la conductivité électrique est une mesure de la capacité d’une
substance/solution à conduire un courant électrique. Ce courant électrique est trans-
porté par les charges électriques associés aux ions, pour une solution, et il dépend
des changements physico-chimiques qui se produisent dans celle-ci (concentration,
température, nature spécifique des ions). La conductivité électrique correspondante
à une masse de gypse ajoutée dans une solution peut être déterminée expérimenta-
lement à l’aide d’un conductimètre ou numériquement à partir des concentrations
de toutes les espèces en solution et de leurs activités. Son unité SI est le S.m−1 mais
on utilise couramment le mS.cm−1 ou µS.cm−1.
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3.2. Relation concentration-conductivité

Pour une température donnée, la conductivité d’une solution idéale peut être
calculée à partir des valeurs de la conductivité molaire à la limite de la dilution
infinie λ0

m de ses constituants :

σ =
∑
i

λ0
m,iCi (3.3)

Dans le cas d’une solution réelle, la conductivité dépend toujours des valeurs
de la conductivité molaire λm (S.m2.mol−1) de ses constituants, mais ces dernières
dépendent elles-mêmes de la composition de la solution.

σ =
∑
i

λm,iCi (3.4)

La multiplicité des réactions pour les différentes espèces et entre elles, ainsi que
la non-linéarité du système rendent la détermination analytique de ces paramètres
complexe et longue, sauf pour des systèmes simples [101]. Le progrès de l’informa-
tique, dès la fin des années 60, a permis le développement de multiples codes de
calcul et logiciels permettant aux géochimistes d’effectuer rapidement des calculs
d’activités ioniques et des états de saturation à partir des caractéristiques thermo-
dynamiques et cinétiques des réactions. Des logiciels matures et sophistiqués existent
aujourd’hui, PHREEQC, Aqion et CHESS. Ils comprennent une interface graphique
facilitant leur utilisation et ils ne nécessitent ni des ressources informatiques im-
portantes ni un ordinateur puissant [3]. Ils se différencient par leur solveur interne
et leur base thermodynamique qui compile la valeur de la constante d’équilibre de
chaque réaction et sa variation en fonction de la température.

Dans ce travail, nous avons utilisé deux logiciels de modélisation hydrogéochi-
mique Aqion Pro qui est une interface développé par H. Kalka du logiciel PHREEQC
de l’ U.S.G.S (https://www.aqion.de) et CHESS (Chemical Equilibrium of Species
and Surfaces) développé par l’équipe Hydrodynamique et Réactions du centre Géos-
ciences de Mines-ParisTech (https://chess.geosciences.mines-paristech.fr/). Ces lo-
giciels offrent une multitude de fonctionnalités. Parmi celles-ci, certaines d’intérêt
pour notre étude qui sont le calcul de la conductivité électrique (Aqion Pro) et la dé-
termination d’éléments chimiques présents dans une solution quelconque en fonction
de la température avec la prise en compte des échanges ioniques (CHESS et Aqion
Pro). CHESS permet de plus d’introduire une cinétique de dissolution /précipitation
de phases minérales selon une loi de type :

dC

dt
= kSv(εi)η(

Q

Ks
− 1)n (3.5)

avec Sv la surface volumique du minéral (m2.L−1), (εi)η un facteur traduisant la
dépendance de la vitesse par rapport à l’activité de l’espèce i (η > 0 : effet catalyseur,
η < 0 : effet inhibiteur) et n l’ordre de la réaction. Le terme ( QKs − 1) exprime l’état
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de saturation similaire à l’indice de saturation, IS (si Q<Ks : dissolution, si Q>Ks :
précipitation).

Cette fonctionnalité sera utilisée pour l’étude de l’influence de la composition
d’eaux naturelles et des insolubles sur la dissolution des gypses étudiés. Cette partie
sera détaillée dans le chapitre 6 de la partie 3.

Aqion utilise le logiciel PHREEQC comme un solveur numérique interne et la
base de données thermodynamiques employée est WATEQ4F. Elle compile la valeur
de la constante d’équilibre pour chaque réaction et sa variation en fonction de la
température. Cette variation est définie par une expression analytique fonction de
la température absolue, T[K], dont l’expression pour le gypse, Ks, est la suivante :

log(Ks) = 68, 2401− 3221, 51
T

− 25, 0627× log(T ) (3.6)

La dépendance de la constante d’équilibre du complexe CaSO0
4, Kf , en fonction

de la température dans la base WATEQ4F est établie par la relation de Van t’Hoff.
Elle est définie comme suit :

ln( Kf (T )
Kf (Tref)

) = ∆G0

R
( 1
Tref

− 1
T

) (3.7)

avec ∆G0 la variation de l’enthalpie standard de la réaction égale à 6, 9036 KJ.mol−1,
Tref la température absolue de référence [Kelvin] et R la constante des gaz parfaits
(J.mol−1.K−1). Une approximation polynômiale de cette relation permet d’obtenir
l’expression analytique suivante :

log(KfCaSO
0
4) = A0 +A1T + A2

T
+A3log(T ) + A4

T 2 +A5T
2 (3.8)

Les valeurs des constantes A0, A1, A2, A3, A4 et A5 sont présentées dans le
tableau ci-dessous :

A0 A1 A2 A3 A4 A5

25,82678 0,011492 -845,51 -9,55548 1 -5,088 ×10−6

Tableau 3.1 – Coefficients de l’expression analytique de la constante d’équilibre
thermodynamique du complexe CaSO0

4 en fonction de la température absolue T[K]

Les bases de données associées à CHESS sont EQ3/6 et THERMODDEM. Celles-
ci utilisent un ensemble de couples de valeurs (Température [◦C] – Constante d’équi-
libre) pour définir l’influence de la température. Puis, le logiciel utilise une procé-
dure interne d’interpolation polynomiale pour définir la valeur de chaque constante
d’équilibre utilisée pour la température considérée. Une comparaison des constantes
thermodynamiques du gypse et du complexe CaSO0

4 de ces bases et pour différentes
températures est présentée dans le tableau 3.2.
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3.2. Relation concentration-conductivité

Base -log(Ks(gypse)) log(Kf(CaSO0
4))

EQ3/6 4,53(0), 4.48(25), 4,61(60) 2,07(0), 2,11(25), 2,26(60)
WATEQ4F 4,62(0), 4,58(25), 4,65(60) 2,19(0), 2,30(25), 2,43(60)
THERMODDEM 4,66(0), 4,61(25), 4,72(60) 2,29(0), 2,31(25), 2,43(60)

Tableau 3.2 – Valeurs des constantes thermodynamiques du gypse et du complexe
CaSO0

4 de différentes bases de constantes thermodynamiques

Pour une même réaction, ces différences entre les bases de données thermody-
namiques peuvent générer de légères variations sur les valeurs des concentrations et
des activités qui se répercutent ensuite sur les valeurs de la conductivité électrique
calculée. La figure 3.2 présente la variation de la constante d’équilibre du gypse en
fonction de la température pour les différentes bases. La formulation analytique de
la base WATEQ4F par rapport à la température permet de calculer la valeur en
tout point et de mieux affiner les résultats sur un domaine de température réduit.
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-4,40
WATEQ4F EQ3/6 THERMODDEM
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K

 g
y
p

se

Température (°C)

Figure 3.2 – Constante de dissolution du gypse (pK) en fonction de la
température selon différentes bases de données thermodynamiques

La représentation des constantes thermodynamiques du complexe CaSO0
4, Kf , en

fonction de la température est plus complexe (figure 3.3). Sur l’intervalle de tempé-
rature compris entre 0 et 60◦C, la constante thermodynamique du complexe CaSO0

4
de la base WATEQ4F est très proche d’une variation linéaire avec la température.
Pour les bases THERMODDEM et EQ3/6, l’interpolation de l’ensemble des points
sur toute la gamme de température 0 − 300◦C conduit à une courbe parabolique.
Dans la littérature, la valeur proposée par Barba et al. (1982) [6] à 25◦C présente
des écarts par rapport à celles proposées dans les bases étudiées. Une autre étude
réalisée par Klepetsanis et Koutsoukos (1991) [66] présente une évolution linéaire de
la constante thermodynamique du complexe CaSO0

4 dans la plage de température
20 à 60◦C avec une valeur de Kf égale à 2, 31 pour une température de 25◦C, donc
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Chapitre 3. Méthodes de mesure et suivi de la dissolution

identique à celle présente dans la base THERMODDEM, et égale à 2, 29 pour une
température de 20◦C, très proche de celle de la constante de la base WATEQ4F à
la même température.
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Figure 3.3 – Constante de dissolution du complexe CaSO0
4 (pK) en fonction de la

température selon différentes bases de données thermodynamiques

Étant donné que nos applications ne sont concernées que par le domaine de
température 0 − 25◦C, la quasi constance de la constante thermodynamique du
complexe CaSO0

4 de la base THERMODDEM a été représentée par une expression
analytique sous forme d’une relation linéaire :

log(Kf(CaSO0
4)) = 0, 0012T [K] + 1, 967 (3.9)

Du fait que le contenu et le format des bases de données sont ouverts, il est pos-
sible de transposer la constante d’équilibre d’une réaction spécifique et sa variation
en fonction de la température d’une base à l’autre. Dans le cas de la dissolution
du gypse dans l’eau pure, les différences entre les résultats ne sont alors liées qu’au
moteur de calcul interne car les deux réactions dominantes sont celles de la disso-
ciation du gypse et de la formation du complexe CaSO0

4 et le nombre de réactions
impliquées est réduit. Ceci est facilement réalisable manuellement.

A partir des résultats de la modélisation géochimique donnant les concentra-
tions et les activités des différents ions de la solution, il est possible de calculer
analytiquement une valeur de la conductivité électrique de la solution. Ce calcul a
été effectué suivant l’approche utilisée par défaut dans le modèle géochimique Aqion
fondée sur l’utilisation des coefficients de diffusion. Elle repose sur une relation entre
la conductivité molaire à la limite de dilution infinie λ0

m de la solution et les valeurs
du coefficient de diffusion Di de chacun des ions i présent dans la solution.
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3.2. Relation concentration-conductivité

λ0
m = ( F

2

RT
)
∑
i

Diz
2
i (3.10)

avec F la constante de Faraday (9, 65× 104 Coulomb.mol−1), R la constante des
gaz parfaits (8, 314 J.mol−1.K−1) et zi la charge électrique de l’ion i.

Les valeurs du coefficient de diffusion D (m2.s−1) des différents ions sont tabulées
sur le site officiel de Aqion (www.aqion.de/site/194).

La valeur de la conductivité électrique est déterminée à partir de l’équation
proposée par Appelo (2017) [4] qui a introduit le coefficient d’activité γi en tant que
facteur de correction à l’équation 3.4 :

σ =
∑
i

λ0
m,i(γi)ϕCi (3.11)

ϕ =


0, 6
|zi|0,5

si I (mol/L) ≤ 0, 36|zi|
√
I

|zi|
sinon

(3.12)

Deux autres méthodes de calcul proposées dans la littérature ont également été
utilisées pour valider les résultats. Elles se différencient essentiellement par l’ap-
proche utilisée pour déterminer les conductivités molaires.

La méthode de Pawlowicz (2008)

L’expression de la conductivité électrique utilise la force ionique de la solution
pour déterminer la conductivité molaire :

σ =
∑
i

λi(I)ziCi (3.13)

λm,i(I) =
λ0
m,i

1 + ϕizi
√
I

(3.14)

avec Ci concentration de l’ion i (mol.L−1), λm,i(I) la conductivité molaire (µS.cm−1)
et ϕi un facteur de correction dépendant de la force ionique αi ≤ 1.

Les valeurs de λ0
m,i en fonction de la température et celles du coefficient αi

pour les ions les plus courants sont disponibles dans la publication de Pawlowicz en
2008 [105].

La méthode McCleskey (2012)

Cette méthode propose d’exprimer la conductivité molaire λm,i en fonction de
la force ionique de la solution et de la conductivité molaire à dilution infinie comme
suit :
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σ =
∑
i

λm,i(I)Ci (3.15)

λm,i(I) = λ0
m,i −

A(T )
√
I

1 + B
√
I

(3.16)

avec Ci concentration de l’ion i (mol.kg−1) et λm,i(I) la conductivité molaire
(mS.kg.mol−1.cm−1). Les valeurs de la fonction A(T ) et du coefficient B pour les
principaux ions des eaux naturelles sont proposées par McCleskey et al. (2012) [94].

Avant d’exposer les résultats des modélisations géochimiques pour le calcul ana-
lytique de la conductivité électrique, nous allons présenter le protocole expérimental
utilisé pour déterminer la relation d’étalonnage concentration-conductivité électrique
du gypse dans l’eau pure et l’eau courante.

3.2.1 Protocole expérimental

Pour convertir les mesures de conductivité électrique en concentration, il a été
utilisé une relation empirique définie à partir d’une courbe d’étalonnage expérimen-
tale. Cette dernière a été établie à partir de la mesure de la conductivité électrique
σ après des ajouts d’incréments de masse de poudre de gypse ultrapur CaSO4,2H2O
de l’ordre de 10 à 50 mg par ajout dans une quantité de solvant connue (V= 80
ml). Afin de s’affranchir de l’influence des variations de température, l’expérience
a été réalisée avec un bécher thermostatique à double paroi en verre borosilicaté
maintenue à une température contrôlée (10, 15, 20 et 25◦C) et avec une agitation
constante. De plus, une couverture du récipient contenant le solvant permettait de
limiter la perte de masse du solvant par évaporation.

Les mesures ont été effectuées avec un conductimètre WTW 3620 et une cellule de
mesure en graphite à 4 électrodes, TetraCon® 925, normale ou Low Volume incluant
une sonde de température Pt100. Ce conductimètre permet un enregistrement auto-
matique des mesures avec un intervalle de temps supérieur ou égale à une seconde.
Chaque enregistrement, horodaté, comporte les valeurs mesurées de la conductivité
et de la température. La mesure de température permet de compenser la mesure
de conductivité électrique des variations de température. Ce conductimètre possède
une précision de mesure élevée (±0, 5% de la valeur mesurée de la conductivité et
±0, 1% de celle de la température).

Deux solvants ont été utilisés : de l’eau ultra-pure produite dans un laboratoire de
chimie et de l’eau courante du réseau de distribution de Fontainebleau. La première
se caractérise par une absence initiale d’ions et en particulier de calcium et de sulfate
et donc une conductivité initiale très faible, inférieure à 2 µS.cm−1. Cependant en
raison du vieillissement de l’appareil de production, des conditions de transport et de
conservation et de nettoyage des contenants expérimentaux utilisés, sa conductivité
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initiale variait entre 10 et 30 µS.cm−1. L’eau courante présente une conductivité
initiale d’environ 550 µS.cm−1 ce qui traduit une composition ionique significative.
Cette eau a été utilisée lors des expérimentations de lessivage contrôlé (chapitre 5)
qui nécessitaient un débit important et continu, supérieur à celui de l’appareil de
production d’eau pure. Elle provient de deux forages captant les eaux des nappes
des alluvions et des calcaires de Champigny, du Lutétien et des sables de l’Yprésien.
Le suivi des analyses réglementaires publiées par VEOLIA et les variations, faibles,
de la mesure de sa conductivité au laboratoire valident une relative constante de sa
composition ionique.

Après chaque ajout de gypse, la conductivité est mesurée jusqu’à ce que la masse
ajoutée soit complètement dissoute et que la valeur de la conductivité soit stabilisée.
Ce processus a été répété jusqu’à ce qu’il n’y ait plus d’augmentation de la conduc-
tivité mesurée et que des particules non dissoutes soient visibles dans la solution.
En effet, la mesure de la conductivité avec du gypse en excès est indépendante de la
masse non dissoute. Pour chaque température, cet essai a été répété à trois reprises
afin d’améliorer la précision de la mesure. Les points expérimentaux montrent une
relation quasi-linéaire (figure 3.4) ce qui permet, en première approximation, d’égaler
les variations de la concentration relative Crel = C/Cref à celles de la conductivité
relative σrel = σ/σref avec σref la valeur de la conductivité à la limite de saturation.

masse ajoutée/kg eau

( / )µS cms

molalité du gypse (g/ kg d’eau)

Ajustement polynomiale (ordre 3)

Ajustement linéaire

T = 25°C

T = 20°C

T = 10°C

R² = 0,99

R² = 0,98

R² = 0,99

Ajustement polynomiale (ordre 3)
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R² = 0,99
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T = 15°C

R² = 0,98

0

0 1 2 3 4

1000

2000

Figure 3.4 – Relation entre la conductivité et la molalité du gypse à différentes
température (T= 10, 15, 20 et 25◦C)
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Chapitre 3. Méthodes de mesure et suivi de la dissolution

Dans ces conditions, l’évolution de la conductivité relative σrel [sans unité] peut-
être définie par une relation similaire à celle décrivant celle de la concentration
relative à partir de l’équation 3.1 comme suit :

dCrel
dt

= S

V Cref
τ (3.17)

= S

V Cref
k(1− Crel)n (3.18)

= S

V Cref
k(1− σrel)n (3.19)

= dσrel
dt

(3.20)

Donc on en déduit la relation :

χ = S

V Cref
k (3.21)

χ est exprimée en s−1 et k est la valeur déterminée du coefficient de dissolution
qui s’exprime en mol.m−2.s−1, unité du système international utilisée dans les modé-
lisations géochimiques et aussi en fonction de la masse mise en solution par unité de
surface et de temps (g.m−2.s−1), qui est l’unité usuelle d’évaluation de la dissolution
naturelle in situ. En divisant ce coefficient par la masse volumique de la phase solide,
ρ, il s’exprime alors en unité de vitesse et il est appelé taux de récession effectif, τr.
Dans le cas d’un gypse naturel, il convient de tenir compte de la porosité de la roche
et le taux de récession est calculé en utilisant la masse volumique apparente sèche,
ρapp, comme décrit dans l’équation 2.9. Il s’écrit alors comme suit :

τr0 = k

ρapp
= k

ρ(1− φ) (3.22)

Cette vitesse de récession est censée caractériser la vitesse maximale de déplace-
ment de la surface d’une cavité de dissolution ou d’une lentille gypseuse au contact
d’une nappe d’eau souterraine.

Lorsque la solution est sous-saturée, la conductivité électrique augmente à chaque
ajout de gypse. A partir des valeurs connues de la masse molaire du gypse ultrapur,
Mgypse = 172, 17 g.mol−1, et du volume de la solution, V = 80 ml, la masse cumulée
de gypse ajouté peut être convertie en concentration, mol.L−1. L’état sursaturé de la
solution se caractérise par une valeur constante de la conductivité électrique mesurée
à chaque ajout. Dans un graphe concentration vs conductivité électrique (figure 3.5),
la concentration à l’équilibre Cref est dépendante de l’interpolation choisie. Elle est
déterminée par l’intersection de la courbe définie par les mesures dans le domaine
sous-saturé avec la verticale σ = σref . Dans le cas de l’eau pure, à 20◦C, la valeur
ainsi déterminée de la concentration à l’équilibre est égale à 15, 9 mmol/L. Dans le
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3.2. Relation concentration-conductivité

cas de l’eau courante ayant une conductivité initiale de 529 µS.cm−1, les valeurs de
la conductivité et de la concentration à saturation sont respectivement égales à 2430
µS.cm−1 et 14, 5 mmol.L−1.

A 25◦ et dans le domaine sous-saturé, les mesures expérimentales s’ajustent au
mieux avec un polynôme de degré 3 avec C exprimée en mol/L et σ en µS.cm−1. Les
expressions analytiques pour les températures 10, 15 et 20◦C sont les suivantes :

• T= 10◦C

C = 4, 15×10−6σ+ 1, 80×10−9σ2−2, 68×10−13σ3 (3.23)

• T= 15◦C

C = 3, 86× 10−6σ + 2, 04× 10−9σ2 − 2, 27× 10−13σ3 : cas eau pure
(3.24a)

C = −1, 44× 10−7σ + 4, 12× 10−9σ2 − 6, 50× 10−13σ3 − 0, 00103 : cas eau courante
(3.24b)

• T= 20◦C

C = 4, 35× 10−6σ + 1, 42× 10−9σ2 − 1, 08× 10−13σ3 : cas eau pure
(3.25a)

C = 4, 4× 10−7σ + 3, 63× 10−9σ2 − 5, 75× 10−13σ3 − 0, 0012 : cas eau courante
(3.25b)

La non linéarité de ces expressions d’étalonnage reliant la concentration à la
conductivité électrique implique que les mesures de conductivité acquises lors d’une
expérience de dissolution devront d’abord être converties en concentration en uti-
lisant la relation d’étalonnage relative au solvant utilisé avant de procéder à leur
traitement en vue de déterminer les caractéristiques de la cinétique, contrairement
au cas de l’approximation linéaire avec laquelle ces caractéristiques peuvent être
directement obtenues à partir du traitement des mesures de conductivité.

La valeur de Cref présente une incertitude liée d’une part à l’extrapolation de la
relation empirique d’ordre 3 et d’autre part à une moindre résolution au-delà de 2000
µS.cm−1. En effet, le conductimètre utilisé possède un changement de gamme auto-
matique afin d’effectuer des mesures entre 1 µS.cm−1 et 2 S.cm−1 avec les cellules
utilisées. Dans le cas d’une expérience de dissolution, la conductivité de la solution
varie entre 2 µS.cm−1 (eau ultrapure) et 2200 − 2300 µS.cm−1 (solution saturée).
Ainsi, lorsque la solution est loin de la saturation, donc la conductivité inférieure à
2000 µS.cm−1, la résolution de la mesure est de 1 µS.cm−1 alors que proche de la
saturation, quand la conductivité est supérieure à 2000 µS.cm−1, la résolution de la
mesure est 10 µS.cm−1, ce qui correspond à une résolution de 0, 4% de la conduc-
tivité et donc de la concentration relative. Ce changement s’effectue à proximité de
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Figure 3.5 – Relation entre la concentration molaire de gypse dissout et la
conductivité : cas eau pure & eau courante (T= 25◦C)

la saturation (2230 µ S.cm−1 pour l’eau pure et 2490 µS.cm−1 pour l’eau courante).
Pour des concentrations très proches de Cref , l’augmentation de la conductivité est
alors très lente, environ 0, 5 µS.cm−1 par heure. L’expérience est arrêtée lorsqu’il n’y
a plus de variation de la mesure pendant 6 heures. La valeur de la concentration à
saturation à 25◦C déterminée par étalonnage est égale à 16±0, 3 mmol.L−1. Elle est
légèrement supérieure, mais comparable à la valeur communément proposée dans la
littérature Cref = 15, 3 ± 0, 5 mmol.L−1 [27] soit environ 2, 63 g.L−1. Ceci traduit
l’incertitude sur la détermination de Cref . Cette valeur plutôt élevée peut être liée
à l’utilisation d’une poudre de gypse synthétique dont la très petite taille des grains
favorise une sursaturation [79].

3.2.1.1 Validation de la loi de Kohlraush à faibles concentrations

La conductivité électrique, σ, d’une solution ionique diluée est proportionnelle
à sa concentration C : σ = λm × C. La constante de proportionnalité λm est appe-
lée conductivité électrique molaire de la solution (Sm2.mol−1). Cependant, pour des
électrolytes forts tels que les sels, les acides forts et les bases fortes qui se dissocient
totalement en solution, λm n’est pas constante et diminue lorsque la concentration
augmente. Il y a environ 140 ans, Friedrich Kohlrausch a déduit des données ex-
périmentales la "loi de la racine carrée" valable pour de très faibles concentrations
proches des conditions de dilution infinie, C < 10 mmol.L−1 :
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λm = λ0
m −K

√
C (3.26)

Avec λ0
m la conductivité molaire ionique extrapolée pour une dilution infinie

et K une constante empirique dépendante de plusieurs facteurs dont la nature de
l’électrolyte. Cette relation a été confirmée de façon théorique près d’un demi-siècle
plus tard par Lars Onsager en s’appuyant sur la théorie de Debye–Hückel formalisant
le comportement des ions en solution. Il en résulte la relation de Debye–Hückel-
Onsager [7] :

λm = λ0
m − (a+ bλ0

m)
√
C (3.27)

Avec a et b des constantes qui dépendent de la température, des charges des ions,
de la constante diélectrique et de la viscosité du solvant.

Dans le domaine sous-saturé, les représentations des conductivités expérimen-
tales en fonction de la racine carrée de la concentration correspondante aux ajouts
de gypse sont très proches de droites, que ce soit pour l’eau pure ou pour l’eau cou-
rante (figure 3.6). Leurs ordonnées à l’origine définissent une valeur de la conductivité
molaire à la limite de la dilution infinie pour les solvants considérés :

λ0
m = 23, 9 mS.m2.mol−1 eau pure (3.28a)
λ0
m = 41, 5 mS.m2.mol−1 eau courante (3.28b)

La loi de Kohlraush est raisonnablement respectée pour ces deux solvants. On
constate que la conductivité molaire du gypse dans l’eau de pure est plus faible que
celle dans l’eau courante. Ceci est cohérent avec le fait qu’en dilution infinie, les
charges ne sont liées qu’aux ions en présence (concentrations très faibles) et que les
interactions entre les ions sont d’autant plus fortes que la concentration augmente,
ce qui réduit leur contribution à la conductivité électrique.

3.2.1.2 Compensation de la température

La conductivité des solutions aqueuses dépend non seulement de la concentra-
tion des solutés dans la solution mais aussi de la température qui influe fortement
sur la mobilité des charges électriques. Pour que la mesure de la conductivité soit
reliée seulement à la concentration des différents ions, l’appareil de conductivité doit
compenser de l’effet de la température les mesures effectuées.

La compensation en température est effectuée automatiquement par le conducti-
mètre suivant une relation non linéaire (EN 27888). Bien que la solution soit placée
dans un récipient à température contrôlée (T= 10−20◦C), les mesures relevées sont
celles équivalentes à une température de référence de 25◦C. Cette compensation en
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Figure 3.6 – Vérification de la loi de Kohlrausch dans l’eau pure et l’eau courante

température ne prend en compte que les variations des grandeurs physiques détermi-
nant la conductivité électrique, mais pas les variations de composition de la solution
liées aux propriétés géochimiques de ses constituants sensibles à la température.
L’utilisation de mesures compensées de la température permet donc de comparer la
conductivité de solutions avec différentes compositions mais dont la mesure a été
faite à une température différente de celle de leurs analyses. C’est en particulier le
cas pour les eaux souterraines. Dans notre cas, elle permet surtout de s’affranchir
des variations de température, certes faibles, mais réelles entre chaque mesure.

La relation conductivité-température des eaux naturelles est généralement non
linéaire. Toutefois, dans une plage de température (0-30◦C) le degré de non-linéarité
est relativement faible et une équation linéaire est couramment utilisée pour repré-
senter cette dépendance [9] :

σ25 = σT
1 + α(T − 25) (3.29a)

σT = σ25[1 + α(T − 25)] (3.29b)

avec σT la conductivité électrique à température T [◦C], α un coefficient de la
compensation de la température [◦C−1]. Les manuels sur les eaux souterraines citent
souvent "une augmentation de 2% de la conductivité par 1◦C d’augmentation de la
température" [92, 55], ce qui se traduit par α = 0, 02 ou plus précisément α =
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0, 0191 [105], alors que les géophysiciens utilisent généralement α = 0, 025 [87]. Par
conséquent, on peut s’attendre à ce que la valeur de la conductivité d’une solution
à 20◦C diffère d’environ 10% de celle à 25◦C.

Lorsque l’hypothèse d’une relation linéaire conductivité-température n’est pas
adéquate, un polynôme peut être appliqué pour améliorer la précision des résultats
calculés (figure 3.7).

Figure 3.7 – Représentation d’une compensation de température linéaire et non
linéaire (Barron et Ashton (2013) [9])

Cette figure montre que les deux formes de compensation, linéaire et non linéaire,
de la température donnent des valeurs de conductivité différente à la température de
référence, Tref , généralement égale à 25◦C. Il serait erroné de supposer que la com-
pensation non linéaire de la température nLF25◦C, donnerait des erreurs de mesure
plus justes que la compensation linéaire. Ce ne sera le cas que si la compensation de
la température prend en compte la variation de la conductivité de l’échantillon en
fonction de la température.

Le modèle non linéaire (EN 27888) est défini à partir des relations physiques
entre la conductivité électrique, les coefficients de diffusion et la viscosité de l’eau et
de leurs variations en fonction de la température. Il en résulte la relation :

σ25 = 1, 116×
[
(1−Ψ) + Ψ( νT

ν20
)κ
]
σT (3.30)

νT
ν20

= C1 + exp(C2 + C3
T + C4

) (3.31)
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Chapitre 3. Méthodes de mesure et suivi de la dissolution

avec ν la viscosité de la solution et T la température de la solution à laquelle les
mesurages ont été effectués [◦C]. Les valeurs des constantes Ψ, κ, C1, C2, C3 et C4

sont présentées dans le tableau ci-dessous :

Ψ 0,962144
κ 0,965078
C1 -0,198058
C2 -1,992186
C3 231,17628
C4 86,39123

Tableau 3.3 – Coefficients des expressions de la conductivité électrique et de la
viscosité de l’eau en fonction de la température

Cette relation définit une valeur du coefficient de compensation de la température
égale à 1, 116 pour une température de 20◦C et de 1, 428 pour 10◦C.

Des mesures d’étalonnage effectuées à 10◦C avec et sans compensation non li-
néaire de la température (figure 3.8) illustrent le fort impact de la température sur
les mesures si l’effet de celle-ci est négligé. Sans compensation de la température, la
courbe est translatée à gauche et la valeur de la conductivité à saturation passe de
2130 µS.cm−1 à 1572 µS.cm−1.

( / )C mol L

1000 20000
( / )µS cms

0,005

0,015

0,025

T = 15°C  (nLF 25°C)

T = 20°C  (nLF 25°C)

T = 25°C 

T = 10°C  (nLF 25°C)

T = 10°C  (sans compensation)

Figure 3.8 – Relation entre la concentration molaire de gypse dissout et la
conductivité électrique mesurée avec ou sans compensation de température non

linéaire (nLF 25◦C) : T=25, 20, 15 et 10◦C

Il est ainsi important d’avoir des mesures ramenées à la même référence afin
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d’avoir une bonne cohérence entre les concentrations déterminées à différentes tem-
pératures et ainsi associer les variations de conductivité électrique aux seules va-
riations de concentration de la solution qui elles peuvent être dépendantes de la
température.

Le calcul de la conductivité a été effectué à T = 20◦C à partir des résultats
des logiciels de calcul géochimique (CHESS et Aqion) et les différents coefficients
de compensation de température ont été appliqués aux valeurs expérimentales pour
comparer leur influence sur la conductivité.

3.2.2 Validation de l’étalonnage conductivité-concentration par mo-
délisation

L’étalonnage expérimental effectué à température contrôlée avec de l’eau pure
et du gypse de synthèse constitue des conditions idéales où les concentrations des
espèces en solution ne dépendent que des constantes d’équilibre thermodynamiques.
Aussi ces données expérimentales ont d’abord été utilisées pour évaluer l’influence
des constantes d’équilibre du gypse des différentes bases de données mentionnées
dans la section 3.2 et utilisables avec les logiciels de modélisation. Leurs valeurs
jouent indirectement sur la solubilité du gypse et la formation du complexe CaSO0

4
et donc sur la conductivité électrique calculée par une solution donnée. On rappellera
que la conductivité électrique sera fonction des contributions des ions porteurs de
charge en solution et que pour une quantité de gypse solubilisé, leur concentration
effective sera dépendante de celle du complexe CaSO0

4 formé à partir des produits
de dissociation du gypse.

En utilisant le logiciel CHESS, l’influence de la constante d’équilibre du com-
plexe CaSO0

4 sur la solubilité totale du gypse a été étudiée. Le calcul de la solubilité
du gypse dans l’eau pure à 25◦C avec et sans tenir compte de la formation du com-
plexe CaSO0

4 a été effectué avec chacune des bases thermodynamiques. Les résultats
obtenus (tableau 3.4) montrent que la formation du complexe CaSO0

4 induit une
augmentation importante de la solubilité du gypse par rapport à la seule prise en
compte d’une dissociation ionique quantifiée par le produit de solubilité. Cette aug-
mentation est d’environ 50% avec les bases WATEQ4F et THERMODDEM et de
32% avec la base EQ3/6. En l’absence du complexe CaSO◦4, la relation conductivité
électrique-concentration serait linéaire (figure 3.9).

La température influence le calcul de la conductivité électrique par l’intermé-
diaire de la variation des constantes thermodynamiques en fonction de la tempéra-
ture. Il en est de même avec les mesures expérimentales, mais celles-ci sont censées
être réduites par la compensation de température du conductimètre. Pour évaluer
l’effet de cette correction, il a été effectué un calcul de la conductivité électrique à
partir des résultats d’une modélisation CHESS effectuée à T= 20◦C avec la base
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Sans CaSO0
4

(mmol/L)
Avec CaSO0

4
(mmol/L)

Ecart

EQ3/6 12,78 16,84 32%
THERMODDEM 10,45 15,68 50%
WATEQ4F 11,03 16,26 47%

Tableau 3.4 – Comparaison de la solubilité du gypse avec et sans la formation du
complexe CaSO◦4 à 25◦C

Concentration en gypse ajoutée (mol/L)

( / )µS cms

0,004 0,008 0,012 0,016

1000

2000

0

4Avec CaSO

0

4Sans CaSO

0

4Avec CaSO

0

4Sans CaSO

0

Figure 3.9 – Évolution de la conductivité avec et sans prise en compte du
complexe CaSO◦4 (base THERMODDEM)

THERMODDEM. Puis, les différentes méthodes de compensation de la tempéra-
ture (voir section 3.2.1.2) à 25◦C ont été appliquées aux valeurs calculées afin de les
comparer aux valeurs expérimentales à 20◦C déjà compensées de l’effet de la tem-
pérature ont été appliquées. Leur comparaison permet ainsi d’apprécier l’influence
de la compensation sur la conductivité mesurée par rapport à la conductivité réelle
(figure 3.10).

Les valeurs de la conductivité à T=20◦C déterminées par la compensation non
linéaire sont les plus proches des valeurs expérimentales sur l’intervalle de saturation
relative avec un écart moyen de 4%.
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Concentration du gypse ajoutée (mol/L)

1000

2000

( / )µS cms

0,004 0,008 0,012 0,0160

0,191a =

0,02a =

nLF EN 27 888

mesures expérimentales

0,191a =

0,02a =

nLF EN 27 888

mesures expérimentales

Figure 3.10 – Comparaison entre les différentes méthodes de compensation de la
température sur la plage 0− 90% de saturation relative (base THERMODDEM,

T= 20◦C (nLF 25◦C))

3.2.2.1 Validation de la courbe d’étalonnage dans l’eau pure

Le calcul de la conductivité a été effectué à partir des résultats des logiciels Aqion
et CHESS et en appliquant les différentes formalismes présentés dans la section 3.2.
L’approche utilisée par défaut dans Aqion permet de comparer les résultats calculés
par les deux logiciels en utilisant les mêmes bases et le même formalisme. La base de
données thermodynamiques employée est alors WATEQ4F et le calcul de la conduc-
tivité utilise l’approche de Appelo (2017) [4] utilisant les coefficients de diffusion. Ce
calcul a été effectué de façon intégrée avec Aqion et avec un tableur en utilisant les
valeurs de concentration et d’activité calculées avec CHESS. La figure 3.11 montre
que dans la plage 0− 90% de saturation relative, les résultats avec les deux logiciels
sont identiques.

La conductivité électrique a aussi été calculée à partir des résultats de CHESS en
utilisant les méthodes de Pawlowicz (2008) et de McCleskey (2012), les valeurs obte-
nues proches de la saturation présentent de faibles différences (tableau 3.5). Cepen-
dant, le formalisme d’Appelo (2017), utilisant les coefficients de diffusion, présente
un moindre écart sur l’ensemble de la courbe par rapport aux valeurs expérimentales
(figure 3.12).

La figure 3.13 présente une comparaison des courbes de la conductivité électrique
en fonction de la concentration du gypse ajoutée dans de l’eau pure déterminées ex-
périmentalement à partir des données calculées à 20◦C et numériquement en utilisant
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Concentration en gypse ajoutée (mol/L)

1000

2000

( / )µS cms

0,004 0,008 0,012 0,0160

mesures expérimentalesmesures expérimentales

Aqion

CHESS

T = 20°C (nLF 25°C)

Figure 3.11 – Comparaison des conductivités électriques calculés avec Aqion et les
résultats de CHESS (base WATEQ4F - formalisme d’Appelo)

Conductivité à l’équilibre
(µS.cm−1)

Ecart avec la mesure
(%)

mesure expérimentale (20◦C) 2210 -
méthode Appelo (2017) 2182 1
méthode McCleskey (2012) 2170 2
méthode Pawlowicz (2008) 2265 2

Tableau 3.5 – Comparaison entre les différentes valeurs de la conductivité à
l’équilibre à T=20◦C (nLF 25◦C) avec différents formalismes

les bases de données WATEQ4F, EQ3/6 et THERMODDEM avec le logiciel CHESS.
La masse totale de gypse ajouté, 2, 4 g, correspond à une saturation effective de 90%
pour la température de 20◦C considérée.

Avec les constantes de la base EQ3/6, la conductivité électrique calculée est
beaucoup plus importante qu’avec les autres bases. Ceci traduit une concentration
en ions chargés, principalement Ca2+ et SO2−

4 trop importante par rapport à celle du
complexe CaSO0

4. Proche de la saturation, les valeurs de la conductivité déterminées
avec la base WATEQ4F sont les plus proches des valeurs expérimentales avec un
écart égal à 1%. Globalement, la base WATEQ4F permet d’obtenir les plus faibles
écarts, moins de 3%, entre les valeurs calculées de la conductivité et les valeurs
expérimentales sur l’ensemble de la courbe. Quelle que soit la base utilisée, l’évolution
de la conductivité électrique en fonction de la masse de gypse ajoutée se formalise
par un polynôme de degré 3 comme le traduisent les valeurs quasi-égales à l’unité du
coefficient de détermination. Ceci confirme la forme polynomiale de degré 3 utilisée
pour exprimer la relation expérimentale d’étalonnage (figure 3.5).
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Concentration du gypse ajoutée (mol/L)

( / )µS cms

0,004 0,008 0,012 0,0160

mesures expérimentalesmesures expérimentales

Appelo (2010)

Pawlowicz (2008)

T = 20°C (nLF 25°C)1000

2000

McCleskey (2012)

Figure 3.12 – Valeurs de la conductivité électrique calculées par différents
formalismes à partir des résultats de CHESS (base WATEQ4F, T= 20◦C (nLF

25◦C))

Concentration du gypse ajoutée (mol/L)

( / )µS cms

0,004 0,008 0,012 0,0160

T = 20°C (nLF 25°C)

1000

2000

WATEQ4F

mesures expérimentales

THERMODDEM

EQ3/6

Figure 3.13 – Variation de la conductivité avec différentes bases de données
géochimiques à 20◦C (nLF 25◦C)

L’influence de la température sur la constante thermodynamique du gypse et du
complexe CaSO0

4 dans la base WATEQ4F sont définies par des expressions analy-
tiques (équations 3.6 et 3.9) alors que CHESS utilise une relation polynomiale qui
passe par les points définis pour chaque température (tableau 3.2).

Pour un système simple eau pure et gypse en excès, une méthode permettant de
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Conductivité à l’équilibre
(µS.cm−1)

Ecart avec la mesure
(%)

mesure d’étalonnage 2210 -
WATEQ4F 2182 1
EQ3/6 2180 1
THERMODDEM 2101 5

Tableau 3.6 – Comparaison la conductivité à l’équilibre calculée avec les différentes
bases thermodynamiques et la mesure expérimentale à 20◦C (nLF 25◦C)

valider la base thermodynamique utilisée consiste à expliciter les expressions reliant
les valeurs de concentration et d’activité du calcium en solution avec un couple de
valeurs des constantes thermodynamiques du gypse Ks et du complexe CaSO0

4, Kf .
En considérant une solution non saturée en gypse, son indice de saturation, IS,

est définie par :

IS = 2log((Ca2+)
Ks

(3.32)

La concentration en ion Ca2+ est alors égale à :

(Ca2+) = 10−K
′
s

γ
(3.33)

Avec K
′
s = Ks − IS une pseudo constante d’équilibre. L’intervalle de sous-

saturation considéré est compris entre 0, 1% et 100%, soit IS variant de −3 à 0. Une
relation implicite entre le coefficient d’activité du calcium dans la solution, γ, et la
pseudo constante d’équilibre K ′s est définie en utilisant la formule de Davies :

log(γ) = −ξz2
i (
√
I

1 +
√
I
− 0, 3I) (3.34)

Avec ξ une constante ( 1,17
ln(10) ≈ 0, 508125). Pour le système considéré, zi = 2 et

l’expression de la force ionique I se réduit à :

I = 4[Ca2+] = 4× 10−K
′
s

γ
(3.35)

La figure 3.14 représente la relation entre le coefficient d’activité γ pour un
intervalle de variation de K ′s entre 4 et 8.

Cette courbe peut être formalisée analytiquement en utilisant une approximation
polynomiale de degré élevé. Du fait de l’apparente linéarité du début de la courbe en
échelle logarithmique, l’approximation retenue est la somme d’un polynôme de degré
2 de variable log(K′s) et d’un polynôme de degré 3 de variable K′s. Les valeurs des
coefficients sont regroupées dans le tableau 3.7. Cette relation polynomiale P(K′s)
permet de recalculer une valeur du coefficient d’activité du calcium avec une erreur
relative quasi-nulle, inférieure à 0, 005%, sur l’intervalle de variation considéré.
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0
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Pseudo constante d’équilibre

2+Ca
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Log (pseudo constante d’équilibre)

Figure 3.14 – Variation du coefficient d’activité du calcium en fonction de la
pseudo constante d’équilibre du gypse K ′s = Ks − IS (a : échelle linéaire, b :

échelle logarithmique)

Cte K′s K′2s K′3s Log(K′s) Log(K′s)2

60,1751653 -45,1708998 2,142768627 -0,080675075 0,00145669 232,596395

Tableau 3.7 – Coefficients de l’approximation polynomiale quantifiant la relation
entre le coefficient d’activité du calcium, γ, et la pseudo constante d’équilibre du

gypse K ′s = Ks − IS

Du fait que la constante ξ de la formule de Davies (équation 3.34) est indé-
pendante de la température, la relation déterminée 3.36 est applicable quelle que
soit la température. L’influence de la température sur l’équilibre du système eau
pure-gypse n’intervient que par la variation de la pseudo constante d’équilibre K′s.
Donc l’expression proposée permet de quantifier directement la concentration en ion
calcium pour une température donnée en l’écrivant sous la forme :

(Ca2+) = 10−K
′
s(T )

P (K ′s(T )) (3.36)

Pour évaluer la quantité totale de gypse dissout, il faut prendre en compte le
complexe CaSO0

4 dont la formation est définie par sa constante d’équilibre, Kf (voir
section 2.1). Son expression se réduit alors à :

(CaSO0
4) = 10−K

′
s(T )

10−Kf (T ) = 10(−K′s(T )+Kf (T )) (3.37)

La quantité globale de gypse solubilisé (mol/L) est quantifiée par la somme de
la concentration du calcium et du complexe CaSO0

4 dans la solution. Elle est égale
à :

(CaSO4, 2H2O) = 10(−K′s(T )+Kf (T )) + 10−K
′
s(T )

P (K ′s(T )) (3.38)

Cette formule a été utilisée pour calculer un essai de titration à une tempé-
rature de 20◦C, similaire à l’expérience d’étalonnage de la conductivité électrique
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consistant en un ajout progressif de gypse pur dans de l’eau pure jusqu’à satura-
tion en considérant des valeurs de la constante du gypse et du complexe CaSO0

4 des
différentes bases utilisées (tableau 3.2). Pour chaque base, les valeurs déterminées
par l’approximation ont été comparées à celles déterminées avec le logiciel CHESS.
La figure 3.15 présente l’erreur relative pour la concentration en Ca2+ et celle du
complexe CaSO0

4 en fonction de l’indice de saturation. La figure 3.15d montre les
résultats d’une base modifiée pour laquelle la valeur de la constante thermodyna-
mique du gypse a été augmentée de 0, 1 par rapport à celle de WATEQ4F. Elle n’a
pas une réelle signification physique mais elle a pour but de montrer la robustesse de
l’approximation définie. Les erreurs relatives des concentrations recalculées sont très
faibles. Ceci établit une détermination d’une courbe de titration du gypse dans l’eau
pure en utilisant les expressions 3.36 et 3.38 avec l’expression polynomiale proposée
P (Ks(T ) − IS) dès lors que les valeurs des constantes du gypse et du complexe
CaSO0

4 sont fixées.
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Figure 3.15 – Erreur relative des concentrations de l’ion calcium et du complexe
CaSO0

4 calculées avec l’approximation pour diverses valeurs de la constante
d’équilibre du gypse, Ks, et du complexe CaSO0

4, Kf , à 25◦C

En posant P (Ks(T )− IS) égal à γ(IS), on déduit des équations 3.36 et 3.38 une
relation reliant la concentration en ion calcium et la quantité de gypse solubilisé :

(Ca2+) =

√
1 + 4 [γ(IS)]2 10Ks(CaSO4, 2H2O)− 1

2 [γ(IS)]2 10Ks
(3.39)
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Il en est de même pour la concentration du complexe CaSO0
4 :

(CaSO0
4) =

1 + 2 [γ(IS)]2 10Ks(CaSO4, 2H2O)−
√

1 + 4 [γ(IS)]2 10Ks(CaSO4, 2H2O)
2 [γ(IS)]2 10Ks

(3.40)
Le calcul analytique de la conductivité en fonction de la concentration en ion

calcium dans la solution et de la température a été effectué avec l’approche basée
sur les coefficients de diffusion (équation 3.11). Les résultats déterminées à partir
des constantes d’équilibres du gypse et du complexe CaSO0

4 des bases WATEQ4F et
THERMODDEM sont très proches avec une différence maximale de 2%. Cependant,
les valeurs de la base WATEQ4F présentent une erreur moindre en proche saturation
(0, 8%) avec celles déterminées expérimentalement par étalonnage. Ainsi, cette base
est la plus adéquate pour simuler les données expérimentales à 25◦C avec Ks(gypse) =
10−4,58 (equation 3.6) et Kf(CaSO0

4) = 102,30 (equation 3.9).
Les expressions 3.39 et 3.40 permettent de calculer la solubilité du gypse en

fonction de la température dès lors que les relations Ks(gypse)(T) et Kf(CasO0
4)(T)

sont connues. L’évolution de la concentration à saturation dans la gamme 5− 40◦C
déterminée avec la base WATEQ4F (figure 3.16) concorde bien les concentrations à
saturation déterminées par les mesures d’étalonnage à 10, 15, 20 et 25◦C. Ces valeurs
sont très proches des valeurs de la solubilité trouvées dans la littérature (figure 2.3)
et elles s’ajustent au mieux avec un polynôme de degré 3 avec Cref exprimée en
mol.L−1 et T en Kelvin :

Cref = 1, 06× 10−3T − 1, 71× 10−6T 2 + 1, 54× 10−11T 3 − 0, 148 (3.41)

3.2.2.2 Validation de la courbe d’étalonnage dans l’eau courante

En raison de la présence initiale d’ions dans l’eau courante, dont certains com-
muns avec ceux issus de la dissociation du gypse, il convient avant d’effectuer la
même validation, de déterminer la composition initiale de l’eau courante et un état
d’équilibre initial géochimique avant l’ajout de masses de gypse pour calculer une
conductivité électrique correspondant à celles mesurées.

La composition chimique de l’eau courante de Fontainebleau a été déterminée à
partir d’une analyse d’eau réalisée par le laboratoire Chrono-environnement de l’uni-
versité de Bourgogne-Franche-Comté, à Besançon, et à partir des résultats publiés
de l’analyse de terrain effectuée en mars 2020 par la société des eaux au point de cap-
tage. L’analyse du laboratoire a porté sur 11 éléments présentés dans le tableau 3.8.
Pour obtenir un état d’équilibre initial stable, il a été procédé à quelques ajuste-
ments. Ainsi, pour utiliser le logiciel Aqion, l’alcalinité déterminée par l’analyse de
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275 285 295 305 315
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calcul analytique

mesure expérimentale

C (mmol/L)

T (Kelvin)

4 3 1 2-1,47 10 1,26 10 35,8 0,0034y x x x
- -

= × + × - +

8 3 3 21,54 10 1,71 10 1,06 0,0148y x x x
- -

= × - × + +

Figure 3.16 – Évolution de Cref en fonction de la température à partir des valeurs
calculées de la solubilité et comparaison avec les données expérimentales

terrain a été ajustée à la valeur de 4, 91 pour la température de 13◦C et à 4, 81 pour
la température de 25◦C. Sa composition chimique finale calculée est présentée dans
le tableau 3.8 pour les températures de 13◦ et 25◦C. Les valeurs de la conductivité
ont été calculées à partir des résultats de CHESS en utilisant les différentes bases de
données thermodynamique utilisées pour la validation des mesures expérimentales
dans l’eau pure (tableau 3.2).

La conductivité de l’eau courante mesurée avec le conductimètre avant le début
de l’essai d’étalonnage, 529µS.cm−1, est proche de la conductivité mesurée lors de
l’analyse au laboratoire (558µS.cm−1). Cependant, la composition de l’eau courante
de l’analyse au laboratoire n’est peut-être pas très représentative de celle prélevée
en raison de la précipitation potentielle d’une quantité de calcite présente dans la
solution. Cette incertitude a pour origine un biais du protocole d’analyse qui a été
identifié sur un premier lot d’échantillons. Ceux-ci ont été expédiés au laboratoire
dans des flacons, à priori étanches, et totalement remplis en procédant à la mise
en place du bouchon sous eau. Or, si pendant le transport ou la conservation des
échantillons au laboratoire, une précipitation de calcite a lieu, la masse correspon-
dante peut ne pas être prise en compte si l’analyse est seulement effectuée à partir
d’un prélèvement de la solution du flacon. De même, comme le flacon est totalement
rempli, il n’est pas possible de procéder à une récupération du précipité de calcite
par ajout d’acide pour acidifier la solution sans perte de la solution initiale.

La quantité de calcite précipitée est inconnue et il existe un fort écart pour la
valeur de sulfate (20, 8 mg.L−1 pour l’analyse au laboratoire et 34, 5 mg.L−1 pour
l’analyse de terrain) et des différences pour des ions inertes (chlorure, nitrates) qui
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3.2. Relation concentration-conductivité

peuvent justifier l’écart par rapport à la conductivité électrique initiale (570 µS.cm−1

pour l’analyse de terrain). Enfin, une perturbation due au gaz carbonique dans le
système peut également induire à une redistribution des espèces. En effet, le gaz
carbonique gazeux, CO2(g), présente plusieurs transformations possibles lors de sa
dissolution dans l’eau (CO2(aq) ; H2CO3 ; HCO−3 ; CO2−

3 ) qui affecte l’équilibre de la
calcite et sa préservation en solution.

Pour concilier ces différences et incertitudes liées à la calcite, il est possible de
considérer les valeurs de l’analyse au laboratoire, et celles de l’alcalinité et du calcium
de l’analyse de terrain, puis d’ajuster l’alcalinité et/ou la température pour obtenir
une composition initiale stable. La composition ainsi obtenue correspond à celle
d’une eau dite de composition synthétique. Elle est présentée dans le tableau 3.8.

T
[◦C]

σ

µS/cm
PCO2

HCO−3
mg/L

Cl−

mg/L

NO−3
mg/

SO−2
4

mg/L

Ca
mg/L

K
mg/L

Mg
mg/L

Na
mg/L

Eau
courante

25 558 0,006 275,7 17,1 21,2 21,4 93,86 2,09 4,08 8,51

Eau
de Fontainebleau

13 560 0,01 310 25,1 27,1 34,5 115,3 2,6 5,7 11,6
25 570 0,017 312 25,1 27,5 34,5 113 2,6 5,7 11,6

Eau
de comp. synth.

25 501 0,005 312 17,1 21,2 21,4 113 2,09 4,08 8,51

Tableau 3.8 – Composition de l’eau courante de Fontainebleau d’après une analyse
chimique au laboratoire et des analyses de terrain

Il subsiste des écarts entre les différentes analyses produites par le laboratoire et
celle de terrain. Outre la différence de prélèvement, leur origine peut être due à un
problème de qualité des mesures et notamment leur imprécision, jusqu’à quelques
pour cents. En effet, les concentrations en cations sont déterminées par spectrométrie
de masse (ICP-MS) capable de détecter les métaux et plusieurs non-métaux même
pour des concentrations très faibles. Cette technique est plus précise que la chroma-
tographie ionique employée pour la détermination des concentrations en anions qui
peut être affectée par des imprécisions suite aux dilutions préalables aux mesures,
comme par exemple dans le cas de sulfate. De plus, si les analyses sont effectuées à
la chaine, la sélectivité de la colonne peut être modifiée.

Une mesure de la concentration en CO2(g) dissout et de la pression partielle PCO2

de l’eau courante a été effectuée au laboratoire CatLab gaz-eau-roche à l’Ineris à
Verneuil-en-Halatte . La valeur de PCO2 déterminée, 0, 006 atm, est conforme à celle
calculée par le logiciel CHESS. Cette valeur est supérieure à la PCO2 atmosphérique
qui est autour de 0, 0004 atm. Cette différence est indicatrice de la direction du flux
gazeux ouvert sur l’atmosphère contenant de l’eau courante : de l’eau vers l’air.
Dans les aquifères, la valeur de PCO2 est souvent plus élevée, autour de 0, 01 atm
(tableau 3.8).

Le pH de l’eau courante a été mesuré au laboratoire. Sa valeur, pH= 7, 6, est
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Chapitre 3. Méthodes de mesure et suivi de la dissolution

conforme à celle obtenue par modélisation CHESS. Cette grandeur est fortement
conditionnée par l’équilibre de la calcite qui implique des variations liées entre le
pH, l’alcalinité et la pression partielle de CO2 suivant la relation :

augmentation pH→ augmentation alcalinité→ diminution CO2

Pour étudier l’évolution de la conductivité électrique suite à des ajouts de masse
de gypse dans de l’eau courante, il convient de déterminer une composition initiale
stable aux conditions de la mesure (T= 20◦C avec compensation non linéaire de la
température nLF 25◦C et un système ouvert ou semi-ouvert). Ceci a été effectué
en considérant différentes compositions initiales stables et en calculant selon le for-
malisme des coefficients de diffusion l’évolution de la conductivité en fonction de la
masse de gypse solubilisé à partir des résultats du logiciel CHESS. Par comparai-
son avec les données expérimentales, on se propose de déterminer la composition
chimique de l’eau courante la plus proche de celle employée dans les expériences
d’étalonnage.

Concentration du gypse ajoutée (mol/L)

( / )µS cms

0,004 0,008 0,012 0,0160

T = 20°C (nLF 25°C) 
1000

2000

eau de composition synthétique

mesures expérimentales

eau courante

eau de Fontainebleau 

base THERMODDEM

Figure 3.17 – Variation de la conductivité en fonction de la masse de gypse
ajoutée avec différentes compositions initiale de l’eau courante (THERMODDEM,

T=20◦C (nLF 25◦C))

La figure 3.17 montre que les courbes correspondant aux compositions de l’eau
courante et de l’eau de composition synthétique sont beaucoup plus proches, dans la
plage 0−90% de saturation relative, de la courbe expérimentale que les autres com-
positions. Une comparaison des valeurs de la conductivité initiale et à l’équilibre
calculées avec les valeurs expérimentales en fonction des différentes compositions
chimiques a été effectuée (tableau 3.9). La valeur initiale qui a l’écart le plus faible
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3.2. Relation concentration-conductivité

correspond à l’analyse de laboratoire de l’eau courante. Tandis que pour les valeurs
à saturation, l’écart minimum correspond à l’eau de composition synthétique. En
synthétisant les comparaisons des courbes d’évolution et des valeurs initiales et fi-
nales de la conductivité électrique, il a été choisi la composition de l’eau courante
(ligne 1 du tableau 3.8) pour la suite de l’analyse de l’étalonnage par modélisation.

σinitiale
(µS.cm−1)

Ecart
(%)

σfinale
(µS.cm−1)

Ecart
(%)

Mesures d’étalonnage 529 - 2430 -
Eau courante 534 0,93 2390 1,6
Eau de Fontainebleau
(analyse de terrain)

652 18 2458 1

Eau de composition synthétique 600 12 2419 0,4

Tableau 3.9 – Comparaison des différentes valeurs de la conductivité initiale et à
l’équilibre en fonction de la composition chimique initiale de l’eau courante

(T= 20◦C, base THERMODDEM)

Pour de l’eau courante et à la température de 20◦C, l’évolution de la conductivité
électrique en fonction de la base de données thermodynamiques utilisée (WATEQ4F
et THERMODDEM) est présentée dans la figure 3.18.

Concentration du gypse ajoutée (mol/L)

( / )µS cms

0,004 0,008 0,012 0,0160

T = 20°C (nLF 25°C) 

1000

2000

WATEQ4F

mesures expérimentales

THERMODDEM

Figure 3.18 – Calcul de la conductivité avec différentes bases de données
géochimiques à 20◦C (nLF 25◦C)

Une bonne approximation de la courbe d’étalonnage expérimentale est observée
avec les deux bases avec un écart d’environ 0, 2% pour la valeur de conductivité
initiale. Le calcul avec la base WATEQ4F donne la meilleure corrélation avec la
courbe d’étalonnage avec un écart moindre que 1% sur l’intervalle de saturation
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Chapitre 3. Méthodes de mesure et suivi de la dissolution

relative 0− 90% et de 1% au voisinage de la saturation.
Au-delà de ces écarts, on notera aussi la confirmation que l’évolution de la

conductivité varie suivant un polynôme de degré 3 en fonction de la masse de gypse
ajouté, ce qui valide la forme de l’expression analytique caractérisant les valeurs
expérimentales. Il n’a pas été cherché à affiner la base thermodynamique, car il n’y
pas lieu de remettre en cause les valeurs caractérisant les équilibres liées à la calcite ;
les écarts résiduels observés doivent être attribués à l’incertitude de la composition
initiale et des conditions expérimentales, en particulier les conditions d’échange avec
l’atmosphère.

La validation de ces relations d’étalonnage a permis de fixer les valeurs des
constantes d’équilibre du gypse et du complexe CaSO0

4 et leur dépendance avec
la température dans le domaine 5 − 25◦C. L’exploitation de mesures de conduc-
tivités électriques s’effectuera en les transformant en mesures de concentration de
gypse dissout avec les relations d’étalonnage polynomiales d’ordre 3 établies (voir
section 3.2.1).

3.3 Synthèse

La quantification de l’évolution de la mise en solution du gypse dans la solution
repose sur le suivi en continu de la conductivité électrique. L’enregistrement des
mesures fournit un signal continu qui peut être dérivé pour déterminer l’évolution
du taux de dissolution en fonction du temps ou de la concentration courante.

Une relation d’étalonnage entre la concentration molaire de gypse dissout et la
conductivité électrique a été déterminée expérimentalement pour différentes tempé-
rature (10, 15, 20 et 25◦C), avec de l’eau pure et de l’eau courante. Les mesures
traduisent une relation non linéaire et s’ajustent au mieux avec un polynôme de
degré 3. Les expressions déterminées pour chaque température seront utilisés pour
convertir les mesures de la conductivité en concentration avant de procéder à la
quantification des paramètres du modèle cinétique de la dissolution.

Pour valider ces relations d’étalonnage, un calcul numérique de la conductivité
électrique a été effectué avec deux logiciels de modélisation hydrogéochimique, Aqion
Pro et CHESS, qui se différencient par leur méthode de calcul et leur base thermo-
dynamique. Quelles que soient les conditions initiales de la solution, les résultats
confirment l’évolution de la conductivité électrique en fonction de la masse du gypse
ajoutée sous la forme d’un polynôme de degré 3. Globalement, le calcul numérique en
utilisant le formalisme d’Appelo (2017) [4], basée sur les coefficients de diffusion, et
la base thermodynamique WATEQ4F permet d’obtenir l’ajustement le plus proche
par rapport aux valeurs expérimentales.

En considérant une pseudo constante d’équilibre du gypse, K′s = Ks − IS, et
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3.3. Synthèse

la constante d’équilibre du complexe CaSO0
4, Kf , nous avons déterminé par une

approche analytique, basée sur la formule de Davies des activités, pour calculer di-
rectement les expressions de la concentration en ion calcium et la quantité du gypse
solubilisé dans un système eau pure-gypse à une température donnée (équations 3.36
et 3.38). Cette approche analytique permet de déterminer l’évolution de la concen-
tration en calcium et sulfate en fonction de la quantité de gypse dissout dans l’eau
pure dès lors que les constantes d’équilibre du gypse et du complexe CaSO0

4 sont
fixées.

Ce formalisme permet aussi de tracer directement une courbe de la solubilité du
gypse dans l’eau pure en fonction de la température (figure 3.16) à partir des rela-
tions exprimant la dépendance des constantes d’équilibre du gypse et du complexe
CaSO0

4 avec la température. En utilisant les expressions de la base thermodyna-
mique WATEQ4F, la courbe obtenue concorde bien avec les valeurs de la solubilité
déduites de nos mesures d’étalonnage et avec celles de l’étude bibliographique [114].
Cette similitude traduit d’une part la cohérence de la base thermodynamique WA-
TEQ4F qui sera ultérieurement utilisée et d’autre part la validation des expressions
établies pour le calcul direct des activités des ions calcium et sulfate du système eau
pure-gypse.
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Chapitre 4

Détermination des paramètres
de la loi cinétique de dissolution

Ce chapitre présente une détermination expérimentale des paramètres de la loi
cinétique de dissolution des différents faciès de gypse présentés dans le chapitre 1
à partir du suivi de l’évolution de la conductivité électrique de la solution et leur
dépendance aux conditions in situ, propres d’une part à la chimie des eaux souter-
raines et d’autre part à la nature de la roche. Pour la phase fluide, celles-ci ont été
réduites à la température et sa composition. Pour la roche, nous avons considéré
la texture, la porosité et la minéralogie du faciès ainsi que la rugosité de la surface
exposée à la dissolution, elle-même caractéristique du faciès.

Cette évaluation des paramètres s’appuie sur le calcul du flux massique d’un
disque tournant dans un solvant, dont l’axe de rotation est perpendiculaire à la
surface plane et qui tourne à la vitesse constante angulaire ω. Les premiers tra-
vaux consacrés à l’étude hydrodynamique d’un tel système ont été présentés par von
Kármán en 1921 [132] et Cochran en 1934 [28]. Ils ont considéré l’écoulement d’un
fluide visqueux incompressible généré par un disque infini en rotation et développé
des expressions analytiques du champ de vitesse du liquide. Ces expressions ont été
utilisées en électrochimie hydrodynamique par Levich en 1962 [83] pour établir une
expression analytique du courant traversant une solution à partir d’une électrode im-
mergée en rotation, en corrélant la vitesse de rotation de l’électrode avec l’épaisseur
de la couche limite, le coefficient de diffusion et la viscosité du fluide. Par la suite,
de nombreuses études électrochimiques ont permis d’améliorer ces expressions [100].

Le frottement au niveau d’un disque en rotation assure un transfert de force de
cisaillement vers le liquide et la vitesse dans le fluide varie en fonction de la distance
par rapport au disque [111]. On distingue généralement deux zones sur la surface
en rotation : une zone centrale (la zone de rotation), dans laquelle le fluide subit
essentiellement la force centrifuge et qui est entraîné loin du noyau du disque, et une
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zone extérieure dans laquelle le fluide amené au bord du disque par le frottement
interne et la rotation est ejecté de la surface du disque [98]. Globalement, il en
résulte, au niveau de la surface, un flux régulier du centre vers sa périphérie (voir
figure 4.1).

Figure 4.1 – Représentation du sens d’écoulement à la surface d’un disque rotatif :
a) vue en plan ; b) vue latérale. Photo de Levich(1962) [83]

Du fait de l’adhésion, les molécules du liquide sont fixes à l’interface solide-solvant
et les solutés diffusent vers la phase aqueuse au travers d’une couche limite de na-
ture laminaire enveloppant le solide. L’influence de la dissolution sur l’écoulement
macroscopique (advection) peut être représentée sous la forme d’un flux de solutés à
partir de la surface de cette couche limite dans laquelle sont transportés les produits
de dissociation depuis la surface minérale jusqu’à l’interface de la couche limite avec
l’écoulement macroscopique. L’évaluation de ce transport est complexe en raison
des forts gradients de vitesse générés par les effets de viscosité et des dimensions
caractéristiques de la rugosité de la surface minérale vis-à-vis de son épaisseur. Dans
le cas d’une couche limite laminaire pour laquelle les vitesses sont parallèles à la
surface minérale, le transport des solutés suivant la normale à la direction d’écoule-
ment peut se réduire à un phénomène de transport par diffusion, ce qui implique de
négliger l’advection et la dispersion dans la couche limite. Cette approche permet
une quantification du transport dans la couche limite à partir d’une identification de
l’épaisseur de cette couche limite dite de diffusion δ lors d’expériences des disques
tournants. Cette quantité est contrôlée par la vitesse de rotation et elle ne dépend
pas des dimensions du disque [10, 31, 52]. Son épaisseur peut être calculée selon
l’équation suivante proposée par Levich (1962) [83] :

δ = 1, 61D1/3ϑ
1/6ω−

1/2 (4.1)

Avec D le coefficient de diffusion (m2.s−1), ω la vitesse de rotation (rad.s−1) et
ϑ la viscosité cinématique (m2.s−1). Dans cette configuration et les hypothèses qui
sont faites, la variation de concentration permet de quantifier le transport dans la
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couche limite permettant la détermination de la cinétique de dissociation à partir
de la mesure du taux de dissolution effectif ou de quantifier ce dernier à partir de la
cinétique de dissociation sous réserve d’une quantification du taux lié à la réaction de
transport. Suivant la théorie de Levich [83], l’évolution du coefficient du transport en
fonction de la vitesse de rotation se caractérise par un exposant 0, 5 selon l’équation
suivante :

kt = 0, 62CrefD
2/3ϑ−

1/6ω
1/2 (4.2)

Avec Cref la concentration de la solution en roche dissoute à la limite de la solu-
bilité. La quantification du taux de dissolution effectif peut être exacte, c’est-à-dire
prenant en compte la rugosité de la surface minérale, les effets de la viscosité et
l’ensemble des mécanismes de transport. Elle peut aussi être globale caractéristique
d’une cinétique "mixte" transport-réaction de surface en imposant des conditions
d’équivalence, c’est-à-dire des conditions définissant un taux de dissolution effectif
à la limite du domaine d’écoulement macroscopique identique au taux de dissolu-
tion réel. Ces conditions d’équivalence peuvent conduire à imposer le mécanisme de
transport et/ou l’épaisseur de la couche. Dans ce dernier cas, ceci revient à définir
une couche de transport dont la physique et l’extension sont différentes de celle de la
couche limite uniquement définie par l’écoulement macroscopique et la géométrie de
la surface minérale et qui permet de déterminer une constante de vitesse de réaction
empirique k pour chaque échantillon fonction de la réaction de surface et du transfert
de masse à partir des lois décrites dans la section 2.2.1. Cette constante, k, différente
de la constante de dissociation, ks, englobe toutes les interactions solution-minéral
et sa valeur varie de plusieurs ordres de grandeur selon la solubilité du minéral
considéré.

Ainsi, la méthode des disques tournants est performante pour quantifier la vi-
tesse de dissolution d’un gypse minéral dans une solution de concentration donnée
sous des conditions hydrodynamiques connues. Cependant, cette méthode présente
aussi quelques lacunes. La détermination du taux de dissolution en fonction de la
saturation est très longue en raison du grand nombre d’expériences à conduire et
du temps lié à la préparation des échantillons. De plus, pour les mesures proches
de l’équilibre, c’est-à-dire supérieures à 0, 9Cref , celles-ci présentent une faible pré-
cision étant donné que le taux de dissolution devient extrêmement faible. Enfin, la
surface géométrique initiale, lisse et polie, peut présenter des irrégularités, des pores
et des fissures pouvant aller de quelques nanomètres (nm) à plus de > 50 µm pour
des macropores. Ces défauts initiaux de la surface peuvent être considérablement
amplifiés par la dissolution et la nature de l’écoulement de la solution et ainsi modi-
fier la surface. Par rapport à une surface plane idéalement lisse, le fluide en contact
avec une surface réelle présentant des pores profonds densément répartis occupera
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un volume plus important. Il en est de même si elle présente des rayures créées par
le polissage. En pratique, ces effets sont négligés et la surface géométrique plane est
toujours utilisée lors de l’interprétation. Une autre difficulté expérimentale concerne
la détermination des taux de dissolution à fortes vitesses de rotation (au-delà de 200
tr.min−1). Celles-ci engendrent des écoulements turbulents et instables en raison des
interactions de l’écoulement centrifuge au niveau du disque et de celui généré par la
rotation du porte-échantillon avec les parois du récipient. Ceci est particulièrement
le cas lorsque le volume disponible de la solution en contact est limité.

Une expérience conventionnelle de disque tournant [62] consiste à déterminer le
taux de dissolution à partir de l’évolution de la conductivité d’une solution initiale
sous-saturée sur une durée bien définie. Cette méthode néglige toute influence de la
rugosité naturelle et donc permet de déterminer kt et l’ordre de la réaction de dis-
sociation n. Par contre si on considère une rugosité initiale ou acquise, le transport
devient très dominant d’où des valeurs de n proches de 1. Cette méthode présente
aussi une incertitude liée à la mesure de la conductivité initiale et pendant les pre-
miers instants de la mise en contact ainsi qu’aux écarts de température entre le
disque et la solution.

Pour lever ces sources d’incertitude, nous avons choisi d’effectuer des expériences
des disques tournants non conventionnelles qui permettent de suivre l’évolution
"quasi-continue" de la conductivité sur une plus longue période de temps, et ce
jusqu’à atteindre la saturation. Pour chaque échantillon, les paramètres, k et n,
de la loi cinétique de dissolution ont été déterminés. A partir de l’analyse de leur
variation en fonction de la rugosité et de la texture spécifique de chaque échan-
tillon, les paramètres d’une loi cinétique plus représentatives des conditions in situ
peuvent être ainsi définis. S’appliquant à un large domaine de concentration, ceux-
ci correspondraient mieux à des conditions in-situ consécutives à des perturbations
hydrogéologiques, naturelles (bordures de gisement, infiltration, drainance) ou an-
thropiques (rabattement de nappe, pompage ou influence d’un ouvrage souterrain).
Il n’a pas été cherché à déterminer l’extension et les mécanismes de la couche de
transport équivalente. Il sera considéré qu’elle est dominée par la diffusion et qu’elle
présente des variations d’épaisseur qualitatives identiques à celle de la couche limite
de l’écoulement. De ce fait elle sera dénommée couche limite dans la suite de ce
mémoire.

Cette analyse a été complétée en considérant les résultats d’essais en batch qui
permettent une évaluation plus fine de la cinétique lorsque la solution est proche de
l’équilibre. Ceci correspondrait à l’échelle in situ à un écoulement lent d’un fluide
interstitiel proche de la saturation qui circule dans une formation géologique avant
une perturbation hydrogéologique. En reprenant le protocole décrit par Jeschke et
al. en 2001 [62], cette méthode nous a permis de vérifier s’il y a un changement de
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cinétique en proche saturation pour les différents faciès de gypse provenant de la
zone d’étude et d’évaluer l’influence de la minéralogie de ces gypses sur les taux de
dissolution. Dans ce protocole, la plus grande source d’incertitude pour la caractéri-
sation des taux de dissolution est la surface effective de contact, A, de l’équation 3.1.
En effet, l’essai en batch utilise des particules broyées ayant une certaine distribution
granulométrique et l’estimation de la surface géométrique repose sur la forme des
particules dont seule une taille équivalente est connue. La morphologie de chaque
particule est inconnue. La différence du coefficient de dissolution déterminé avec les
expériences des disques tournants et en batch peut atteindre un facteur de 3 à 4 [59].
La valeur du taux de dissolution elle-même peut être doublée si on considère que
la forme des particules est cubique ou sphérique. En comparaison, toutes les autres
erreurs (contrôle de la température, durée de l’essai ...) ont une influence beaucoup
plus faible sur la détermination du taux de dissolution.

Les procédures expérimentales, le programme expérimental et l’interprétation
des mesures sont présentés ci-après et les valeurs déterminées seront comparés à
celles de la littérature et reliées aux caractéristiques des différents faciès de gypse
étudiés.

4.1 Notions de base et conséquences expérimentales de
la cinétique "mixte"

Le principe de la cinétique mixte est importante tant pour l’expérience des
disques tournants que pour celle en batch. Le taux effectif de dissolution du gypse
τ décrit par l’équation 2.14. Il en découle :

ks(1−
Cs
Cref

)n = kt(
Cs − Cb
Cref

) (4.3)

Pour le cas linéaire (n = 1), cette équation peut être résolue analytiquement
comme suit :

τ = kskt
ks + kt

(1− Cb
Cref

) = k(1− Cb
Cref

) (4.4)

avec k le coefficient de dissolution global.
Pour un ordre de la cinétique supérieur à 1, l’équation 4.3 ne peut être résolue

que numériquement ou graphiquement. Jeschke et al. (2001) [62] ont réalisé une
représentation graphique de la cinétique mixte pour n= 2 (figure 4.2). La solution
graphique du taux de dissolution, τ , est déterminée par l’intersection de la ligne
continue, qui correspond au taux de dissolution τd (équation 2.12) en fonction de
la concentration des espèces dissoutes à la surface, Cs, (normalisés) et les lignes en
pointillés qui représentent les taux de diffusion τt (équation 2.13b) pour différents Cb
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et kt. Un changement de Cb entraine un déplacement parallèle des lignes pointillées
de la ligne a à la ligne b (pente kt = 1). Ainsi, pour une cinétique de dissociation
donnée, le taux de dissolution global, τ , explore la courbe continue lorsque la concen-
tration et la constante du transport diffusif, kt, liée à l’épaisseur de la couche limite
varient.

Figure 4.2 – Représentation graphique de la cinétique mixte : la ligne continue
représente schématiquement les taux de dissociation, τd, en fonction de Cs et les
lignes en pointillées a, b et c représentent les taux de diffusion, τt, en fonction de
Cb. Sur la figure R désigne le taux de dissolution total et Ceq la concentration

d’équilibre (d’après Jeschke et al. (2001) [62])

Pour évaluer la dissolution naturelle d’un faciès de gypse à partir de la ciné-
tique du dissociation du minéral caractérisé par une cinétique de dissociation simple
ou double (voir section 2.2.1), il convient d’évaluer le transport diffusif et surtout
l’épaisseur de la couche limite qui dépend de la vitesse du fluide, qui est faible à très
faible en conditions in-situ, hors influence anthropique.

Avec l’expérience des disques tournants, l’épaisseur de la couche limite de dif-
fusion est modifiée en utilisant différentes vitesses de rotation. Il en résulte une
modification de la constante du transport, kt. La représentation graphique de la ci-
nétique mixte effectuée par Jeschke et al. (2001) (figure 4.2) illuste la variation de la
pente de kt avec Cb = 0. Cette expérience permet de quantifier le transport diffusif
dans le cas d’une surface parfaitement plane et sans tenir compte de la rugosité
acquise par la surface par dissolution. Ce paramètre a été longuement étudiée et
est supposé connu mais le but de notre étude consiste à quantifier le coefficient de
dissolution en incluant les conditions de transport et de rugosité d’une surface de
dissolution in-situ. Une caractérisation directe de cette rugosité étant très complexe,
nous avons effectué une quantification globale du coefficient de dissolution avec une
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expérience non conventionnelle de disques tournants.
Avec les essais en batch, la constante du transport kt est constante (donnée

par les conditions expérimentales) et la concentration Cb de la solution augmente
pendant l’expérience (figure 4.2). Jeschke et al. (2001) [62] ont défini une double
cinétique avec ces essais (équations 2.15a et 2.15b) avec deux régimes de dissolution
différentes. Loin de la saturation, le taux de dissolution est une superposition du
taux de dissociation et du taux de transport (cinétique mixte) et les constantes de
dissolution ks1 et kt sont trouvées peu différentes. Proche de la saturation, le taux de
dissolution devient contrôlé par la dissociation. Ce processus entièrement contrôlé
en surface signifie que les ions sont transportés dans la solution à travers la couche
limite de diffusion après leur formation à la surface (Cs ≈ Cb). L’équation 4.3 peut
être approchée comme suit :

τ = ks2(1− Cb
Cref

)n (4.5)

4.2 Utilisation des disques tournants

La figure 4.3 présente le schéma de principe du dispositif expérimental de la
méthode des disques tournants utilisé dans la présente étude. Le disque de gypse
employé d’un diamètre 50 mm est initialement poli avec soin en utilisant des disques
abrasifs de P400 à P2400 (grains/cm2) avec une lubrification à l’alcool isopropyl
pour éviter un endommagement de la surface par dissolution. Ce processus assure
une surface lisse du disque sans irrégularités visibles à l’œil nu [18]. Le disque est
serti avec de la paraffine dans un porte-échantillon en plexiglas afin que seule la
basale du disque soit exposée à la dissolution. L’ensemble porte-échantillon-disque
est fixé sur un agitateur rotatif tournant à une vitesse constante. La surface du
disque est maintenue centrée à environ 2 cm en dessous de la surface d’un cristal-
lisoir en acier inoxydable contenant 300 ml d’eau ultra pure (σ ≈ 2 µS/cm), d’eau
courante du réseau de distribution de Fontainebleau ou d’une solution dont la satu-
ration en gypse est connue. Un bain-marie maintient le dispositif à une température
constante et un couvercle en silicone permet de limiter l’évaporation de la solution
et de conserver la masse du solvant. Ce couvercle comporte deux orifices permettant
l’insertion de l’axe du moteur de rotation et de la sonde de conductivité. Avant de
commencer l’expérience, l’ensemble porte-échantillon-disque est enveloppé dans un
film imperméable et immergé dans le bain-marie à température constante pendant
une heure afin d’avoir un écart réduit de température entre le disque et la solution
au début des mesures et que l’ensemble disque porte-échantillon ne modifie pas la
température de la solution.

Les mesures de la conductivité de la solution ont été enregistrées à intervalles
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Figure 4.3 – Schéma de principe du dispositif expérimental de disque tournant

de temps constants jusqu’à ce que la concentration à saturation soit atteinte. Plu-
sieurs expériences ont été réalisées pour chaque faciès de gypse (voir section 1.3) à
différentes vitesses de rotation afin de quantifier le taux de dissolution effectif en
fonction de la variation des caractéristiques de la couche limite. Comme la surface
du disque évolue avec la dissolution, les conditions hydrodynamiques ne sont plus
uniformes et stables et seul un taux global dissolution peut être évalué. L’évolution
de la perte de masse de l’échantillon est apparue proportionnelle à la vitesse de ro-
tation, autrement dit, liée à la surface apparente de l’échantillon par unité de temps.
Les mesures ont aussi été interprétées classiquement, c’est-à-dire en considérant la
racine carrée de la vitesse de rotation.

Pour que la mesure de la conductivité électrique σ soit représentative de la
concentration de la solution au voisinage du disque, il est nécessaire qu’une agita-
tion homogénéise la concentration de la solution. Cette agitation est induite par la
rotation du disque et les concentrations de la solution sont exploitées à partir de la
relation concentration-conductivité de la courbe d’étalonnage (voir section 3.2).

Des expériences complémentaires de solubilité ont été réalisées afin d’évaluer
l’état de saturation de la solution à la fin de chaque expérience de disque tournant.
La procédure expérimentale consiste à placer des fragments de chaque échantillon de
gypse testé dans un flacon fermé de 25 ml contenant de l’eau pure. Pour s’assurer de
la saturation de la solution du flacon, chaque flacon de référence a été agité pendant
24 heures puis conservé dans le bain-marie. La conductivité de chaque solution a
été mesurée à plusieurs reprises avant et après décantation à T = 15 et 20◦C. Ces
mesures ont été utilisées pour définir la valeur de la concentration à saturation, ou
plutôt de celle de la concentration de référence, lors des interprétations.

L’étude expérimentale réalisée a été conduite avec un faciès de gypse saccharoïde
de référence (saccharoïde I) et 6 faciès de gypse prélevés des carottes de forage ex-
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ploratoire du projet Grand Paris Express (figure 1.3). Les mesures de la conductivité
ont été enregistrés à 6 vitesses de rotation (30, 50, 80, 100, 150 et 200 tr.min−1) et
à la température de 15◦C, proche de celle in situ, et parfois celle de 20◦C. Ces essais
ont été répétés 2 et parfois 4 fois afin d’atténuer l’effet des erreurs aléatoires de me-
sures ou d’hétérogénéités mise en évidence par la dissolution. D’autres essais ont été
effectués à une température plus faible (T=10◦C) mais les résultats déduits de ces
mesures ont présenté de fortes erreurs en raison de la durée de l’essai extrêmement
longue, plus de 5 jours, ce qui rend difficile de préserver les conditions hydrodyna-
miques constantes et uniformes du système et qui engendre une forte incertitude sur
la concentration à saturation. Pour cette raison et parce qu’ils n’ont pas été acquis
pour l’ensemble des faciès et ces valeurs ne seront pas incluses dans l’analyse.

4.2.1 Méthodes d’analyses et d’interprétation des données

L’acquisition des données de la conductivité électrique de la solution de C = 0
à C = Cref par la méthode des disques tournants et la connaissance de la surface
du disque A et du volume V de la solution permet de déterminer le coefficient de
dissolution global, k, exprimé en mol.m−2.s−1 (ou en g.m−2.s−1 ou la vitesse de
récession en m.s−1) et l’ordre de la loi cinétique n (équation 3.20). Ceci a été réalisé
par deux méthodes d’interprétation différentes : une globale et une locale.

La méthode d’interprétation globale consiste à ajuster les données expérimentales
à la courbe théorique d’évolution de la conductivité en fonction du temps en utilisant
une régression linéaire au sens des moindres carrés. Cette méthode d’interprétation
utilise la solution analytique de la conductivité obtenue à partir de l’équation dif-
férentielle de la dissolution (équation 3.20). Un offset de temps tfix a été introduit
dans les conditions limites pour prendre en compte les incertitudes sur les conditions
initiales lorsque la concentration n’est pas bien homogénéisée. Pour une valeur de
conductivité donnée, tfix permet d’utiliser, comme point d’ajustement initial, une
valeur de faible concentration, Crel, au lieu de la première mesure. L’expression de
cette solution est la suivante :

tfix = 1− (1− Crel)n−1

χ(n− 1)(1− Crel)n−1 (4.6)

Cth(t) = Cref [1− ( 1
1 + (t+ tfix)(n− 1)χ)1/n− 1] (4.7)

Un exemple d’ajustement des mesures de conductivité en fonction du temps dans
une expérience des disques tournants est présenté sur la figure 4.4. Cette méthode
donne un très bon ajustement, avec des écarts inférieurs à 0, 2 mmol.L−1 ce qui
correspond à 3% de l’erreur relative maximale.
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Figure 4.4 – Évolution de la conductivité en fonction du temps pour le gypse
albastroïde (ω = 100 tr.min−1 ; T=15◦C). L’ajustement global conduit à k = 0, 165

mmol.m−2.s−1 (28, 28 mg.m−2.s−1) et n = 1, 05

La deuxième méthode d’interprétation consiste à obtenir les valeurs des coeffi-
cients de dissolution et l’ordre de la loi cinétique à partir de la dérivée temporelle de
la concentration à différents instants suivant l’équation 3.20. Pour un temps donné,
un ajustement parabolique local est effectué avec les mesures de la conductivité élec-
trique afin de déterminer les coefficients d’une fonction polynomiale du second degré
sur un intervalle centré sur le temps considéré. Ensuite, chaque valeur de la tangente
à la courbe parabolique est assignée à celle de la dérivée de la conductivité et par la
suite à la vitesse de dissolution, dC/dt. L’amplitude de l’intervalle de temps utilisé
pour effectuer l’ajustement parabolique augmente en fonction du temps afin de ré-
duire l’influence des oscillations parasites des mesures et d’améliorer la résolution.
Une régression linéaire dans un repère log − log du taux de dissolution dCrel/dt

en fonction de (1 − Crel) permet de déterminer les paramètres de la loi cinétique
(figure 4.5). Il est à noter que l’utilisation d’un faible nombre de points au voisinage
de l’équilibre est liée à une moindre résolution de la mesure pour des conductivités
supérieures à 2 mS/cm.

L’interprétation par les deux méthodes a fourni quasiment les mêmes résultats à
10−2 près. Ainsi, dans le cas du gypse albastroïde et pour une vitesse de rotation de
100 tr.min−1 et à une température de 15◦C, l’interprétation utilisant un ajustement
global a fourni k = 0, 165 mmol.m−2.s−1 (28, 28 mg.m−2.s−1) et n = 1, 05, tandis que
celle utilisant un ajustement de la dérivée a fourni k = 0, 16 mmol.m−2.s−1 (29, 35
mg.m−2.s−1) et n = 1, 03. Cependant la méthode globale présente une plus grande
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Figure 4.5 – Évolution de la conductivité en fonction du temps pour le gypse
albastroïde (ω = 100 tr.min−1 ; T=15◦C). La méthode d’interprétation par un
ajustement de la dérivée donne k = 0, 16 mmol.m−2.s−1 (29, 35 mg.m−2.s−1) et

n = 1, 03

souplesse, puisque la détermination de Cref peut être incluse dans la procédure de
minimisation et qu’elle permet d’éliminer en partie l’incertitude sur le temps initial
et les premières mesures en y incluant le paramètre tfix. La méthode locale présente
une très forte sensibilité aux temps court et aux temps longs en plus de celle liée à
la valeur Cref . Cette sensibilité a souvent réduit l’interprétation aux concentrations
relatives comprises entre 5% et 90%, ce qui peut masquer un défaut de mesure ou
un comportement spécifique en proche saturation.

L’évolution de la cinétique de dissolution à une vitesse de rotation donnée per-
met de définir, pour chaque faciès et pour la température considérée, une valeur
intrinsèque du coefficient de dissolution à vitesse nulle dans l’eau ainsi que celle de
l’ordre de la loi cinétique. La figure 4.6 présente une cartographie, établie avec de
l’eau pure, de la vitesse de dissolution en fonction de la vitesse de rotation ω pour
le gypse albastroïde et le gypse saccharoïde II aux températures de 15 et 20◦C.

Les valeurs du coefficient de dissolution s’ordonnent, pour chaque température
suivant une droite, dont l’intersection définit un coefficient de dissolution, τ0, pour
une valeur de convection et de concentration nulle (v = 0 et Cb = 0). La valeur de
ce coefficient quantifie un flux réel minimisé car associée à une vitesse d’écoulement
nulle, contrairement au coefficient de dissociation, ks, introduit dans le chapitre 2
qui quantifie un flux réel maximisée car associé à une vitesse d’écoulement infinie
qui éliminerait l’effet du terme de transport dans la couche limite.

Pour chaque faciès, les essais ont été multipliés afin de déterminer un intervalle
d’incertitude. L’ensemble des résultats acquis est synthétisé dans le tableau 4.1. Les
valeurs des taux de dissolution sont proches et elles augmentent avec la température.
Les valeurs de l’ordre de la cinétique n montrent une dispersion autour d’une valeur
moyenne n = 1, 12 lorsque la température ou la vitesse de rotation varie.
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Figure 4.6 – Évolution des coefficients de dissolution expérimentaux en fonction
de la vitesse de rotation ω : a) gypse albastroïde ; b) gypse saccharoïde II

Les incertitudes significatives des taux de dissolution sont dues à la différence
des caractéristiques de la surface de l’échantillon entre des expériences successives.
Ainsi, lors de la réalisation d’expériences sur un disque de gypse saccharoïde ini-
tialement poli mais contenant un patch d’insolubles, une rugosité macroscopique
s’est développée pendant l’expérience et elle a perturbé fortement l’écoulement. Les
données de cet essai n’ont pas pu être interprétées.

La différence des taux de de dissolution entre les faciès albastroïde et saccha-
roïde II s’explique par la mise en relief des plans de clivage à la surface du disque
albastroïde après dissolution (figure 4.6a). Ces clivages impliquent une augmentation
significative de la surface de contact par rapport à la surface projetée utilisée dans
les calculs. De plus, le taux de dissolution est très différent suivant la génération des
figures de dissolution sur la surface cristalline qui sont contrôlées par la saturation
et l’orientation du cristal [29, 48]. Ainsi, pour le gypse albastroïde présentant de très
grands cristaux, ces plans à fort taux de dissociation peuvent être plus facilement
mis en évidence que dans le cas des petits cristaux jointifs du gypse saccharoïde.
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Échantillon
Porosité

(%)

T

[◦C]

τ0
mmol/m2s

τ0
mg/m2s

τr0

nm/s

Err. Rel.

± (%)

Cref

mmol/L
n Err. Rel.

± (%)

albastroïde <1
15 0,034 5,47 2,37 7 15,2 1,09 4
20 0,091 14,5 6,27 6 15 1,12 6

albastroïde
impur

1
15 0,049 8,75 3,81 9 15,5 1,04 4
20 0,058 9,31 4,05 3 14,9 1,16 7

saccharoïde
I

6
15 0,016 2,72 1,25 11 15,5 1,12 8
20 0,017 2,87 1,32 16 14,9 1,16 3

saccharoïde
II

12
15 0,053 9,61 4,71 9 15,6 1,13 8
20 0,069 11,9 5,84 6 15,2 1,18 1

saccharoïde
III

8
15 0,032 5,65 2,65 5 15,2 1,13 8
20 0,035 5,91 6,77 1 15 1,09 4

matriciel
I

17
15 0,026 4,93 2,36 5 15,9 1,19 7
20 0,038 5,91 2,83 11 15,6 1,22 5

matriciel
II

25
15 0,033 5,86 3,01 6 15,4 1,14 5
20 0,041 6,89 3,59 5 15 1,08 5

Tableau 4.1 – Valeurs des paramètres de dissolution à l’eau pure déterminées à
partir des données de dissolution à deux température (15 et 20◦C)

4.2.2 Effet de la température

En utilisant des disques tournants, chacune des séries d’expériences de dissolution
a permis de définir une valeur du taux de dissolution dans l’eau pure en fonction
de la température pour une vitesse de rotation donnée. En considérant que le taux
de dissolution dans l’eau pure est une vitesse de réaction, son évolution avec la
température devrait suivre la loi d’Arrhenius comme exposé dans la section 2.2.2.
La figure 4.7 présente les résultats obtenus pour le gypse albastroïde, saccharoïde II
et matriciel I aux températures de 10, 15 et 20◦C et pour une vitesse de rotation de
50 tr.min−1. Les valeurs de l’énergie d’activation Ea et du facteur pré-exponentiel
Ω sont déterminées à partir de l’équation 2.17 de la droite de régression du graphe
log(k) vs l’inverse de la température absolue.

La valeur de l’énergie d’activation a un caractère plus intrinsèque que le facteur
pré-exponentiel qui dépend fortement des conditions expérimentales. Les valeurs
obtenues dans nos expériences pour 100 tr.min−1 sont en accord avec une grande
partie des valeurs rapportées dans la littérature (tableau 4.2).

Taux de dissolution
contrôlé par

Température
[◦C ]

Ea
(kJ.mol−1)

Référence

dissociation 0 - 40 15,5 - 29,7 Karshin et Grigoryan, 1970 [63]

dissociation-transport
ou
transport

5 - 25 46 - 42 Lebedev et Lekhov, 1989 [81]
5 - 25 30 - 45 Lebedev, 2015 [80]
5 - 23 45,2 James et Lupton, 1978 [57]
10 - 30 40,2 Liu et Nancollas, 1971 [85]

Tableau 4.2 – Énergies d’activation de la dissolution du gypse dans l’eau
rapportées dans la littérature
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Figure 4.7 – Diagramme d’Arrhenius pour ω = 50 tr.min−1 : 1) gypse albastroïde
(Ea = 34, 7 KJ.mol−1, R2 = 0, 95), 2) gypse saccharoïde II (Ea = 32, 13 KJ.mol−1,

R2 = 0, 99) et gypse matriciel I (Ea = 44, 26 KJ.mol−1, R2 = 0, 96)

En général, les énergies d’activation pour des taux de dissolution contrôlée par
le transport sont inférieures à 20 kJ.mol−1 [20]. Par conséquent, les valeurs Ea =
32, 15 − 44, 26 kJ.mol−1 (figure 4.7) peuvent caractériser de manière très générale
le taux de dissolution du gypse dans nos expériences comme étant contrôlé par une
cinétique mixte réaction-transport.

Outre la quantification de l’énergie d’activation, l’équation de la droite de régres-
sion permet d’extrapoler le taux de dissolution en dehors de la plage de température
mesurée. Ceci serait utilisable pour la prise en compte de l’impact d’un réchauffement
important des eaux souterraines et des roches hôtes situées à proximité d’infrastruc-
tures souterraines avec un captage géothermique intégré pour évacuer les calories
générées par la circulation.

4.2.3 Influence de l’hétérogénéité de la surface

Dans des conditions naturelles, en relation avec la texture de la roche une ru-
gosité se crée lors de la récession de la surface pendant la dissolution. Les valeurs
du taux de dissolution déterminées dans le tableau 4.1 ont été obtenues avec une
surface de disque ayant un état initial parfaitement plan. Pour évaluer l’influence
de l’hétérogénéité de la surface, il a été réalisé les mêmes expériences que les pré-
cédentes mais avec des disques ayant déjà une rugosité superficielle initiale acquise
par dissolution lors d’une expérience de disque tournant non conventionnelle. L’idée
sous-jacente est de déterminer un taux pratique plus représentatif des conditions
in situ. Les expériences ont aussi été multipliées afin de déterminer une valeur de
l’erreur relative du taux de dissolution associé à la rugosité réelle de la surface. Les
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résultats obtenus sont plus ou moins reproductibles en relation avec la mise en évi-
dence, par la dissolution, d’hétérogénéités d’une taille significative par rapport au
diamètre du disque. Les courbes du taux de dissolution (mmol.m−2.s−1) en fonction
de la vitesse de rotation ω obtenues avec des disques rugueux de quatre faciès de
gypse (saccharoïde I, saccharoïde II, matriciel I et albastroïde) sont présentées dans
la figure 4.8 pour une température de 15◦C.

Pour le gypse à texture matricielle, les grains de gypse d’une taille moyenne
de 0, 5 mm sont emballés dans une matrice fine constituée par de petits grains de
calcite, gypse, quartz et des argiles. Pour un disque poli, la dissolution s’effectue pré-
férentiellement au niveau de la surface des grains de gypse intersectés par la surface
initiale. A l’issue d’une expérience de disque tournant, ceci a induit la formation de
gros pores dans la surface initiale qui subsiste au niveau des insolubles contrairement
aux autres échantillons testés (gypses saccharoïdes ou albastroïde) où une rugosité
de faible amplitude se développe sur toute la surface et qui se conserve pendant la
récession de celle-ci, hors présence de patches ou de lits d’insolubles. Lorsque ces
derniers sont très fins (figure 4.8a), ils subissent une érosion pendant la durée de
l’expérience sous l’effet du fluide entrainé par la rotation et leur relief relatif par
rapport à la surface qui régresse reste constant.

Dans le cas du gypse matriciel, le relief n’est pas érodé et il reste inchangé. Étant
composé de minéraux insolubles, il constitue une protection à la dissolution par un
effet de revêtement.

Dans le cas des autres faciès, lorsque les amas d’insolubles sont plus massifs, ils
vont subsister et présenter une surépaisseur qui ne suit pas la récession de la surface
exposée à la dissolution. Ces masses non dissoutes localisées créent des perturbations
significatives de l’écoulement qui induisent des écarts importants du taux de réces-
sion pour une vitesse de rotation donnée (figure 4.8b) comparativement à un disque
poli ou un disque sans amas d’insolubles. Ces écarts se réduisent pour les valeurs
du coefficient de dissolution de référence, c’est-à-dire à une vitesse de rotation nulle.
Ceci est cohérent avec le fait qu’à vitesse nulle, la couche limite n’est, théoriquement,
plus perturbée par l’écoulement et qu’elle est seulement influencée par la forme ou
la morphologie de la surface qui globalement présente peu de différences entre une
surface à récession constante et une surface avec amas d’insolubles.

Par conséquent, pour les gypses à texture homogène (gypses saccharoïdes et al-
bastroïde pur) et les gypses à forte teneur en matériaux insolubles (gypse albastroïde
impur et gypse matriciel), les valeurs du taux de récession issues des expériences non
conventionnelles avec des disques polis seront représentatives de celle du taux de ré-
cession effectif de surfaces naturelles. Pour des gypses pouvant présenter des amas
d’insolubles (gypse saccharoïde II et III, gypse albastroïde impur), les valeurs obte-
nues avec les disques polis sous-estimeront celles de surfaces naturelles.
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Figure 4.8 – Les profils du taux de récession en fonction de ω avec et sans
polissage pour les faciès du gypse à texture homogène et hétérogène : a)
saccharoïde I (Vaujours) b) matriciel I c) sacharoïde II d) albastroïde
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Pour confirmer l’effet des matériaux insolubles sur la cinétique de dissolution,
des expériences de disques tournants ont été réalisées avec des disques de gypse
matriciel I ayant initialement une profonde rugosité (figure 4.9), c’est-à-dire que la
totalité des grains de gypse superficiels avaient été dissouts et que la matrice en relief
était partiellement érodée. Le coefficient de dissolution déterminé avec ces disques se
révèle très inférieur à celui d’un disque poli ou d’un disque présentant initialement
une rugosité superficielle (voir tableau 4.3). En effet, les insolubles forment un revê-
tement qui protège totalement les grains de gypse et qui ralentit considérablement
la cinétique de dissolution. La dissolution n’est pas totalement bloquée, elle se pour-
suit par échange de soluté entre la solution libre et la surface des grains de gypse
situés sous le revêtement au travers de la porosité de la matrice. Cette porosité peut
évoluer par dissolution des petits grains de gypse la composant pouvant réduire sa
résistance à l’érosion ou par érosion directe lorsqu’elle contient une part significative
d’argiles.

Gypse matriciel I
(état initial)

τ0
(mmol.m−2.s−1)

τ0
(mg.m−2.s−1)

effet des insolubles

poli 0,0286 4,927
rugosité superficielle 0,0275 4,746 effet de rugosité
rugosité profonde 0,0140 2,411 effet de revêtement

Tableau 4.3 – Effet des insolubles sur la cinétique de dissolution pour le gypse
matriciel I

1 2

1 cm

Rugosité initiale superficielle Rugosité initiale profonde

Figure 4.9 – Deux disques de gypse matriciel I avec différentes rugosités de surface
initiales

Les tableaux 4.4 et 4.5 permettent de comparer les valeurs du coefficient de dis-
solution avec et sans polissage pour tous les faciès de gypse étudiés. Deux méthodes

96



4.2. Utilisation des disques tournants

d’ajustement différentes ont été employées pour déterminer les paramètres de disso-
lution : a) un ajustement linéaire sous la forme k = τ0 +β1ω permet de déterminer le
coefficient de dissolution, τ0, à vitesse nulle et le coefficient directeur de la droite β1 ;
b) un ajustement par la fonction puissance sous la forme k = τ

′
0×ωβ2 qui détermine

une constante associable au coefficient de dissolution intrinsèque τ ′0 et l’exposant β2

de la vitesse de rotation avec ω en rad.s−1. Sur l’ensemble des expériences, les valeurs
déterminées sont proches mais elles présentent des variations qui sont fonction de la
rugosité générée par la texture et la présence d’insolubles et leur quantité.

Échantillon de gypse τ0
mmol.m−2.s−1

τ0
mg.m−2.s−1

Err. Rel
± (%)

Coefficient
β1

albastroïde
poli 0,0341 5,469 7 0,82

non poli 0,0631 10,98 7 0,93
albastroïde

impur
poli 0,0494 8,753 9 0,13

non poli 0,0494 8,18 2 0,29
saccharoïde I
(Vaujours)

poli 0,0164 2,722 11 0,55
non poli 0,0240 4,69 2 0,88

saccharoïde II
poli 0,0536 9,615 9 0,45

non poli 0,0643 11,05 8 0,76

saccharoïde III
poli 0,0323 5,653 5 0,41

non poli 0,0373 6,53 6 0,6

matriciel I
poli 0,0264 4,927 5 0,32

non poli 0,0245 4,74 6 0,44

matriciel II
poli 0,0328 5,859 6 0,4

non poli 0,0349 6,07 1 0,75

Tableau 4.4 – Ensemble des paramètres de dissolution à l’eau pure en utilisant un
ajustement linéaire (T= 15◦C)

Échantillon de gypse Exposant de
ω

Err. Rel
± (%)

Param. intrinsèque
τ
′
0 (mmol.m−2.s−1)

albastroïde
poli 0,78 2 0,0419

non poli 0,69 4 0,0259
albastroïde

impur
poli 0,32 2 0,0344

non poli 0,5 2 0,0305
saccharoïde I
(Vaujours)

poli 0,85 5 0,0139
non poli 0,83 2 0,0232

saccharoïde II
poli 0,56 3 0,0354

non poli 0,66 9 0,0396

saccharoïde III
poli 0,69 3 0,0200

non poli 0,71 4 0,0250

matriciel I
poli 0,64 0,2 0,0184

non poli 0,71 1 0,0190

matriciel II
poli 0,67 4 0,0206

non poli 0,76 3 0,0279

Tableau 4.5 – Ensemble des paramètres de dissolution à l’eau pure en utilisant un
ajustement par la fonction puissance (T= 15◦C)
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Cependant, l’évolution de la perte de masse apparait proportionnelle à la vitesse
de rotation (figure 4.8), c’est à dire que la variation de la vitesse de rotation se
traduit par une augmentation de la surface exposée à la dissolution et non pas par
une variation de l’épaisseur de la couche limite qui selon la théorie d’une expérience
conventionnelle de disques tournants est proportionnelle à ω−1/2 (équation 4.1). En
interprétant les mesures de nos expériences sous la forme d’une puissance de la vitesse
de rotation, les valeurs de l’exposant de la vitesse de rotation, ω, sont différentes
de 0, 5 (tableau 4.5). Cette différence a pour origine un écart géométrique de la
surface par rapport à la configuration idéale avec le développement d’une rugosité
de surface par la dissolution au cours de l’expérience. Cette rugosité de surface
perturbe l’épaisseur de la couche limite et l’écoulement du fluide. Lors d’expériences
sur des disques saccharoïdes contenant des quantités importantes d’insolubles, il
n’a pas été possible d’interpréter correctement les mesures en raison de l’apparition
d’un important amas d’insolubles formant un relief à la surface du disque et qui a
perturbé l’écoulement, contrairement aux autres faciès saccharoïdes étudiés où une
récession globale de la surface plane pendant toute la dissolution s’effectue avec une
rugosité uniforme et peu développée sur toute la surface.

Afin d’étudier l’effet du développement de la rugosité au cours de notre méthode
de disque tournant non conventionnelle, il a été réalisé des expériences convention-
nelles de disque tournant avec les différents échantillons du gypse sous des conditions
contrôlées similaires à celles décrites par Jeschke et al en 2001 [62]. Ces expériences
ont consisté à immerger un disque poli dans une solution avec une saturation relative
en gypse d’environ 64% et à suivre l’évolution de la conductivité sur un court inter-
valle de temps défini par un petit accroissement de la conductivité de la solution (10
µS.cm−1). Comme le montre la figure 4.10, l’évolution des valeurs du taux de disso-
lution obtenues en fonction de la vitesse de rotation à T= 15◦C se caractérise par un
exposant 0,5 (équation 4.2) conforme à la théorie de Levich (1962) [83]. A l’inverse,
les résultats obtenus avec les conditions non conventionnelles de nos expériences des
disques tournants se caractérisent par un exposant supérieur à 0, 5.

Cet écart est bien lié au développement d’une rugosité de surface pendant l’expé-
rience non conventionnelle qui perturbe les conditions hydrodynamiques à l’interface
fluide/gypse. Ceci implique que les résultats obtenus et présentés caractérisent plu-
tôt la dissolution d’une paroi de cavité noyée du gypse considéré que le flux d’une
couche limite dont l’épaisseur serait proportionnelle à la raciné carrée de la vitesse
de rotation. En effet, pour une telle configuration in-situ, la surface en contact avec
un écoulement souterrain présentera une rugosité naturelle dont l’origine sera liée
aux interactions entre la texture, les insolubles de la roche gypseuse et l’écoulement
similaire à celle acquise par la surface des disques à celle acquise par la surface des
disques pendant nos expériences de disques tournants non conventionnelles.
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Figure 4.10 – Évolution du taux de dissolution en fonction de la vitesse de
rotation (rad.s−1) pour des conditions conventionnelles et non conventionnelles

(gypse albastroïde, T= 15◦C)

Le développement de la rugosité pendant nos expériences des disques tournants
a été évalué à partir de l’évolution d’un exposant local sur un incrément de la
conductivité (10 µS.cm−1) pour différentes concentrations relatives comprises entre
15 et 80% pendant une expérience non conventionnelle. La figure 4.11 illustre bien la
forte variation de l’exposant au cours de l’expérience avec un disque poli. Les valeurs
de l’exposant le long d’une expérience avec un disque non poli sont plus importantes
et plus proches de l’unité. Ceci traduit l’augmentation de la rugosité au cours du
temps et son influence sur la cinétique mixte de dissolution avec une contrainte de
transport plus importante que celle de dissociation.

4.2.4 Influence de la porosité sur le taux de dissolution

La porosité des différents des faciès de gypse étudiés peut avoir un impact sur
les taux de dissolution. Cet effet est dominant seulement pour les gypses présentant
de faibles teneurs en insolubles (<10%). Les gypses saccharoïdes ayant une porosité
de 6 et 12% vont présenter une surface de contact potentielle plus grande que la
simple section des grains, que pour le gypse albastroïde dont la porosité est de
l’ordre de 1%. L’augmentation de la porosité semble avoir un effet antagoniste à
celui des insolubles. La solution présente dans les pores peut augmenter légèrement
le taux de dissolution (saccharoïde II et III), mais elle peut aussi maintenir une
saturation plus élevée au niveau de la surface (saccharoïde I) par rapport à une
surface compacte, comme celle du gypse albastroïde. Ces variations dépendent de la
minéralogie des insolubles et de leur distribution sur la surface qui, bien que faible,
augmentent la dissolution localement par effet de relief (amas d’insolubles). Pour
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Figure 4.11 – Évolution de l’exposant de la vitesse de rotation tout au long de
l’expérience des disques tournants pour le gypse matriciel I (initialement poli et

non poli) à T= 20◦

les gypses présentant de fortes teneurs en insolubles, l’effet des insolubles domine
celui de la porosité, soit par un effet de relief (albastroïde impur) qui va accroitre
la dissolution, soit par un effet de recouvrement (gypses matriciels) qui va ralentir
considérablement le taux de dissolution.

Ainsi, la texture du faciès et la distribution spatiale des insolubles ont un effet
significatif sur la cinétique de dissolution. Pour les différents faciès de gypse étudiés,
une influence des différents paramètres pétrophysiques sur le taux de dissolution est
synthétisée dans le tableau 4.6.

Teneur en
insolubles (%)

Porosité
(%)

Référence
gypse

Tau de
dissolution τ

Paramètre
dominant

Texture

≤ 10

≤ 1 albastroïde surface compacte

>1
saccharoïde I - porosité/insolubles forte saturation maintenue à la surface

saccharoïde II & III
+ porosité/insolubles augmentation de la surface de contact
++ porosité/insolubles effet relief (amas d’insolubles)

>10
≤ 1 albastroïde impur + insolubles effet relief
>1 matriciel I & II - insolubles effet recouvrement

Tableau 4.6 – Synthèses de l’influence sur le taux de dissolution des paramètres
pétrophysiques des gypses étudiés
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4.2.5 Effet d’ions communs sur le taux de dissolution : cas eau
courante

Les mêmes expériences de disques tournants avec et sans polissage ont été réali-
sées en utilisant comme solution initiale de l’eau courante du réseau de distribution
de Fontainebleau relativement riche en minéraux dissouts (voir tableau 3.8) com-
parativement à l’eau pure. Ceci a été réalisé d’une part pour évaluer la part de la
dissolution lors des expériences de lessivage à géométrie contrôlé qui ont été effec-
tuées avec de l’eau courante et d’autre part pour se rapprocher des conditions in
situ et évaluer un effet d’ions communs.

Globalement, pour les différents faciès du gypse étudiés, les valeurs des para-
mètres caractérisant la dissolution avec l’eau courante (τ0 ≈ 1 à 5×10−2 mmol.m−2.s−1

et n= 1, 16± 0, 07) sont du même ordre de grandeur que celles avec l’eau pure. Ce-
pendant, le tableau 4.7 montre que les écarts des valeurs du taux de récession à
vitesse nulle, τr0 , pour l’eau pure et pour l’eau courante dépendent de la texture et
de la composition minéralogique du gypse. Ainsi, lorsque le gypse albastroïde, pré-
sentant de larges plages de cristaux de gypse, est mis en contact avec une eau riche en
calcium, sa solubilité diminue d’environ 50 % par effet d’ions communs. Il en est de
même pour la solubilité du gypse matriciel I, riches en insolubles carbonatés, dont la
solubilité diminue d’environ 57 %. A l’inverse, pour les gypses contenant des teneurs
négligeables en minéraux déjà présents dans l’eau courante ou non présents dans le
solvant (argile, magnésium, fer etc.) comme pour le gypse saccharoïde ou le gypse
albastroïde impur, le taux de récession présente une variation moins importante,
d’environ 4 à 14%, selon la texture et la minéralogie du gypse considéré.

Échantillon
gypse

τ0
mmol/m2s

τ0
mg/m2s

τr0

nm/s

Err. Rel

± (%)
Écart avec

eau pure
n

Err. Rel

± (%)

albastroïde
poli 0,016 2,66 1,15 10 ↓ 49 % 1,11 1
non poli 0,025 5,28 2,29 7 ↓ 60 % 1,1 1

albastroïde
impur

poli 0,053 9,23 4,02 1 ↑ 7 % 1,15 6
non poli 0,051 9,20 4,01 7 ↑ 4 % 1,14 5

saccharoïde
II

poli 0,049 8,63 4,23 7 ↓ 7 % 1,15 12
non poli 0,055 10,46 5,12 10 ↓ 14 % 1,15 3

saccharoïde
III

poli 0,031 5,60 2,62 13 ↓ 5 % 1,09 2
non poli 0,041 7,64 3,58 7 ↑ 11 % 1,1 5

matriciel
I

poli 0,016 3,07 1,47 8 ↓ 40 % 1,27 1
non poli 0,013 2,90 1,39 5 ↓ 53 % 1,2 8

matriciel
II

poli 0,023 5,05 2,59 8 ↓ 30 % 1,23 5
non poli 0,027 4,63 2,37 3 ↓ 22 % 1,22 7

Tableau 4.7 – Valeurs des paramètres de dissolution à l’eau courante définies par
les données de dissolution à T= 15◦C

Cette influence de la composition d’une eau naturelle et de la minéralogie des
insolubles présents dans un gypse naturel sur la cinétique de dissolution sera étu-
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diée et précisée dans la Partie 3 de ce mémoire en s’appuyant sur des simulations
géochimiques.

4.2.6 Comparaison des résultats issus de la méthode des disques
tournants non conventionnelle et ceux provenant de la litté-
rature

La solubilité des échantillons de gypse naturel dans l’eau pure à 15◦ et 20◦C est
peu différente (Cref ≈ 15, 5±0, 4 mmol.L−1 à 15◦C et 15, 1±0, 5 mmol.L−1 à 20◦C)
et très proche de la valeur de référence rapportée dans l’analyse de la littérature
réalisée par Christoffersen et Christoffersen (1976) [27] (Cref ≈ 15 mmol.L−1 à
25± 0, 1◦C). Ceci valide notre protocole expérimental par le fait que les expériences
ont été menées dans des conditions similaires.

Les valeurs du coefficient de dissolution obtenus (τ0 ≈ 2 à 9×10−2 mmol.m−2.s−1)
et les valeurs du taux de récession (τr0 ≈ 2 à 11 nm.s−1) sont faibles et représenta-
tives du faciès et de conditions d’écoulement à faibles vitesses. La comparaison de
nos résultats a été étendue à ceux de la littérature. Les travaux antérieurs confirment
une cinétique linéaire ou quasi linéaire pour des concentrations relatives inférieures
ou égales à 90% mais les taux de dissolution relevés présentent des divergences appa-
rentes liées à des effets de diffusion et/ou de convection dues aux diverses conditions
expérimentales utilisées. Colombani (2008) [30] a retrouvé une cohérence entre les
résultats de la littérature en effectuant une correction pour prendre en compte les
mêmes conditions hydrodynamiques. Elle consiste à considérer que toutes les expé-
riences ont été influencées à la fois par la réaction chimique et le transport diffusif,
et ce quel que soit le dispositif utilisé. Pour ce faire, il a effectué une analyse de la
couche limite de diffusion afin d’égaliser la constante de dissolution ks et la constante
de transport kt. Il a également considéré que la solubilité du gypse était connue,
constante et égale à 15 mmol de gypse par kg (2 g de CaSO4 par litre). Le taux de
dissolution ainsi déterminé, τ0 = 5± 2× 10−2 mmol.m−2.s−1, concorde bien avec les
valeurs qui ont été déterminées pour l’ensemble des faciès étudiés.

Il est à noter que pour ces études antérieures l’effet des insolubles sur la cinétique
de dissolution est souvent négligé et que les échantillons de gypse utilisés ont un
taux d’impuretés faible à très faible et qui ne dépasse pas quelques pourcents. Nos
résultats définissent un facteur de correction du taux de dissolution en fonction de
la rugosité spécifique et de la texture de l’échantillon. A faible vitesse d’écoulement,
ce facteur est peu important et les taux de dissolution dépendent seulement de la
taille des cristaux de gypse. En revanche, l’influence de la rugosité sur le taux de
dissolution augmente avec la vitesse d’écoulement et il dépend alors fortement de la
teneur et de la localisation des insolubles sur la surface exposée à la dissolution.
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4.3 Caractérisation de la cinétique de dissolution proche
de l’équilibre

La méthode des disques tournants permet de caractériser une cinétique de disso-
lution, mais elle présente une faible précision dans le domaine proche de l’équilibre,
c’est-à-dire pour des saturations relatives supérieures à 90%, pour lesquelles le taux
de dissolution devient extrêmement faible.

En fin des expériences de disques tournants non conventionnelles, il a été observé
pour certains des disques de gypse et à la surface de la solution (figure 4.12) des
éléments qui pourraient correspondre à des indices de recristallisation et/ou de sur-
saturation. Les mesures de solubilité réalisées sur les mêmes échantillons mentionnés
ci-dessus montrent systématiquement que la conductivité électrique du flacon de ré-
férence est supérieure à la conductivité à la fin de l’expérience du disque tournant
de 0, 3 à 1 % selon le faciès du gypse utilisé. Cet écart peut être dû à une sursatu-
ration de la solution qui dans le cas du gypse est thermodynamiquement courante.
En revanche, il ne peut pas être dû à la présence des insolubles car la mesure de
la conductivité de la solution du flacon après décantation ou ultrafiltration était
identique à celle de la solution agitée.

( )a ( )b

Figure 4.12 – Observations en fin d’expériences de disques tournants : a) dendrite
millimétrique sous la surface d’un disque albastroïde b)gel sur la surface d’un

disque saccharoïde II

Ceci nous a conduit à évaluer la cinétique de dissolution proche de l’équilibre
en effectuant des essais en batch. Leur but est de vérifier s’il y a un changement
significatif de la cinétique à proximité de la saturation, où il n’y a pas un arrêt de
la dissolution mais un équilibre entre dissociation et cristallisation.
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Chapitre 4. Détermination des paramètres de la loi cinétique de dissolution

4.3.1 Essais en batch

Dans les essais en batch, les particules d’une taille de quelques centaines de
microns sont réparties par agitation de manière homogène dans le solvant et main-
tenues en suspension. La surface exposée à la dissolution peut-être significativement
augmentée en fonction de la taille et du nombre des particules et donc la durée de
l’expérience peut être raccourcie. L’effet de la rugosité est alors négligeable et la
dissolution est principalement contrôlée par la dissociation (voir section 4.1).

Pour déterminer la cinétique de dissolution proche de l’équilibre de la solution, le
protocole suivant a été adopté (figure 4.13). Un bécher thermostatique à double paroi
en verre borosilicaté est d’abord rempli avec 80 ml d’eau pure ou d’eau courante et
recouvert par un parafilm® pour éviter une dérive de la concentration mesurée due
à l’évaporation. Une fois que la température est stabilisée à 20◦C, une quantité de
particules de gypse broyé, entre 1 g et 3 g, avec diamètre équivalent compris entre
500 et 800 µm est ajoutée et maintenue en suspension par une agitation vigoureuse
à l’aide d’un barreau magnétique. La conductivité de la solution est enregistrée
chaque seconde jusqu’à ce qu’elle atteigne une stabilisation correspondant à un état
d’équilibre de la dissolution.

Les échantillons utilisés sont les mêmes que ceux utilisés pour les expériences de
disques tournants. Deux autres faciès de gypses connus pour leurs critères de pureté
appelés « fer de lance » et « pied d’alouette » ont été utilisés. Ils ont été prélevés
dans la collection pétrographique du laboratoire de pétrophysique Mines-ParisTech.

Figure 4.13 – Schéma de l’essai en batch

Pour les expériences de disque tournant présentées, la surface du disque exposée
à la dissolution est d’environ Sdisque ≈ 20 cm2. Dans le cas d’un échantillon broyé,
en considérant pour une masse totale de 1, 5 g de particules sphériques ayant un
diamètre moyen de 650 µm, la surface disponible est d’environ Sbatch ≈ 70 cm2.
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4.3. Caractérisation de la cinétique de dissolution proche de l’équilibre

Ceci signifie que l’essai en batch devrait être environ quatre fois plus rapide que
l’expérience des disques tournants.

L’évolution au cours du temps de la conductivité mesurée lors d’un essai en
batch avec le gypse saccharoïde I de référence est représentée sur la figure 4.14. La
conductivité augmente rapidement et elle atteint plus de 90% de la valeur d’équi-
libre en moins de 15 minutes, puis elle continue à croître lentement vers une valeur
correspondant à l’équilibre, avec une variation d’environ 10 µS.cm−1 par heure. La
valeur à l’équilibre est représentée par la ligne en pointillés.

Figure 4.14 – Évolution de la conductivité électrique lors d’un essai en batch
(gypse saccharoïde I, T= 20◦C)

Les conditions hydrodynamiques de l’essai en batch ne sont pas parfaitement défi-
nies. Le taux de dissolution est fortement influencé par la morphologie des particules
(écarts à la géométrie idéale, elle-même arbitraire) et il y a trop peu d’informations
disponibles sur l’évolution des particules de gypse et de leur morphologie lors de la
dissolution pour estimer leurs influences.

4.3.2 Analyse et synthèse des résultats

Afin de visualiser l’évolution du taux de dissolution qui est extrêmement faible
lorsque la solution est proche de l’équilibre, une représentation log-log a été utilisée.
Le taux de dissolution a été évalué par un ajustement du logarithme de la dérivée des
concentrations en fonction du temps qui a été représentée en fonction du logarithme
de (1-Crel) suivant l’équation :

log(dCrel
dt

) = log(χs) + nlog(1− Crel) (4.8)

avec χs = A
V

ks
Cref

exprimée en s−1.
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Chapitre 4. Détermination des paramètres de la loi cinétique de dissolution

L’ensemble des courbes obtenues pour les différents échantillons sont présentés
sur la figure 4.15. Elles mettent clairement en évidence l’existence de deux régimes de
dissolution. Pour les concentrations proches de l’équilibre, elles présentent également
une variation linéaire mais avec une pente plus importante, définissant un ordre de
la cinétique compris entre 2 et 3. L’intersection de ces deux droites définit une valeur
de la concentration relative de transition qui est proche de 94% la saturation.
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Figure 4.15 – log-log du taux de dissolution en fonction de (1− Crel) : a)
albastroïde b) matriciel I c) saccharoïde I d) saccharoïde II. La ligne en trait plein
représente l’ajustement de la cinétique de dissolution loin de l’équilibre, la ligne
pointillée celui proche de l’équilibre avec une saturation relative de transition

proche de 94%

Les résultats regroupés dans le tableau 4.8 montrent que les taux de dissociation
ks1 loin de l’équilibre varient en fonction du faciès et ils sont du même ordre de
grandeur que ceux déterminés par Jeschke et al. (2001) [62] (10−4 mmol.cm−2.s−1

pour Crel < 94% et 10−3 mmol.cm−2.s−1 pour Crel > 94%). Les taux de dissolution
proches de l’équilibre ks2 sont environ 3 à 30 fois plus élevés que les valeurs de la
première cinétique selon le faciès de gypse considéré. Ce comportement non-idéal
proche de l’équilibre peut s’expliquer par une augmentation des impuretés solides
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4.3. Caractérisation de la cinétique de dissolution proche de l’équilibre

provenant de matériaux insolubles présents dans le gypse et la cristallinité du miné-
ral. Pour les gypses étudiés, l’exposant de la seconde cinétique serait compris entre
2 et 3. Les essais en batch effectués par Jeschke et al. (2001) [62] avec un gypse
synthétique suggèrent des taux de dissolution invariants dans toute la plage de satu-
ration relative, ce qui confirme les différences peu marquées des taux de dissociation
ks1 et ks2 pour le gypse fer de lance (tableau 4.8).

Échantillons
broyés

Solution
initiale

ks1

mmol/m2s

ks1

g/m2s
n1

ks2

mmol/m2s

ks2

g/m2s
n2

albastroïde
eau pure 2,12 0,365 1,19 72,4 12,46 2,53
eau courante 1,22 0,209 1 13,2 2,26 1,58

impur
eau pure 1,45 0,249 1,02 42,8 7,37 2,46
eau courante 1,17 0,202 1 34,1 5,87 2,02

saccharoïde II
eau pure 2,38 0,401 1,45 64,4 11,08 3,04
eau courante 0,86 0,149 1 18,3 3,15 1,96

matriciel I
eau pure 1,34 0,230 1,04 39,8 6,85 2,17
eau courante 0,74 0,127 1 12,9 2,21 1,78

fer de lance
eau pure 1,05 0,181 1,45 3,67 0,63 2,03
eau courante 0,78 0,135 1,46 2,20 0,38 2,12

Pied d’alouette eau pure 1,39 0,238 1,44 12,3 2,12 2,57

Tableau 4.8 – Résumé des résultats des essais en batch (T= 20◦C)

Sur la figure 4.16 il apparaît que pour le gypse macro cristallin appelé "fer de
lance", l’exposant de la seconde cinétique n2 est inférieur à celui des autres échan-
tillons testés car il contient peu d’impuretés. Sa spécificité est d’une part de présenter
des plans cristallins parfaits et d’autre part de n’avoir aucune impureté et donc peu
de noyaux de germination disponibles. Pour préciser si cette seconde cinétique était
influencée par une germination se caractérisant par un ordre élevé, d’autres essais en
batch ont été réalisés en utilisant des cristaux de gypse de fer de lance broyés avec
des microparticules de silice (silice Dumont) ou d’argiles (illite) afin de déterminer
si ces impuretés se comporteraient comme des germes de cristallisation et si elle
pourrait diminuer la dissociation apparente du gypse à l’interface.

Cependant, les résultats obtenus ne montrent pas de changements significatifs
de la cinétique de dissolution par l’ajout d’impuretés dans la solution. Cette absence
de différence avec des impuretés minérales ajoutées conduit à écarter une influence
de celles-ci, malgré leur taille de l’ordre de quelques micromètres. En conséquence,
il conviendrait d’en rechercher l’origine à une échelle inférieure, soit au niveau de
défauts du réseau cristallin en relation ou non avec des impuretés, soit à celles des
agrégats de pré-cristallisation identifiés par Jeschke et al. [62].

La méthode d’interprétation utilisée pour caractériser la deuxième cinétique en-
traine un biais des résultats. Elle consiste à déterminer la pente des différents points
de mesure et elle est donc fortement dépendante des différences de conductivité entre
les points de mesure. Par conséquent, une courbe lissée doit être utilisée pour en dé-
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Figure 4.16 – Représentation log-log du taux de dissolution en fonction de
(1− Crel) en utilisant des cristaux de gypse de fer de lance et un ajout de

particules de silice ou d’argile

terminer la dérivée. L’erreur sur la pente n peut atteindre jusqu’à 30%, mais elle est
inférieure à 1 point pour la concentration de transition.

On notera que les points situés vers la fin des courbes de la figure 4.13 ne sont
pas alignés avec la droite d’ajustement. Ceci est lié à la faible résolution des mesures
de la conductivité au-dessus d’une saturation relative de 99%. Il existe également
une incertitude associée à la valeur finale de Cref utilisée pour le calcul des concen-
trations relatives. Cette valeur varie en fonction du faciès et de la durée de l’essai.
La valeur de conductivité est très proche des valeurs mesurées en fin d’expérience
de disque tournant, avec un écart de quelques dizaines de µS.cm−1. Il est alors pos-
sible de corriger les courbes en fixant la valeur de saturation. Cependant, Jeschke
et al. (2002) [61] ont montré, à partir de simulations sur un ensemble de données
virtuelles, que de petits écarts par rapport à la valeur réelle de Cref pouvaient géné-
rer des différences significatives des paramètres ks et n des équations empiriques de
la double cinétique. Nous avons alors étudié cette influence en effectuant de faibles
variations de 10 à 30 µS.cm−1 sur la valeur de conductivité correspondante à Cref .
La figure 4.17 illustre l’influence très importante de ces variations sur la valeur de
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4.3. Caractérisation de la cinétique de dissolution proche de l’équilibre

l’exposant n2. Cet effet est moins important pour la détermination de la concentra-
tion relative de transition Ctrans. L’influence sur la valeur de taux de dissolution,
ks2 , de la seconde cinétique est aussi très importante. Ainsi, il peut y avoir un biais
potentiel dans la valeur de Cref en raison d’une erreur dans les données ou les condi-
tions expérimentales, ce qui implique une forte incertitude sur les paramètres d’une
seconde cinétique qui caractérise la cinétique de dissociation du gypse.
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Figure 4.17 – Comportement des paramètres de la loi cinétique et de Ctrans aux
petites variations de Cref pour le gypse matriciel I

Avec ces expériences, il n’a pas été possible d’établir une influence directe des
insolubles, naturellement présents ou ajoutés dans la solution, pour expliquer une
cinétique d’ordre élevé dans le domaine de concentration proche de la saturation.
De plus, de nombreux facteurs affectant la précision des résultats expérimentaux
ont été identifiés : les conditions de mesure (incertitude accrue des mesures liée au
changement de gamme automatique), la définition de la concentration d’équilibre
Cref (théorique ou expérimentale) non affectée par les phénomènes de sursaturation
et enfin les incertitudes d’une interprétation log-log des essais en batch. L’ensemble
de ces facteurs d’incertitude réduit fortement la fiabilité d’une quantification d’une
seconde cinétique proche de la saturation et il convient d’attribuer une forte incer-
titude aux valeurs présentées.

Un travail de modélisation numérique réalisé par Guo et al (2016) [54] a consisté
à tester l’impact du choix du modèle cinétique de la dissociation sur le taux de disso-
lution. Ceci a été effectué à partir des données proposées par Jeschke et al.(2001) [62]
et en choisissant chacune des cinétiques proposées comme cinétique de dissociation
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sur tout le domaine de concentrations. Les résultats montrent que, sous l’effet d’un
écoulement, la cinétique de dissociation a peu d’influence sur le taux de dissolution
d’un système gypse-eau in situ (figure 4.18) et donc une prédominance de la condi-
tion de transport diffusif. En effet, proche de la saturation, même si la dissociation
devient extrêmement lente en raison de la valeur élevée de l’exposant, le taux de
dissolution associé au transport est lui aussi très faible.

Figure 4.18 – Modélisation numérique d’un flux de dissolution en fonction du
temps d’un système gypse-eau avec une simple ou une double cinétique (d’après

Guo et al. (2016) [54])

4.4 Synthèse

Dans ce chapitre, une quantification des paramètres de la cinétique de disso-
lution a été réalisée pour les différents faciès de gypse à partir de la cinétique de
dissociation du minéral (simple ou double) comme décrit dans la section 2.2.1. En
général, pour évaluer la dissolution naturelle d’un faciès de gypse, il convient d’éva-
luer le transport diffusif (kt) et surtout l’épaisseur de la couche limite qui dépend de
la vitesse du fluide, qui est faible à très faible en conditions in-situ, hors influence
anthropique, mais qui est aussi influencée par la rugosité acquise par la surface lors
de la dissolution. Une caractérisation directe de cette rugosité étant très complexe,
les résultats des expériences de disques tournants non conventionnelles apportent
une quantification qui englobe tous ces paramètres. Les valeurs obtenues quantifient
le flux de masse dissoute enrichissant le fluide en mouvement au contact de la sur-
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4.4. Synthèse

face par l’intermédiaire d’un coefficient de dissolution à vitesse nulle τ0. La pente
de la relation linéaire des coefficients de dissolution expérimentaux en fonction de
la vitesse de rotation ω caractérise indirectement la sensibilité du faciès à la vitesse
d’écoulement. Une estimation plus précise de cette sensibilité sera fournie par des
essais de lessivage contrôlé dans le chapitre 5.

La dépendance de la température et l’influence de la rugosité et de la porosité
sur les taux de dissolution présentent toutes un intérêt. L’utilisation des disques
tournants a permis de définir un facteur de correction en fonction de la rugosité
spécifique et de la texture de chaque échantillon pour qu’ils soient plus représenta-
tifs des conditions in situ (voir tableaux 4.7). Le gypse sacharoïde pur composé de
cristaux de petite taille acquiert une rugosité de faible amplitude qui ne modifie pas
le taux de récession. Le gypse albastroïde pur est quant à lui constitué de cristaux de
grande taille qui acquièrent également une rugosité de faible amplitude présente une
forte augmentation du taux de récession en raison d’une dissolution préférentielle
le long de grands plans de clivage bien développés qui augmente la surface effective
en contact avec la solution et qui présentent d’après la bibliographie [29, 48] un
taux de dissociation plus important. La présence de matériaux insolubles a un effet
inverse. Si leur teneur est faible et s’ils sont localisés (amas d’insolubles), ils forment
des reliefs relatifs selon leur distribution sur la surface qui perturbent localement les
conditions d’écoulement et augmentent la dissolution.

Si le taux d’insolubles est important, ces reliefs présentent une dimension impor-
tante et le taux de dissolution est légèrement réduit en raison de la diminution de la
surface exposée à la dissolution. Mais lorsque des matériaux insolubles enrobent les
grains de gypse, comme pour le gypse matriciel, une rugosité de grande amplitude a
été observée et même si celle-ci est érodée, les insolubles subsistent à la surface des
grains et le taux de dissolution est fortement réduit par un effet de revêtement.

L’impact de la porosité sur la dissolution est significatif seulement pour les gypses
présentant de faibles teneurs en insolubles. L’augmentation de la porosité peut in-
duire soit une augmentation de la surface de contact qui va légèrement accroître le
taux de dissolution soit une sursaturation de la surface par la solution des pores qui
va diminuer la dissolution. Cependant, cet effet est très influencé par la variation
et la distribution des insolubles qui, même si présents en faibles quantités, peuvent
créer des reliefs locaux et augmenter considérablement la dissolution. La présence
des matériaux insolubles en fortes quantités réduit l’effet de la porosité et les résul-
tats des disques tournants non conventionnelles englobent essentiellement l’effet de
la rugosité et des insolubles.

Avec les essais en batch, les taux de dissolution ont été étudiés sur une large plage
de concentrations (voir section 4.3), ce qui a permis d’évaluer le comportement pour
une solution proche de l’équilibre où le processus est dominé par la dissociation
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(équation 4.5) en raison de la forte agitation et de la petite taille des particules.
L’analyse de l’ensemble des données a mis en évidence une double cinétique. La
valeur de la concentration relative de transition pour les différents échantillons tes-
tés est apparue relativement constante et proche 94%. Ce comportement non-idéal
à des concentrations élevées pourrait s’expliquer par l’augmentation des impuretés
solides provenant de matériaux insolubles présents dans le gypse qui constitueraient
des germes à partir desquels s’effectue la cristallisation du minéral. Cependant, les
observations des essais en batch effectués avec des cristaux de gypse pur et l’ajout
des impuretés micrométriques (silice ou argile) ne montrent pas d’effet sur la ciné-
tique de dissolution. Donc son origine serait à rechercher à une échelle inférieure,
soit à celle des défauts du réseau cristallin et des impuretés associées, soit à celle
d’agrégats de pré-cristallisation. Si cette double cinétique a pu être mise en évidence
dans des conditions où la dissociation est dominante, les paramètres caractérisant la
seconde cinétique varient fortement pour de faibles variations de Cref , ce qui peut
présenter un biais lié à la valeur de la concentration en fin d’expérience (erreurs
expérimentales et/ou de mesure). Ce biais introduit une très forte incertitude sur
les valeurs déterminées dont les variations n’ont pu être reliées à la texture et aux
caractéristiques des gypses étudiés.
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Chapitre 5

Etude du transport particulaire
induit par la dissolution du
gypse

Dans le chapitre 4, nous avons présenté une analyse de la dissolution naturelle
du gypse et sa variabilité en fonction de la température, de la rugosité, de l’hé-
térogénéité de la surface et de la texture en relation avec les insolubles présents
dans la roche. Les vitesses de dissolution qui ont été déterminées sont globalement
faibles. Ceci conduit à s’interroger si la dissolution naturelle peut ne pas être le seul
processus responsable de la formation des cavités de dissolution sauf pour les sites
particulièrement sensibles où des conditions hydrauliques très agressives existent.

Le présent chapitre a pour but d’étudier si un transport des particules extraites
de la matrice gypseuse sous forme solide dans le fluide en contact peut contribuer
à la croissance d’une cavité de dissolution. Cette phase solide transportée aurait
pour origine des grains de gypse ou d’insolubles détachés par un phénomène de
déstructuration et/ou d’érosion mécanique. Dans un phénomène d’érosion [25], le
fluide en mouvement génère une force d’entraînement sur la phase solide qui peut
induire un arrachement de grains lorsque celle-ci est supérieure à la cohésion du
solide. Cette force d’entraînement définit aussi la taille des particules qui peuvent
être transportées par l’écoulement. Dans le cas d’une surface de gypse naturelle, la
dissolution de la phase soluble va réduire, voire annuler le volume de matière liant
des particules, de gypse ou d’insolubles, à la phase solide globale, et donc faciliter
le détachement de particules solides, même pour des vitesses très faibles lorsque la
dissolution annule leur liaisons.

La dissolution peut conduire à une libération de grains suivant la texture de
la roche, soit par une action localisée au niveau des joints de grains sur la surface
de contact soit au niveau des pores interceptés par celle-ci. Dans ce mécanisme qui
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concernerait à priori les gypses saccharoïdes, les particules libérées seraient des grains
de gypse dont la masse enrichirait le fluide sans qu’ils soient totalement dissouts. La
conjugaison de la dissolution et d’un tel mécanisme définirait une vitesse de récession
plus importante.

La dissolution peut aussi faire disparaitre la phase soluble et ne laisser en contact
avec le fluide que la phase insoluble. Si les insolubles sont dispersés dans la roche
(faibles teneurs), les particules seront libérées au fur et à mesure de la dissolution
du gypse. Si au contraire, les insolubles forment des amas ou s’ils se présentent sous
forme continue, leur libération va dépendre de la résistance à l’érosion des reliefs
formés par ces insolubles. Cette résistance peut être diminuée ou pas suivant la
quantité de gypse incluse dans leur assemblage. Dans ces dernières configurations,
la conjugaison de la dissolution et de la libération des insolubles peut définir un
accroissement ou une diminution apparente de la dissolution suivant que les inso-
lubles soient érodés ou non. Ce mécanisme fait que l’évolution du vide peut ne pas
être proportionnelle avec la masse de gypse solubilisé mais être dépendante de la
répartition et de l’érosion des insolubles.

Ces travaux ont pour objectif d’évaluer le flux et la nature des particules entrai-
nées par le fluide et d’être en mesure d’évaluer la différence par rapport à la seule
prise en compte de la dissolution. Nous aborderons le problème en effectuant des
expériences de lessivage surfacique contrôlé par la vitesse et la géométrie de l’écou-
lement. Ces expériences permettent d’une part d’observer l’évolution de la surface
mise en contact avec un écoulement d’eau continu dans le temps et d’autre part
d’évaluer le flux de matière solide. Ces observations et évaluations seront suivies par
des analyses de la quantité et la nature des insolubles afin de les relier éventuellement
à la nature et aux caractéristiques du faciès des échantillons.

Pour mener à bien cette méthodologie, il convient de définir un protocole per-
mettant d’atteindre l’ensemble des objectifs fixés. La figure 5.1 présente le principe
de l’essai et l’état final d’une surface quasi-verticale de gypse de dimensions 7× 15
cm2 après une circulation d’eau à un débit constant, de 1 cm3.s−1, pendant 5 jours.

Si initialement le débit imposé permettait d’obtenir un écoulement de géométrie
bien définie, très rapidement l’évolution de la surface modifie les conditions d’écou-
lement. L’état final de la surface présente une localisation de l’écoulement avec un
creusement d’autant plus prononcé que la dissolution a réduit la largeur mouillée et
donc augmenté le débit local. On observe aussi que la dissolution a créé des reliefs
et des surcreusements localisées en relation avec la formation de reliefs locaux liés
à des amas d’insolubles. Ces observations confirment que la réalisation d’une telle
expérience n’est pas simple et qu’elle nécessite d’avoir une géométrie connue tout
au long de l’expérience pour évaluer le flux par dissolution et de pouvoir piéger à
l’exutoire toutes les particules y compris celles solubles.
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Figure 5.1 – Principe de l’essai de lessivage à un débit constant (1 cm3.s−1) et état
final d’une surface quasi-verticale du gypse après une durée de 5 jours (7× 15 cm2)

Deux types d’expérimentations de lessivage avec des conditions initiales bien dé-
finies et une collecte des particules entrainées seront donc présentés. Les échantillons
de gypse utilisés sont découpés sous forme de blocs rectangulaires comportant une
surface exposée à l’écoulement bien définie. Les grains libérés lors de la dissolution
des surfaces exposées sont collectés dans un piège. En fin d’expérience, la variation
de masse du bloc utilisé ainsi que la masse de particules produites sont mesurées.
Ces particules sont ensuite observées et analysées par DRX pour déterminer leur
minéralogie. La taille des blocs et donc des surfaces exposées à l’écoulement sont
différentes selon le type d’expériences.

5.1 Essai de lessivage d’un plan incliné

Cette expérience de lessivage consiste à faire écouler une lame d’eau avec un débit
fixé sur une surface quasi verticale (80◦) pour assurer un entrainement efficace des
grains par l’écoulement. La surface exposée à l’écoulement a pour dimension 7× 14
cm2. Pour réaliser cette expérience, il a été choisi un gypse contenant plus d’inso-
lubles que pour le premier essai afin de produire plus de particules (Figure 5.2a). La
collecte des grains entrainés s’effectue en injectant le fluide ayant lessivé la surface à
la base d’un bêcher contenant un solvant organochloré de densité supérieure à l’eau
(d= 1, 3 − 1, 5). Les particules sont censées se séparer du fluide pendant sa traver-
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sée du solvant et s’y sédimenter (figure 5.2b). Les particules solides sédimentés, y
compris celles de gypse, ne se dissolvent pas dans le solvant.

Figure 5.2 – a) Ecoulement d’eau sur une surface plane quasi-verticale d’un bloc
de gypse ; b) récipient de collecte des insolubles

Après 3 jours d’écoulement d’eau courante avec un débit constant de 3 cm3.s−1,
la surface présente une très importante évolution sous les effets de la dissolution et
de l’érosion de la surface. Les observations de la surface finale sont synthétisées sur
la figure 5.3. Elles montrent une forte hétérogénéité de l’évolution de la surface avec
un conditionnement du trajet du flux par les insolubles mis en relief sur la zone de
dissolution, mais aussi par une localisation de l’écoulement qui en raison du débit
imposé ne peut plus mouiller toute la surface. Ainsi, le flux d’eau s’écoule suivant des
lignes parallèles dans la partie centrale dont l’origine n’est plus fixée par la condition
supérieure mais par la bande d’insolubles occupant les 2 centimètres supérieurs de
l’échantillon.

Sur la surface dissoute, les observations à l’échelle macroscopique montrent des
zones de gypse sans insolubles à aspect lisse avec une rugosité très faible équivalente
à celle des disques tournants (Figure 5.3a). Aucun relief correspondant à un assem-
blage de grains de gypse qui pourrait être entrainé n’est visible. Seuls des grains
individuels pourraient se détacher et être entrainés par l’écoulement, mais aucune
lacune de grain n’a été observée. Les seuls reliefs observables correspondent à de
petits amas d’insolubles qui protègent partiellement et retardent la dissolution du
gypse sous-jacent suivant le principe des cheminées de fées. C’est seulement quand
son soubassement de gypse est dissout qu’un amas d’insolubles peut se libérer. De
plus la présence de ces soubassements sous les amas va concentrer l’écoulement dans
les zones sans insolubles et y accentuer la dissolution, d’où les formes en cuvettes
jointives entre les amas.

Dès qu’il y a présence d’insolubles, ceux-ci créent un macro relief avec le déve-
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loppement de la dissolution (Figure 5.3b) qui peut s’isoler et se développer de façon
dirigée par l’écoulement dévié par les insolubles. Cette orientation des reliefs d’in-
solubles est à l’origine de l’écoulement par filets, parallèles dans la partie centrale.
Ces reliefs d’insolubles et ceux bordant les amplifications locales de la dissolution
s’alignent transversalement suivant une direction parallèle à l’amas continu supérieur
témoignant de la stratification in situ. Suivant cette direction les amas d’insolubles
sont discontinus et donc ceci témoigne d’une érosion de ceux-ci au fur et à mesure
de leur mise en relief dans les zone de plus grande vitesse d’écoulement et donc de
dissolution.

Aux deux extrémités de la surface du bloc, la dissolution progressive du gypse a
entraîné un creusement de la surface et la mise en relief d’amas d’insolubles continus
et transverses à l’écoulement sous forme de crêtes. Celles se situant dans la partie
inférieure ont totalement déporté l’écoulement vers le côté droit, alors que l’exutoire
final se situe dans le coin inférieur gauche. Une vue rapprochée de ces crêtes (Fi-
gure 5.3c) met en évidence une texture très poreuse constituée par des carbonates
qui incluaient de petits grains de gypse qui ont été dissouts.

Ainsi, il apparaît clairement qu’avec une telle expérience, il ne serait pas possible
de quantifier ou de modéliser l’évolution de la surface de dissolution car elle est
perturbée par la présence des insolubles et les concentrations de l’écoulement.

Figure 5.3 – Observation du bloc de gypse après dissolution (+67h) : a) partie
gypse pur, b) concentration des insolubles et c) formation des crêtes creusées par

l’écoulement

La collecte des particules entrainées et piégées dans le solvant organochloré a
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montré qu’ils se composaient seulement de grains fins. La masse collectée dans le
piège était seulement de 1, 71 g après séchage, ce qui présente une très faible masse
par rapport à la masse totale dissoute qui a été de 140 g. Le piégeage des particules
par le solvant a été manifestement très incomplet. Ceci peut s’expliquer par la faible
épaisseur de solvant traversé par le fluide et la non dispersion du fluide dans le
solvant. Donc de fait les particules sont seulement libérées dans l’eau surnageant au-
dessus du solvant où elles vont soit sédimenter, soit être entrainées vers l’évacuation
et donc perdues. Celles qui sédimentent s’accumulent à l’interface solvant–eau car
en raison de leur faible masse, elles ne peuvent vaincre la tension interfaciale. Ces
particules accumulées sont constamment remobilisées par le fluide et donc toutes les
particules de gypse qui auraient pu être entraînées peuvent de solubiliser dans la
solution surnageant le solvant.

L’analyse minéralogique par DRX des particules insolubles collectées a montré
que celles-ci se composent à 90% de calcite, la part complémentaire se compose de
dolomite et d’un peu de quartz.

Les enseignements de cette expérience montrent la complexité de l’évolution
d’une surface naturelle de gypse par dissolution. Il est donc nécessaire de modifier
la géométrie de l’écoulement pour avoir une évolution stable de la surface exposée
à la dissolution. Une meilleure efficacité du piégeage des particules entrainées doit
également être envisagée, en particulier en choisissant un autre solvant. Il faut noter
que l’utilisation d’un solvant organochloré dans lequel le gypse était insoluble, plus
dense que l’eau et formant deux phases séparées, générait de très grands volumes
d’eau polluée car la solubilité des solvants utilisés, bien que faible, n’était pas nulle.

5.2 Essais de lessivage contrôlé de surfaces immergées
dans un canal d’écoulement

L’expérience consiste à immerger entièrement un bloc de gypse dans un canal
horizontal dans lequel l’eau courante circule à une faible vitesse constante, de l’ordre
de 10−3 à 10−2 m.s−1. Une expérience préliminaire réalisée avec un petit bloc de
gypse saccharoïde de dimensions 4 × 2 × 1, 2 cm3 avec une vitesse de circulation
d’environ 10−2 m.s−1 et une durée d’une semaine a montré une modification de la
surface externe du bloc et une érosion plus prononcée à l’amont et quasi-nulle à
l’aval du bloc (Figure 5.4). Ces conditions de circulation se rapprochent de celles des
observations faites par l’Ineris d’un pilier de gypse semi-immergé dans une carrière
souterraine entre 1996 et 2010 (Figure 5.5).

Une modélisation de ce lessivage in-situ a été effectuée par Guo et al. (2016) [54]
sous la forme d’un prisme de gypse de dimension 5× 5× 5 m entièrement noyé dans
de l’eau pure circulant en continu à la vitesse de 10−6 m.s−1 (Figure 5.6a). Après 30
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Figure 5.4 – Surface d’un bloc de gypse saccharoïde (4× 2× 1, 2 cm3) après 7
jours d’immersion (v≈ 10−2 m.s−1)

ans de dissolution, le pilier présente une forme dissymétrique avec une face arrière
peu affectée par la dissolution et présentant une dissolution plus importante au
niveau des arêtes frontales (Figure 5.6b). L’analogie de forme entre la modélisation
et l’expérience assure de la possibilité d’une évaluation numérique de l’écoulement
et du flux liée à la seule dissolution et donc des conditions d’évolution de la surface
relativement bien contrôlées.

Figure 5.5 – Vues d’un même pilier dans la carrière abandonnée de Roquevaire
(Bouches-du-Rhône- 13) avec deux niveaux d’ennoyage différent (en 1996 et en

2010) ©Ineris

A l’issue de l’expérience, des grains détachés lors de la dissolution se sont accu-
mulés au fond du canal, le long des bords du bloc. Ils n’ont pas été entrainés par
l’écoulement en raison de la vitesse de circulation relativement faible, mais surtout
parce que le bloc reposait sur le fond du canal. Il est difficile de collecter ces inso-
lubles sédimentés et en cas de présence de grains de gypse, ceux-ci restent exposés à
la dissolution pendant toute la durée de l’expérience. Ils peuvent alors totalement se
dissoudre et ne pas pouvoir être comptabilisés dans le bilan de masse de particules.
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Figure 5.6 – a) Configuration 3D d’un système pilier-écoulement eau pure
(dimensions 5× 5× 5 m ; vitesse v= 10−6 m.s−1) b) modélisation de la dissolution

pendant 30 ans d’un pilier de gypse (5× 5× 5 m3) ennoyé d’une carrière
souterraine (v≈ 10−2 m.s−1) (par Guo et al. (2016) [54])

Afin de parfaire les conditions d’uniformité de l’écoulement et assurer une collecte
optimale des particules libérées, plusieurs modifications ont été adjointes au canal
d’écoulement (figure 5.7). Celui-ci se présente sous la forme d’une goulotte de largeur
7, 8 cm et d’une profondeur 4 cm, soit une section de 31, 2 cm2 et d’une longueur de
51 cm. Un tuyau relié à l’eau courante assure un débit constant par l’intermédiaire
d’une vanne de laminage. Ce tuyau alimente un bac communiquant avec l’amont
du canal via une grille de répartition située à 4 cm de la limite amont du canal.
Dans sa partie centrale, une fenêtre transparente permet une observation de la face
latérale frontale soumise à la dissolution. A l’aval du canal, un déversoir, précédé lui
aussi d’une grille de répartition située à 4 cm en amont maintien un niveau d’eau
constant dans le canal. Afin que l’écoulement soit uniforme au niveau des faces
soumises à la dissolution, l’échantillon se présente sous la forme d’un parallélépipède
d’une longueur de 6 cm, d’une largeur d’environ 2 cm et d’une hauteur d’environ 3
cm. Dans sa partie inférieure sa largeur est réduite à 1 cm sur une hauteur de 5 mm
(figure 5.8).

Un recouvrement avec de la résine epoxy délimite les surfaces exposées à la
dissolution. Celles-ci se présentent sous forme d’une bande latérale d’une hauteur
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Figure 5.7 – a) bloc de gypse entièrement noyé et circulation d’une faible vitesse
d’eau, de 10−3 à 10−2 m.s−1 ; b) vue de dessus

de 2 cm juste au-dessus de l’escarpement défini par la réduction de largeur formant
le pied. Ce recouvrement de résine couvre donc la surface supérieure, les surfaces
définissant le pied et la face arrière. Si la face avant était recouverte par la résine,
cela constituerait une arête fixe à l’avant de chaque face latérale en contact avec
le fluide pendant la mise en retrait de celles-ci par la dissolution. Ces arêtes fixes
constituent alors une ligne qui limite la zone de l’écoulement, ce qui réduirait la
vitesse et la dissolution sur les faces exposées.

Afin de maximiser l’action de l’écoulement sur les faces exposées, la face avant
n’a pas été recouverte par la résine. Cette face est affectée par la dissolution, mais de
façon moins intensive que les faces latérales en raison de la terminaison des lignes de
courant sur sa surface. Le flux particulaire produit par cette face pourrait contribuer
de façon partielle à celui issu des deux faces latérales.

Figure 5.8 – Vue en coupe et vue avant du bloc de gypse

Pour collecter les particules libérées par la dissolution et l’écoulement, un dis-
positif a été placé sous le bloc immergé dans le canal en considérant qu’en raison
des faibles vitesses imposées, elles sédimenteraient de façon verticale et qu’elles ne
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seraient pas entrainées par l’écoulement. Cette assertion est partiellement vraie car
la part des particules les plus fines sont difficiles à piéger. Le dispositif de collecte se
présente sous la forme d’un récipient cylindrique d’un diamètre d’entrée 5, 5 cm fixé
à la base du canal sous le bloc. Son axe se situe à 27 cm de la face amont du canal.
Le bloc est placé de façon asymétrique, +1 cm vers l’avant et +0, 5 cm vers l’arrière
(figure 5.7b) afin de ne pas collecter la production de particules par la face avant
ni celles de la zone proche de la face arrière où la dissolution peut être perturbée
par le recouvrement de résine fixe de la face arrière. Ceci conduirait à multiplier les
masses de particules collectées par 1, 5 pour les ramener à la surface latérale totale.

Afin de conserver les particules solubles de gypse libérées, ce récipient de col-
lecte a été rempli par un fluide bloquant leur dissolution. Le solvant organochloré
utilisé dans la première expérience (section 5.1) n’avait pas établi son efficacité en
raison essentiellement de la tension interfaciale et de la mouillabilité des particules
qui bloquaient leur traversée de l’interface eau-solvant. Il a été préféré alors pour
cette expérience une solution saturée en gypse. Cette solution ne présente pas de
contraintes environnementales et de sécurité contrairement aux solvants. Cependant,
sa saturation diminue pendant la durée de l’expérience par échange diffusif, voire
convectif, avec l’écoulement dans le canal.

Pour limiter cette décroissance de la saturation au niveau des particules collec-
tées, il a été calculé une hauteur du piège de telle sorte que par simple diffusion,
son degré de saturation varie de moins de 5% pendant une durée de 10 jours. Ce
calcul et l’expérience ont conduit à un triplement de la hauteur du récipient par
rapport à la vue présentée, soit 16, 5 cm. Pour prévenir une évolution trop rapide de
la désaturation, un morceau de gypse albastroïde pur, c’est-à-dire ne produisant pas
ou très peu de particules pendant sa dissolution, a été placé au fond du récipient.
Enfin en cas de durée d’expériences importantes, c’est-à-dire supérieure à sept jours,
mais finalement tous les 3 jours, il a été ajouté avec une fine pipette de la solution
saturée afin de rétablir la saturation.

Un suivi optique des grains collectés pendant chaque expérience de lessivage a été
effectué avec la prise d’une photographie toutes les 12 heures du fond du récipient de
collecte. L’exploitation de ces vues de façon quantifiée et en continu s’est avéré peu
fiable en raison de la faible production de particules, de leur dispersion sur le fond du
récipient et des perturbations de leur répartition par les ajouts de solution saturée.
Cependant, à partir de ces images enregistrées, deux phases de libération de grains
ont pu être distinguées. La première phase se caractérise par la libération nulle ou
très faible d’insolubles. Elle correspond à une période de dissolution des surfaces
exposées à l’écoulement et initialement planes afin qu’elles présentent une récession
suffisante pour mettre en relief des particules insolubles jusqu’à leur détachement
ou leur érosion. Ensuite dans une seconde phase (au bout d’un jour pour les gypses
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saccharoïdes et le gypse albastroïde impur et 2 jours pour les gypses matriciels), les
grains semblent se détacher par paquets et tomber au fond du récipient.

Aussi, l’analyse et l’interprétation du flux de particules libérées et collectées ont
été réalisées à partir d’un bilan de masse en fin de l’expérience et de leur observation.
Pour cela la totalité des grains présents dans le récipient de collecte ont été récupérés
par une filtration avec une membrane en nitrate de cellulose de 0, 2 µm. Une fois
séchés, les particules récupérées ont été pesées, puis observés au macroscope (jusqu’à
×32 fois) et/ou avec un microscope numérique Dino-Lite (jusqu’à ×250 fois) pour
déterminer leur granulométrie et ensuite analysés par DRX pour déterminer leur
minéralogie. En raison des très faibles masses récupérées, la qualité et l’interprétation
des diffractogrammes DRX n’étaient pas optimales, d’où une forte incertitude sur
les valeurs des répartitions par type de minéraux.

Ces essais ont été réalisés avec 6 faciès de gypse de texture différente du même
type que ceux utilisés pour les expériences précédentes provenant de la carrière de
Vaujours et du sondage carotté du Grand Paris (section 1.3). Le gypse albastroïde
pur n’a pas été considéré dans les analyses car il ne produit pas de particules.
Deux vitesses d’écoulement limitées ont été considérées (≈ 10−3 et 10−2 m.s−1)
pour éviter un entrainement trop important des grains les plus fins. La figure 5.9
présente la géométrie de quelques blocs des différents faciès gypses testés après une
durée de circulation dissolution au bout d’une semaine (figure 5.9a et 5.9b). Pour
le gypse matriciel pour lequel il a été mis en évidence une nette réduction de la
cinétique de dissolution par effet de recouvrement des grains de gypse par la matrice
(voir section 4.8), la durée de circulation a été portée à 21 jours. Une autre série
réalisée à plus grande vitesse (au-delà de 10−2 m.s−1) n’a pas été finalisée en raison
d’un entraînement trop important des particules, y compris des plus grosses et de
l’impossibilité de maintenir un état de saturation dans le récipient de collecte.

Figure 5.9 – Observations des blocs du gypse après dissolution : a) saccharoïde II,
b) saccharoïde III, c) matriciel II
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5.2.1 Observations binoculaires de la surface dissoute

Les observations à l’échelle macroscopique en fin d’expériences ont porté sur les
différences de l’état de surface des différents faciès suite à la dissolution.

Pour le gypse saccharoïde, la surface dissoute est composée de petits grains
brillants avec la mise en évidence des plans de clivage créée par la dissolution pour
chaque grain (figure 5.10a). Les insolubles sont peu nombreux et ils se présentent
visuellement sous forme de petits flocons jaunâtres. Ils sont localisés généralement
au niveau de joints de grains et ils peuvent présenter des alignements discontinus
(figure 5.10b). Ils ne forment pas de reliefs particuliers par rapport à la surface en
récession. Donc ils ne peuvent pas modifier significativement la dissolution globale
et leur libération ne s’effectue que lorsque la totalité du gypse à leur voisinage est
dissoute.

1 mm

(a) 

(b) 

Figure 5.10 – Observations binoculaires de la surface dissoute du gypse
saccharoïde I : a) des surfaces brillantes avec une mise en relief des plans de clivage,

b) dissolution régressive produit peu d’insoluble (tâches jaunes sur la surface)

Pour les gypses saccharoïdes II et III, la production d’insolubles a pu être quan-
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tifiée, de l’ordre de 0, 2 g (v= 0, 1 cm.s−1, t= 7 jours). Elle est en relation avec une
teneur en insolubles plus importante. Ces insolubles plus nombreux en proportion
se présentent soit sous la forme de lits continus parallèles (figures 5.11a et 5.12a) ou
d’amas compacts très localisés d’une taille d’environ 1 mm (figures 5.11b et 5.12b).
L’aspect floconneux et jaunâtres des lits continus est à associer d’après les analyses
minéralogiques à de la micrite ferro-dolomitique et/ou des argiles magnésiennes,
tandis que l’amas plus blanchâtre serait plus riche en calcite. Celui-ci formerait une
matrice englobant des petits grains, à priori de gypse.

(a) 

(b) 

1 mm

Figure 5.11 – Observations binoculaires de la surface dissoute du gypse
saccharoïde II : a) des marques de stries jaunes, b) un petit amas d’insoluble non

affecté par la dissolution

Sous l’effet de la dissolution, ces lits continus forment de très légers reliefs avec
une récession à peine marquée entre deux lits. Dans le cas de l’amas, son relief est
nettement plus prononcé et sa surface sommitale est quasi-plane et proche du ni-
veau de la surface initiale. Autour de cet amas, la récession est plus prononcée en
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(a) 

(b) 

1 mm

Figure 5.12 – Observations binoculaires de la surface dissoute du gypse
saccharoïde III : a) des surfaces brillantes avec une mise en relief des plans de

clivage, b) couche d’insolubles non affectée par la dissolution

relation avec les zones d’accélération de l’écoulement dues au relief de cet amas d’in-
solubles. Les lits continus d’insolubles présentent une cohésion globale légèrement
plus importante que lorsqu’ils se présentaient sous forme discontinue (saccharoïde
I). Cependant la différence de reliefs reste limitée pour modifier significativement la
dissolution et la production d’insolubles. En ce qui concerne les amas, ceux-ci sont
très peu nombreux et leur présence a donc une influence limitée sur la dissolution.
Par contre sur la durée de l’expérience ils ne contribuent pas à la production d’in-
solubles car la récession n’a pas été suffisante pour les libérer. Lorsque la récession
sera suffisante pour les libérer, ils représenteront alors une contribution instantanée
importante par rapport au flux de particules libérées par les lits continus. Globa-
lement, ce flux de masse insolubles ne sera pas différent de celui qui serait défini à
partir de la teneur en insolubles.
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Le gypse albastroïde impur se caractérise par une teneur en insolubles plus élevée
(15%) que celles des gypses saccharoïdes (1 à 11%). Ces insolubles créent alors des
reliefs macroscopiques au cours de la dissolution qui résistent aussi à l’érosion induite
par les vitesses d’écoulement imposées (figure 5.13a). On observe que ces reliefs
présentent une texture alvéolaire témoignant de la présence de grains de gypse qui
ont été dissouts. Il subsiste des grains de petite taille partiellement en relief dans
le réseau d’insolubles. Certains apparaissent être des grains de gypse qui seront
libérés lorsque le relief sera soit démantelé sous l’effet de la dissolution du gypse
qu’il contient et/ou la dispersion des argiles présentes, soit globalement libérés du
fait de la progression de la récession.

(a) 

(b) 

1 mm1 mm

Figure 5.13 – Observations binoculaires de la surface dissoute du gypse albastroïde
impur : a) mise en relief des parties riches en insolubles b) léger relief en raison de
l’accrochage des insolubles sur la face de la plage de gypse en cours de dissolution

Pour ce gypse albastroïde impur constitué de grandes plages de macro-cristaux
de gypse, les insolubles sont localisés en bordures de ces plages et ils présentent
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une épaisseur relativement faible. Aussi il est possible d’observer des lacunes corres-
pondantes à des portions d’insolubles libérés. Il ne subsiste alors que les traces de
l’accrochage des insolubles en léger relief sur la face de la plage de gypse en cours
de dissolution (figure 5.13b).

La localisation des insolubles n’affecte pas la dissolution des cristaux de gypse
et leur libération ne contribue pas significativement au flux de masse passant dans
le fluide en mouvement par rapport à la simple prise en compte de la dissolution du
gypse. De plus, l’observation des grains de gypse inclus dans les insolubles libérés
n’apporte pas une quantité significative de gypse sous forme solide. Ces observations
permettent d’assurer que le flux de particules libérés pendant la durée de l’expérience
sera moindre que celui correspondant à la teneur en insolubles.

Pour les gypses à texture matricielle pour lesquels une matrice micritique ou
argileuse enrobe les grains de gypse, la production des insolubles est peu importante
(environ 0, 2 à 0, 4 g). A l’issue de la durée d’immersion dans le canal d’écoulement,
ce faciès se caractérise, lorsque la matrice est micritique, par une conservation de la
forme externe du bloc. La surface initiale subsiste sous la forme d’une texture très
poreuse constituée de carbonates, a priori de la calcite, dans laquelle s’observe le
fantôme de grains de gypse qui ont été dissouts à partir de leur section d’intersection
avec le plan de taille de la surface exposée à l’écoulement (figure 5.14a). Il est possible
d’observer au fond de ces cavités un résidu non dissout du grain pendant la durée de
l’expérience. De même la texture très aérée de la matrice témoigne de la dissolution
de petits grains de gypse inclus dans celle-ci. La forme des fantômes observés, que ce
soit pour les grains de gypse principaux ou ceux inclus dans la matrice, ne permet
pas une libération du grain qu’il contenait sous forme solide, et on peut exclure, en
raison des résidus de grains observés, une libération après une réduction de leur taille
par rapport à l’ensemble de leur périphérie. En conséquence, on peut en déduire que
les grains de gypse disparus l’ont été très préférentiellement par dissolution.

Dans certaines zones, où la matrice est plus argileuse ou argileuse, on observe un
retrait de celle-ci par rapport à la géométrie initiale. Elle subsiste en recouvrement
de grains non intersectés par la taille du bloc et ces derniers apparaissent en relief
du fait de l’érosion ou la dispersion de la matrice entre ces grains (figure 5.14b). Que
ce soit dans le cas d’une matrice carbonatée subsistante ou d’une matrice argilo-
carbonatée formant recouvrement, sa présence ralentit très fortement la dissolution
des grains de gypse. Même en portant la durée d’expérience à 21 jours pour le gypse
matriciel I, il n’a pu être observé une déstructuration de la matrice carbonatée. Pour
le gypse matriciel II avec une matrice plus argileuse, celle-ci a été partiellement érodé
ou dispersée, mais sans conduire à une production de matière solide significative.

C’est seulement en cas d’une matrice à dominance argileuse qu’il est possible
d’envisager une libération de grains de gypse enrobés suite à la récession de la ma-
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(b) 

1 mm

(a) 

Figure 5.14 – Observations binoculaires de la surface dissoute du gypse matriciel :
a) mise en relief de la matrice carbonatée (matriciel I), b) grains de gypse

recouverts par une couche d’insolubles et mis en évidence par une récession de la
matrice à dominance argileuse lors de la dissolution (matriciel II)

trice autour d’eux. Ce processus peut conduire à un flux de gypse passant dans
la solution en phase solide. Dans le cas d’une matrice à dominante carbonatée, les
particules libérées seront issues de la matrice et donc ne comprendront que margina-
lement des petits grains de gypse non dissouts inclus dans celle-ci. En conséquence
pour un faciès à matrice carbonatée, le flux particulaire serait directement relié à la
teneur en insolubles, mais avec une production très discontinue. Dans les deux confi-
gurations, il est possible d’évaluer une quantité de gypse apporté au fluide en phase
solide, même si celle-ci sera très réduite dans le cas d’une matrice carbonatée. Il sera
délicat de la traduire en flux car la durée nécessaire pour déstructurer la matrice
n’a pas été déterminée par les expériences de durée limitée et elle est difficilement
déterminable. Dans le cas de la matrice carbonatée, il est même possible d’envisager
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le développement d’un volume important de la roche où ne subsiste que la matrice,
ce qui nécessitera une longue durée en raison de la réduction de la vitesse de dis-
solution par effet de recouvrement. Du fait de sa texture très aérée et de la perte
importante de masse solide par dissolution, de l’ordre de 70% pour les échantillons
étudiés, cette matrice résiduelle peut présenter une instabilité de type mécanique
avec une rupture et un effondrement qui peut conduire à la création instantané d’un
vide franc.

Une synthèse des observations de la surface des différents blocs de gypses et du
flux particulaire après dissolution est présentée dans le tableau 5.1.

Bloc de gypse observations flux particulaire

saccharoïde I +

saccharoïde II ++
saccharoïde III ++

albastroïde impur +++

matriciel I
(carbonatée)

+

matriciel II
(argilo-carbonatée)

+++

Tableau 5.1 – Synthèse des observations de la surface du bloc et du flux
particulaire après dissolution

La masse globale des grains collectés est peu importante par rapport à celle de
la perte de masse globale. Pour l’ensemble des faciès, elle représente moins de 10%
de celle-ci et elle est inférieure à celle de la teneur en insolubles des échantillons, ti.
Ceci traduit pour les gypses saccharoïdes une collecte incomplète des particules, en
particulier des plus fines et pour le gypse albastroïde impur et les gypses matriciels
une non libération des insolubles qui en raison de leur résistance à l’érosion ou de
leur cohésion restent attachés au bloc.

A partir de la perte de masse globale et de la masse globale des particules collec-
tés, il est possible de définir un coefficient de dissolution (mg.m−2.s−1) en rapportant
ces masses à la surface des deux faces latérales par unité de temps (tableau 5.2a). Il
a donc été calculé 3 coefficients de dissolution, un coefficient global en considérant la
perte de masse, un quantifiant la dissolution en phase soluble à partir de la différence
entre la perte de masse et la masse globale des particules et enfin un quantifiant le
flux de particules. On notera que le coefficient global est égal à la somme des deux
autres.

Pour la vitesse d’écoulement de 1 cm.s−1, le rapport entre le coefficient de dis-
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solution en phase soluble et celui déterminé par les disques tournants est proche de
l’unité. Ceci traduit la dominance de la solubilisation dans la perte de masse glo-
bale. Le coefficient de dissolution déterminé par la méthode des disques tournants
non conventionnelle, bien que censé représenter la valeur à vitesse nulle, est plus
important que celui déterminé à une vitesse de 1 mm.s−1 par l’essai de lessivage.
En effet, cette valeur quantifie la dissolution pour une surface de disque dont la
rugosité acquise par la dissolution est fonction du faciès, mais pour laquelle l’éro-
sion est forte en raison des vitesses de rotation utilisées. Ceci explique une meilleure
représentativité pour la vitesse de 1 cm.s−1 par rapport aux valeurs à 1 mm.s−1.

Pour la vitesse de 1 mm.s−1, les valeurs des coefficients de dissolution sont in-
férieures d’environ 40% pour les gypses saccharoïdes pour lesquels on observe une
récession continue. Cette diminution ne peut être formellement attribuée à une ré-
duction de l’érosion des insolubles mis en relief ou celle de l’amplification locale de la
dissolution par les reliefs créés par ceux-ci pour la vitesse de 1 cm.s−1. Pour le gypse
albastroïde impur et les gypses matriciels, les valeurs des coefficients de dissolution
globaux ou en phase solide sont comparables pour les deux vitesses, ce qui traduit
l’influence du relief uniforme créé par les insolubles et de sa résistance à l’érosion.
L’équivalence avec la valeur déterminée par les disques tournants avec une surface
rugueuse indique que la dissolution est fortement contrôlé par ces insolubles, soit
sous forme de reliefs persistants soit sous forme de recouvrements.

Le rapport de la masse des grains collectés par rapport à la masse de perte
totale pour tous les faciès de gypse étudié est inférieur à leurs teneurs en insolubles
ti (tableau 5.2b). Pour les gypses saccharoïdes et le gypse impur, ceci met en évidence
la récession observée sur la surface lors de la dissolution avec une libération simple
des grains insolubles. Pour les gypses à texture matricielle, ce rapport de masse
traduit le détachement des matrices d’insolubles du bloc composées principalement
d’insolubles avec quelques fins grains de gypse et il ne met pas en évidence la présence
du gypse sous forme solide.

Les flux de masse solide observés et quantifiés sont souvent assimilables à la li-
bération des insolubles présents dans la roche suite à une récession continue de la
surface exposée à la dissolution, en particulier pour les gypses saccharoïdes, et il n’a
pas été mis en évidence une quantité notable de particules de gypse parmi celles
collectées. Aussi, la contribution de la libération des insolubles peut être quantifiée
en incorporant la teneur en insolubles, ti, dans le calcul du taux de récession. On
rappelle que ce dernier est obtenu en convertissant le flux de masse par solubilisation
en volume de roche global. Cette conversion s’effectue en divisant le coefficient de
dissolution global, k, exprimé en mmol.m−2.s−1 ou mg.m−2.s−1 par la masse volu-
mique apparente sèche de la roche. Ce qui signifie que l’on inclut une correction qui
tient compte de la porosité (τr0). On se propose donc d’y inclure aussi la teneur
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(a)

Référence
du gypse

ti
(%)

Vitesse
(cm/s)

Durée
(jours)

Surface
(cm2)

Perte de
masse
(g)

A
k

mg/m2s

C
ksoluble
mg/m2s

B
τ0

mg/m2s

A/B C/B

saccharoïde
I

1,4 0,1 5 24 3,60 3,47 - - - -

0,1 7 24 7,18 4,95 4,82 8,6 0,6 0,58saccharoïde
II

11
1 7 24 11,35 7,82 7,31 8,6 0,94 0,88
0,1 7 20 4,29 3,55 3,42 5,6 0,66 0,63saccharoïde

III
5,4

1 7 36 15,44 7,01 6,71 5,6 1,30 1,24
0,1 5 24 3,99 3,85 3,60 9,2 0,43 0,40albastroïde

impur
15

1 7 24 6,38 4,4 3,87 9,2 0,49 0,43
0,1 21 22 5,11 1,28 1,23 3,1 0,44 0,42matriciel

I
17

1 13 18 4,21 2,08 2,01 3,1 0,72 0,69
0,1 6 18 3,19 3,43 3,20 5,1 0,70 0,65matriciel

II
25

1 7 24 6,28 4,32 4,09 5,1 0,88 0,83
A = coefficient de dissolution à partir de la perte de masse

B = coefficient de dissolution disque tournant

C = coefficient de dissolution soluble à partir de la perte de masse – masse globale grains

E = perte de masse globale pondérée par le rapport de surface entre la longueur et l’ouverture du récipient

A/B : ou éventuellement C/A

(b)

Référence
du gypse

ti
(%)

vitesse
(cm/s)

Durée
(jours)

Masse
mesurée

(g)

E
masse

globale (g)

D
ksolide
mg/m2s

D/C
(%)

Rapport
de masse

(%)

saccharoïde
I

1,4 0,1 5 - - - - -

0,1 7 0,13 0,19 0,13 2,7 2,6saccharoïde
II

11
1 7 0,5 0,74 0,51 7 6,5
0,1 7 0,12 0,17 0,14 4,1 4saccharoïde

III
5,4

1 7 0,38 0,68 0,31 4,6 4,4
0,1 5 0,18 0,27 0,26 7,2 6,8albastroïde

impur
15

1 7 0,51 0,77 0,53 13,7 12,1
0,1 21 0,13 0,19 0,05 4,1 3,7matriciel

I
17

1 13 0,14 0,16 0,08 4 3,8
0,1 6 0,15 0,21 0,23 7,2 6,6matriciel

II
25

1 7 0,23 0,35 0,24 5,9 5,6
D = coefficient de dissolution sous forme solide calculé à partir masse des grains globale

E = perte de masse globale pondérée par le rapport de surface entre la longueur du bloc et l’ouverture du récipient

D/C : rapport entre le coefficient de dissolution sous forme solide et le coefficient de dissolution soluble

Tableau 5.2 – Bilan de masse a) du bloc de gypse et b) des grains collectés après
dissolution à différentes vitesses

massique en insolubles, ti (%) pour l’évaluer :

τr = τr0

100− ti
× 100 = k

(100− ti)× ρapp
× 100 (5.1)

Ce taux de récession représente donc une valeur sécuritaire pour l’estimation de
l’évolution d’une cavité dans des gypses saccharoïdes sous l’effet de la dissolution
naturelle avec des vitesses d’écoulement inférieures à 1 cm.s−1 pour laquelle elle a été
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validée expérimentalement. Cette valeur de vitesse permet aussi de l’utiliser hors du
champ immédiat d’une perturbation hydrogéologique créée de manière anthropique.

Pour les autres types de gypses contenant plus d’insolubles, la valeur définie par
la méthode des disques tournants avec surface rugueuse est représentative des valeurs
expérimentales de lessivage. Cependant en raison de la durée limitée des expériences,
la récession créée par la dissolution n’a pas permis une libération complète des
insolubles. L’utilisation de cette valeur du taux de récession pondéré par la teneur
en insolubles peut être alors représentative d’une évolution à long terme avec un
développement important du volume global dissout. Elle ne prend pas en compte
l’influence de leur résistance à l’érosion. Il est proposé alors d’utiliser comme valeur
sécuritaire la moyenne entre le taux défini par les disques tournants et celui pondéré
par la teneur en insolubles.

Cependant dans le cas de gypses matriciels à matrice carbonatée, la mobilisa-
tion de la matrice d’insolubles peut intervenir de façon retardée et instantanée sous
forme d’une instabilité mécanique. Aussi, il n’est pas possible de définir un flux de
dissolution en phase solide continu lié à la production de particules en l’absence
de caractérisation des propriétés de cette matrice résiduelle. La connaissance de ces
grandeurs pourrait permettre une estimation d’un volume critique et donc d’une
durée moyenne de libération des particules avec création d’un vide franc. En l’ab-
sence de ces grandeurs, il est proposé d’utiliser la valeur hors pondération par les
insolubles comme valeur sécuritaire.

Échantillon
de gypse

ti
(%)

Porosité
(%)

Vitesse
(cm/s)

τr

(nm/s)
τr0

(nm/s)
Valeur sécuritaire
valeur (nm/s)

saccharoïde
I

1,4 6 0,1 1,40 1,40 τr 1,40

saccharoïde
II

11 8
0,1 2,72 2,42 τr 2,72
1 4,30 3,83 τr 4,30

saccharoïde
III

5,4 8
0,1 1,76 1,66 τr 1,76
1 6,16 5,83 τr 6,16

albastroïde
impur

15 1
0,1 1,97 1,68 (τr+τr0 )/2 1,82
1 2,25 1,92 (τr+τr0 )/2 2,08

matriciel
I

17 10
0,1 0,74 0,61 τr0 0,61
1 1,20 0,99 τr0 0,99

matriciel
II

25 16
0,1 2,35 1,76 (τr+τr0 )/2 2,05
1 2,96 2,22 (τr+τr0 )/2 2,59

Tableau 5.3 – Valeurs des taux de récession avec et sans prise en compte de la
teneur en insolubles (τr et τr0 respectivement) et estimation de la valeur sécuritaire
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5.2.2 Observations binoculaires et minéralogie des particules col-
lectées

Des observations des grains détachés et collectés pour les différents blocs de
gypse ont été effectuées avec un microscope numérique Dino-Lite afin de distinguer
les espèces minérales associées et d’identifier si du gypse y était présent. Des pho-
tographies des grains piégés des gypses saccharoïdes et du gypse albastroïde impur
sont présentées sur la figure 5.15. A partir des observations, il n’a pas été détecté
une présence de gypse notable et significative. Les particules sont principalement
composées de grains insolubles avec la présence de petits flocons qui correspondent
à des fragments d’assemblage de cristaux de carbonates (calcite, calcite magnésienne
et/ou ferro-dolomitique suivant la caractérisation minéralogique DRX).

0,5 mm

0,2 mm

saccharoïde I saccharoïde II

saccharoïde III albastroïde impur

Figure 5.15 – Observations binoculaires des grains piégés des blocs du gypse
saccharoïde et albastroïde impur

Pour les gypses à texture matricielle, les observations permettent d’identifier des
fragments de la matrice à l’aspect blanchâtre qui ont été associés à une matrice
de type micritique et la présence de petits grains dont certains de gypse tel que
le grain plat présentant des clivages (figure 5.16), mais en faible proportion. Pour
ce faciès, il faut rappeler qu’en raison de la cinétique extrêmement lente liée au
recouvrement et au faible pouvoir érosif de l’écoulement, la durée des expériences a
pu être insuffisante pour une collecte représentative d’un comportement in situ.

Une analyse minéralogique semi-quantitative par DRX des particules collectées
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0,5 mm

matriciel I matriciel II

Figure 5.16 – Observations binoculaires des grains piégés des blocs du gypse
matriciel

a été réalisée (tableau 5.4). En raison des faibles masses collectées, les incertitudes
associées à ces analyses sont très importantes. De plus, la durée d’immersion dans
la solution quasi-saturée du récipient de collecte puis le lavage après filtration pour
l’éliminer ont pu modifier la proportion des minéraux présents du fait d’une dissolu-
tion de la calcite ou une précipitation de gypse en cas de lavage imparfait pendant
le séchage.

Ces analyses mettent en évidence la présence de gypse libéré donc sous forme
solide : environ 10% de la part transportée pour le saccharoïde II et l’albastroïde
impur, 20% pour le saccharoïde III et 30% pour le gypse matriciel. La minéralogie
des autres grains libérés est composée principalement de calcite, quartz, carbonates
calciques et magnésiens (Fe) ou ferro-dolomitique et argiles plutôt du type magné-
siennes avec des proportions variant suivant le faciès.

Référence
du gypse

Analyse minéralogique des particules piégées (%)

Gypse Calcite Quartz Dolomite
Carbonates
calciques et

magnésiens (Fe)

Argiles
magnésiennes

et autres
saccharoïde

I
o 80 ++ o ++ ++

saccharoïde
II

10 40 ++ + 30 10

saccharoïde
III

10 + ++ ++ 60 15

albastroïde
impur

10 + 30 + 30 25

matriciel
I

30 10 + + ++ 50

matriciel
II

30 20 15 + 30 o

Tableau 5.4 – Analyse minéralogique semi-quantitative des grains collectés par
DRX. Les quantités faibles inférieures à 10% sont présentées par o (quelques

traces), + (0− 5%) et ++ (5− 10%)
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5.3 Synthèse

En conclusion, les masses de particules collectées se sont avérés faibles à très
faibles par rapport aux pertes de masse totale et ce pour l’ensemble des faciès étudiés.
Rapportées à la durée d’immersion dans le canal d’écoulement, celles-ci conduisent à
des valeurs très faibles d’un flux particulaire, même en considérant que la libération
de particules n’est effective qu’à partir d’une durée nécessaire pour mettre en relief
les insolubles et permettre leur libération soit par érosion soit par déstructuration.
La proportion de gypse dans les masses collectées est peu importante de 0 à 20% pour
les gypses saccharoïdes et albastroïdes impurs, mais rapportée à la quantité de gypse
solubilisé, ces quantités restent marginales. Dans le cas des gypses matriciels, il a été
quantifié une proportion proche de 30%, mais aussi une production de particules très
faible en raison de la conservation de la matrice même après dissolution des grains
de gypse principaux. Les grains de gypse observés semblent issus de la libération de
petits grains de gypse inclus dans la matrice.

Pour les faciès saccharoïdes, il n’a donc pas été mis en évidence une libération de
grains de gypse par dissolution de leur l’assemblage au niveau des joints de grains.
La dissolution induit une récession continue de la surface exposée à la dissolution
avec une très légère mise en relief des insolubles qui peut être plus importante si ils
se présentent sous forme continue ou d’amas localisés et cohérents. Dans ces condi-
tions ils perturbent l’écoulement et ils peuvent amplifier localement la dissolution.
Cependant en raison de la faible teneur en insolubles, cette influence n’est pas im-
portante par rapport à la simple prise en compte du flux lié à la solubilisation du
gypse. Il est en de même avec le gypse albastroïde impur qui présente une teneur
en insolubles peu importante. On rappellera que pour le gypse albastroïde pur, la
teneur en insolubles étant très réduit, il en sera donc aussi de même.

Seul le gypse à texture matricielle qui présente des teneurs en insolubles plus
importantes a fourni une proportion de gypse significative, de l’ordre de 20 à 30%
lors de l’analyse minéralogique des particules collectées. Ce gypse a été associé à
une libération de petits grains de gypses inclus dans la matrice suite à la dissolu-
tion. Cependant en raison de la présence de cette matrice qui ralentit fortement
la dissolution par effet de dissolution, les durées des expériences n’ont pas permis
d’observer une déstructuration par dissolution ou une érosion de cette matrice, sauf
si elle est à dominance argileuse. Dans le cas d’une matrice à dominante carbonatée,
on peut concevoir une déstructuration mécanique brusque d’un volume important
où ne subsiste que la matrice. Un tel scénario ne peut pas être quantifié par un flux
particulaire continu additionnel à la dissolution.

Malgré un effort expérimental important, il n’a pu être mis en évidence et quan-
tifié un flux de masse sous forme de particules qui s’ajouterait et augmenterait la ci-
nétique de création d’une cavité par une simple solubilisation du gypse contenu dans
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la formation gypsifère, en particulier pour les gypses saccharoïdes. Les expériences
ont permis une évaluation directe du coefficient de dissolution global (mg.m−2.s−1).
Ceux déterminés pour une vitesse d’écoulement de 1 cm.s−1 sont comparables à ceux
déterminés par les disques tournants. Il est donc proposé d’incorporer la contribution
des particules libérées par le calcul d’un taux de récession à partir du taux de dis-
solution défini par les expériences de disques tournants et de la teneur en insolubles
(équation 5.1).

Les valeurs obtenues sont proches de celles déterminées par les disques tournants
(tableau 5.3) car globalement les teneurs en insolubles sont faibles. Bien que calculées
à partir d’un coefficient de dissolution à vitesse nulle, ces valeurs rejoignent celles
déterminées avec une vitesse d’écoulement de 1 cm.s−1. Pour les gypses saccharoïdes,
les valeurs expérimentales mesurées avec une vitesse de 1 mm.s−1 sont plus faibles
d’environ 40%. Ceux-ci traduisent une légère accentuation locale de la dissolution
en relation avec les reliefs développés par les insolubles avec l’augmentation de la
vitesse. Pour le gypse albastroïde impur et les gypse matriciels, les écarts de valeurs
pour les vitesses de 1 mm.s−1 et 1 cm.s−1 sont faibles, ceci est à mettre en relation
avec la résistance à l’érosion des insolubles mis en relief et à leur déstructuration
par dissolution. Pour le gypse matriciel à matrice carbonatée, cette différence est
d’ailleurs quasi-nulle, malgré une durée d’expérience de près de 3 semaines.

En conclusion, les valeurs du taux de récession incorporant la teneur en inso-
lubles et calculées à partir du taux de dissolution incorporent la contribution de la
libération de particules par la dissolution et elles sont utilisables comme des valeurs
sécuritaires dans la gamme des vitesses in-situ pour la simulation de la dissolution
naturelle et hors du champ immédiat de perturbations liées à des ouvrages souter-
rains.
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Modélisation hydrogéochimique
de la dissolution de gypses in

situ
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Chapitre 6

Étude de l’influence de la
minéralogie de gypses sur leur
cinétique de dissolution in situ
par modélisation

Après avoir mis en évidence dans la partie 2 les deux processus potentiellement
responsables de la formation des cavités de dissolution, la partie 3 de ce mémoire
a pour but de modéliser les réactions d’échange d’ions du solide vers le fluide afin
d’évaluer l’influence des minéraux les plus courants présents dans les gypses naturels
sur leur dissolution et la composition des eaux à leur contact. Ces minéraux moins
solubles que le gypse étaient considérés comme insolubles dans les expériences pré-
cédentes. Ils seront appelés de la même manière dans ces travaux de modélisation.

La prise en compte de lois cinétiques des différentes espèces minérales permet-
tra de comparer les résultats de simulations géochimiques à des temps courts (t=
3 jours) avec les analyses des solutions en fin d’expériences des disques tournants
réalisées avec de l’eau pure et de l’eau courante du réseau de distribution de Fontai-
nebleau. Enfin, ces mêmes simulations mais pour des temps longs, plus représentatifs
de conditions réelles in situ, seront confrontées à des analyses in situ de sites exis-
tants afin de comparer les concentrations en sulfates et les indices de saturation
des minéraux potentiellement présent dans ces eaux et discuter la sensibilité à la
dissolution de ces aquifères de prélèvement.

Les analyses minéralogiques des grains collectés lors des expériences de lessivages
ont établi la présence de carbonates magnésiens pour tous les faciès de gypse étudiés.
Bien que faible, la quantité mesurée écarte une contribution provenant du contenu
d’inclusions fluides libérées par la dissolution du gypse qui n’ont été que rarement
observées en microscope optique. De plus, les analyses des compositions chimiques
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des solutions en fin d’expériences de disques tournants avec de l’eau pure, effectuées
par le laboratoire Chrono-environnement de l’université Bourgogne-Franche-Comté à
Besançon, indiquent la présence d’une faible quantité du magnésium (≈ 0, 5 mg.L−1)
et celle de bicarbonates en quantité variable (de 15 à 30 mg.L−1) selon le faciès de
gypse considéré. Ces quantités traduiraient des réactions de solubilisation impliquant
d’autres minéraux que le gypse.

Pour apprécier l’influence de tels insolubles contenant du magnésium, il a été
considéré pour les modélisations géochimiques des deux minéraux : la dolomite
CaMg(CO3)2 et la magnésite MgCO3. Ces minéraux ont été préférés à des calcaires
magnésiens sous la forme Ca1−x,Mg1+x(CO3)2, car les constantes thermodynamiques
des deux minéraux considérés sont disponibles dans la base thermodynamique et
mieux définies que celles associées à un calcaire magnésien qui résulteraient d’une
moyenne pondérée d’un mélange calcite dolomite. Que ce soit un calcaire magnésien,
de la dolomite ou un mélange des deux, la solubilisation de ces insolubles enrichit
la solution en magnésium, mais aussi en calcium qui est commun avec la solubilisa-
tion du gypse. Outre sa présence établie, mais rare dans la zone d’étude, la prise en
compte de la magnésite définit une configuration sans ions communs avec le gypse
lors de sa solubilisation.

Les modélisations géochimiques seront réalisées avec le logiciel CHESS et la base
thermodynamique utilisée inclura les constantes WATEQ4F relatives à la dissolution
du gypse, plus représentatives de nos mesures expérimentales (voir chapitre 3). Une
étude à l’équilibre thermodynamique sera effectuée pour mettre en évidence l’effet
de la présence des minéraux insolubles sur la solubilité du gypse. Elle sera suivie par
une étude cinétique qui repose principalement sur la caractérisation de la cinétique
de la dolomite en s’appuyant sur des analyses des solutions pendant et à la fin des
disques tournants et sur l’identification des rôles de la dolomite et de la calcite en
cinétique avec celle du gypse pour des temps longs, représentatifs des conditions in
situ.

Les résultats des compositions chimiques seront présentés en mmol.L−1, l’unité
couramment utilisée par les géochimistes qui permet d’évaluer immédiatement le
rapport entre les différentes entités chimiques présentes dans les solutions aqueuses.
Ils seront aussi présentés en mg.L−1, qui est l’unité utilisée dans les analyses des
solutions en fin d’expériences des disques tournants et employée dans les rapports
d’étude de l’Ineris.

6.1 Étude paramétrique à l’équilibre thermodynamique

Pour réaliser cette étude il a été considéré la configuration qui sera utilisée pour
la modélisation cinétique des expériences de disques tournants. Sa définition sera
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détaillée lors de la présentation de ces résultats. Seule la nature minéralogique des
insolubles a été prise en compte et non leur éventuel rôle de recouvrement et de
protection des grains de gypse vis-à-vis de la dissolution.

Le système considéré est composé d’un litre de solution, de 150 g de gypse solide
y compris les insolubles. La concentration équivalente des insolubles a été fixée à 10
g.L−1, valeur représentant environ 7% de la masse de gypse, soit une valeur proche de
la teneur moyenne en insolubles déterminée pour les gypses saccharoïdes étudiés. Le
système pourra être considéré comme fermé sans échange avec l’atmosphère avec une
pression partielle de CO2 d’environ 0, 01 atm ou ouvert sur l’atmosphère avec une
pression partielle de CO2 fixée à PCO2 = 0, 0004 atm. En présence de carbonates,
calcite ou dolomite, l’échange avec le CO2 atmosphérique a un effet tampon qui
maintient la valeur du pH proche de 8.

Il a été choisi d’utiliser la constante d’équilibre de la dolomite désordonnée de la
base thermodynamique plutôt que celle de la dolomite stricto-sensu, en considérant
que la dolomite présente dans les faciès étudiés s’était formée dans des conditions de
cristallisation non idéales et que les ions Ca2+ et Mg2+ sont distribués de manière
aléatoire.

Une première modélisation avec le logiciel CHESS a été effectuée avec différentes
compositions de la phase insoluble : absente, mono minérale, bi-minérale et enfin
en présence de toutes les espèces. Afin de comparer les équilibres des espèces mi-
nérales considérées, la précipitation de toutes les espèces de la base a été bloquée,
ce qui permet une détermination des indices de saturation, IS, de chaque espèce
sans interaction entre elles. A l’équilibre thermodynamique, les indices de satura-
tion des différents minéraux ont été comparés (tableau 6.1). Celui du gypse étant
bien entendu toujours égal à zéro, il n’a donc pas été reporté dans ce tableau.

Lorsque les insolubles sont constitués uniquement de calcite (col. 2), son indice de
saturation est nul, ce qui traduit que la solution est saturée en gypse et en équilibre
avec la calcite en raison des échanges avec le CO2 atmosphérique qui définissent la
valeur du pH, 7, 83, du fait de la condition d’équilibre des bicarbonates.

Dans le cas d’insolubles uniquement dolomitiques (col. 3), la dissolution de la
dolomite désordonnée libère du calcium, Ca2+, dont la concentration définit une
condition de sursaturation de la calcite, ISC = 1, 12. L’enrichissement en magnésium
de la solution correspond à une sous-saturation par rapport à la magnésite, ISM =
−0, 05.

Logiquement si les insolubles sont uniquement composés de magnésite (col. 4), les
conditions à l’équilibre correspondent à une sursaturation de la calcite, ISC = 0, 95,
et une sous-saturation en dolomite, avec un ISD = −0, 1, cf. la configuration Gypse-
Dolomite, ci-dessus.

Pour des insolubles constitués de calcite et de dolomite (col. 5 et 6), la calcite sera
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toujours en conditions d’équilibre du fait des échanges avec le CO2 atmosphérique
et le magnésium libéré définit des conditions de sursaturation pour la magnésite.
Suivant la proportion relative de dolomite et de calcite, les concentrations en calcium
et magnésium vont définir pour la dolomite, soit une sous-saturation (50% dolomite
- 50% calcite (col. 5)), soit un équilibre (66% dolomite – 33% calcite (col. 6)).

Pour des insolubles constitués de dolomite et de magnésite (col. 8), la calcite sera
en sursaturation car elle n’est pas limitée par la quantité de calcium provenant de
la dissolution de gypse et par celle provenant de la dolomite en plus de la formation
des carbonates provenant de l’échange avec le CO2 atmosphérique, et de ceux de la
dolomite et de la magnésite. De même, les ions calcium et magnésium provenant de
la dissolution de la dolomite, combinés avec les ions carbonates, vont précipiter de la
magnésite, le moins soluble des minéraux considérés. Pour le magnésium apporté par
la dissolution de la magnésite, sa concentration, fixée par la solubilité de la magnésite
(col. 7), est trop faible pour se combiner avec les ions calcium et précipiter de la
dolomite.

150 g/L

Gypse

+10 g/L

calcite

(C)

+10 g/L

dolomite

(D)

+10 g/L

magnésite

(M)

+5 g/L

+5 g/L

C+D

+5 g/L

+10 g/L

C+D

+5 g/L

+5 g/L

C+M

+5 g/L

+5 g/L

D+M

pH 7 7,83 8,26 8,17 7,83 7,9 7,73 8,23
IS calcite - 0 1,12 0,95 0 0 0 1,063
IS dolomite désord. - - 0 -0,1 -0,314 0 -1,063 0
IS magnésite natur. - - -0,055 0 0,74 1,063 0 0

Tableau 6.1 – Indices de saturation des minéraux potentiellement présents sous
forme d’insolubles dans les gypses de la zone d’étude (système ouvert ;

PCO2 = 0, 0004 atm)

Le blocage de la précipitation dans les modélisations a permis de mettre en
évidence les interactions entre les minéraux insolubles considérés. Pour évaluer ces
interactions entre minéraux potentiellement présents dans le gypse (calcite, dolomite
désordonnée, magnésite naturelle), il a été procédé à des modélisations sans blocage
qui fournissent la composition des solutions à l’équilibre thermodynamique, ainsi
que les masses dissoutes de chaque minéral. Pour ces modélisations, la contribution
d’une espèce insoluble a été limitée à 1 g.L−1. Une synthèse des principaux résultats
obtenus en système ouvert est présentée dans le tableau 6.2 en mmol.L−1 et mg.L−1.

A l’équilibre thermodynamique avec le gypse en excès, les interactions entre les
trois minéraux insolubles (calcite, dolomite désordonnée, magnésite naturelle) sont
les suivantes :

• Calcite + dolomite désordonnée (col. 4) : la concentration en magnésium dans
la solution sera plus importante que celle due à une simple dissolution de
la dolomite (col. 4 vs col. 2). La comparaison des colonnes 1 et 2 indique
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que la dolomite serait plus soluble que la calcite en système ouvert et qu’en
conséquence pour un mélange (50% - 50%) de calcite et de dolomite (col. 4),
la présence de la dolomite réduirait la dissolution de la calcite par effet d’ions
communs.

• Calcite + magnésite naturelle (col. 5) : Les bicarbonates, HCO−3 , libérés par
la dissolution de la calcite réduisent la quantité de magnésite dissoute avec un
effet de rétroaction se traduisant par une très légère diminution de la dissolu-
tion de la calcite.

• Calcite + dolomite + magnésite (col.6) : les concentrations en bicarbonates
et magnésium sont quasi égales aux conditions de la dolomite seule (col. 2),
c’est-à-dire fixées par l’équilibre de la dolomite. L’excès de magnésium libéré
est totalement consommé par la précipitation de la magnésite.

Calcite
9,99 mmol/L

(1 g/L)

Dolomite
5,42 mmol/L

(1 g/L)

Magnésite
12 mmol/L

(1 g/L)
C+D C+M C+D+M

pH 8,22 8,44 8,09 8,48 8,27 8,44
Ca2+ (mmol/L) 0,58 0,49 - 0,19 0,46 0,49
Mg2+ (mmol/L) - 0,49 0,41 0,9 0,19 0,49
HCO−3 (mmol/L) 1,15 1,94 0,84 2,14 1,3 1,94

Ca2+ (mg/L) 23 19,7 - 7,7 18,6 19,7
Mg2+ (mg/L) - 11,9 10 21,7 4,5 11,9
HCO−3 (mg/L) 70 118,2 51,3 130,3 79,2 118,2

IS calcite 0 0 - 0 0 0
IS dolomite - 0 0 0 -1,063 0
IS magnésite - 0 - 0 0 0

masse dissoute mmol/L mC= 0,599 mD= 0,54 mM=0,42 mD= 0,92
mC=0

mC=0,499
mM =0,24

mC=0
mM=0
mD=0,54

masse dissoute g/L mC= 0,06 mD= 0,1 mM=0,035 mD= 0,17
mC=0

mC=0,05
mM=0,02

mC=0
mM=0
mD=0,1

Tableau 6.2 – Influence calcite-dolomite/magnésite à l’équilibre thermodynamique
exprimé en mmol.L−1 et mg.L−1 (système ouvert ; PCO2 = 0, 0004 atm)

Ainsi, la dissolution de la dolomite augmente avec la quantité de calcium dans
la solution. L’excès de calcium est attribué à la reconstitution de la stœchiométrie
de la dolomite (un calcium pour un magnésium libéré) ce qui se traduit par une
augmentation des concentrations en magnésium. Cette augmentation est plus signi-
ficative avec la présence de gypse car il apporte plus de calcium que la calcite dont
la dissolution est limitée par la quantité des bicarbonates provenant de la dolomite.

Pour un système ouvert sur l’atmosphère (PCO2 = 0, 0004 atm), la calcite est
moins soluble, environ 0, 06 g.L−1 que pour un système fermé (PCO2 = 0, 01 atm ;
pression partielle probable dans l’aquifère), environ 0, 18 g.L−1, mais cela ne repré-
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sente, en absolu, qu’une faible quantité de masse dissoute comparativement à celle
liée à la dissolution du gypse. En présence de gypse, la solution atteint vite la satura-
tion vis-à-vis de la calcite en raison du très important apport d’ion calcium résultant
de la dissolution du gypse. En système ouvert, la quantité de calcite mise en solution
est réduite d’environ 0, 035 g.L−1 soit environ 63% (figure 6.1a). Cet écart est moins
important en système fermé, environ 43 %, en raison de la pression partielle de CO2

et donc d’une influence limitée des ions bicarbonates. La quantité de calcite précipi-
tée est définie par son équilibre et elle ne modifie que très marginalement la masse
de gypse dissout dans l’eau pure avec un écart maximal de 2 % en système fermé
du fait de la précipitation limitée de la calcite (figure 6.1b). Ainsi, la présence de la
calcite, en tant qu’insoluble, ou en condition de sous-saturation dans la solution ne
joue pas un rôle significatif sur la dissolution du gypse.
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Figure 6.1 – Influence a) du gypse sur la dissolution de la calcite et b) de la calcite
sur la masse du gypse dissout en système ouvert et fermé

6.2 Étude cinétique

Les modélisations à l’équilibre thermodynamique ont mis en évidence un rôle
prépondérant de la dolomite en tant que fournisseur de magnésium et de calcium
qui pouvait augmenter ou réduire la solubilisation des autres espèces insolubles,
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comme dans le cas de l’association calcite dolomite. Ce comportement à la limite
est différent du comportement réel. Pour approcher celui-ci, il convient d’étudier les
mêmes systèmes mais en considérant des lois cinétiques pour la solubilisation et la
précipitation des différentes espèces minérales.

La validation de cette étude cinétique s’appuie sur les analyses de solutions pen-
dant et en fin d’expériences de disques tournants avec de l’eau pure et de l’eau
courante. Celles-ci montrent, pour certains faciès, une augmentation de la concen-
tration en magnésium. Il a été supposé que son origine avait pour unique source des
insolubles de type dolomite, même si en réalité il s’agit plus de calcaires magnésiens
ou de ferro-dolomite.

Pour effectuer les modélisations CHESS, il a été défini des lois cinétiques pour
les phases minérales prises en compte exprimées en fonction du produit d’activité
ionique (équation 2.11). Pour le gypse, les valeurs de la constante cinétique utilisées
sont celles déterminées avec nos expériences des disques tournants à la température
de 20◦C (chapitre 4) pour le gypse saccharoïde II qui est le faciès plus répandu en
région parisienne avec un ordre de la cinétique, n, égal à 1, 2 avec l’eau pure et
1, 15 avec l’eau courante. Même si les différences sont minimes, il a été distingué
l’eau pure et l’eau courante en tant que solution initiale afin d’utiliser au mieux les
résultats des analyses chimiques et de considérer une eau proche d’eaux naturelles.
Les valeurs des constantes cinétiques sont les suivantes :

k = 7× 10−5mol.m2.s−1 pour l’eau pure
k = 8× 10−5mol.m2.s−1 pour l’eau courante

Afin de se rapprocher au mieux des conditions de nos expériences des disques
tournants, les réactions de dissolution/précipitation seront simulées pour une durée
de 3 jours avec une température fixée à 20◦C. Le système est considéré ouvert sur
l’atmosphère (PCO2 = 0, 0004 atm). Le volume de gypse considéré correspond à celui
d’un disque de 5 cm de diamètre, similaire aux disques utilisés dans nos expériences,
avec une surface de base exposée à la dissolution égale à 19, 63 cm2. La masse de
gypse étant égale à 45, 5 g, la valeur de la surface spécifique correspondante est égale
à :

Ssp = 4, 31× 10−5 m2.g−1

Pour simplifier la modélisation de nos expériences avec le logiciel CHESS, nous
avons considéré que la teneur en insolubles était égale à 7%, que ces insolubles
étaient composés seulement de calcite et dolomite désordonnée avec une cinétique
de dissolution ou de précipitation selon l’évolution du système et qu’ils avaient la
même surface spécifique que celle du gypse.
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6.2.1 Solution initiale : eau pure

Les analyses au laboratoire des solutions à 87% et à 100% de la saturation
en gypse saccharoïde sont résumées dans le tableau 6.3. Elles seront prises comme
référence pour l’étude cinétique.

(a) mmol.L−1

Solution σ

(µS/cm)
pH HCO−3

mmol/L
SO2−

4
mmol/L

Ca2+

mmol/L
K+

mmol/L
Mg2+

mmol/L
Na+

mmol/L
87% saturation 1948 7,2 0,38 12,93 11,86 0,02 0,019 0,096
saturée en gypse 2169 7,3 0,46 14,97 13,84 0,021 0,023 0,134

(b) mg.L−1

Solution σ

(µS/cm)
pH HCO−3

mg/L
SO2−

4
mg/L

Ca2+

mg/L
K+

mg/L
Mg2+

mg/L
Na+

mg/L
87% saturation 1948 7,2 23,18 1242,25 475,26 0,80 0,47 2,21
saturée en gypse 2169 7,3 28,14 1437,96 554,82 0,81 0,57 3,07

Tableau 6.3 – Analyses des solutions en contact avec du gypse saccharoïde dans
l’eau pure

Des modélisations de configurations simples avec la calcite maintenue en équilibre
ont d’abord été effectuées. Elles avaient pour but de déterminer une valeur de la
constante cinétique de la dolomite qui conduise à l’obtention d’une quantité de
magnésium similaire à celle présente dans la solution saturée, 0, 57 mg.L−1.

Pour la cinétique de la calcite il a été considéré la valeur déterminée par Chou
et al. (1989) [26] pour sa constante cinétique :

kcalcite = 8, 7× 10−7mol.m−2.s−1 (6.1)

et un ordre de cinétique égal à l’unité.

6.2.1.1 Cinétique dolomite désordonnée = cinétique gypse

Une première configuration considère que la cinétique de la dolomite est identique
à celle du gypse ce qui permet d’évaluer l’influence de la présence de la dolomite
avec une cinétique rapide sur la composition de la solution. Pour la température de
20◦C et en système ouvert, les résultats obtenus avec et sans prise en compte de la
cinétique de la dolomite et de la calcite sont présentés dans le tableau 6.2.

La masse du gypse dissoute est égale à 2, 71 g.L−1 et elle est proche de la solubilité
du gypse déterminée dans nos expériences à 10−2 près (figure 3.5). La stœchiométrie
de la dolomite désordonnée étant de 1 calcium pour 1 magnésium, sa dissolution
augmente la concentration de ces deux ions dans la solution avec une cinétique rapide
qui tend vers un pseudo-équilibre avec le gypse en moins d’un jour. La condition
d’équilibre avec la calcite qui présente une cinétique de précipitation lente consomme
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du calcium de la solution, mais qui est rapidement compensé par une dissolution de
la dolomite, ce qui conduit à un enrichissement continu de la solution en magnésium
(cf. figure 6.2). De même, la précipitation de la calcite induit une augmentation de
la dissolution du gypse et donc une augmentation des concentrations en sulfate par
rapport à la seule prise en compte de la cinétique du gypse.

L’analyse de cette configuration simple illustre donc que la vitesse de dissolution
de la dolomite désordonnée réelle est beaucoup moins rapide que celle du gypse. Elle
serait d’environ trois ordres de grandeur plus faible que celle du gypse d’après la
littérature (voir tableau 2.2).

(a) mmol.L−1

Solution Configuration pH HCO−3
mmol/L

SO2−
4

mmol/L
Ca2+

mmol/L
Mg2+

mmol/L
Gypse
mol/L

Dolom.
mol/L

Calcite
mol/L

initiale eau pure 7 0,813 0,027 0,049

finale
dolomite/calcite
en équilibre

6,9 0,079 15,78 15,78 0 0,797 0,027 0,049

dolomite/calcite
en cinétique

8,2 1,54 15,92 16,19 0,5 0,797 0,026 0,05

(b) mg.L−1

Solution Configuration pH HCO−3
mg/L

SO2−
4

mg/L
Ca2+

mg/L
Mg2+

mg/L
Gypse
g/L

Dolom.
g/L

Calcite
g/L

initiale eau pure 7 140 5 5

finale
dolomite/calcite
en équilibre

6,9 4,86 1513 631,5 0 137,29 5 5

dolomite/calcite
en cinétique

8,2 93,9 1526,7 647,8 12,1 137,26 4,908 5,02

Tableau 6.4 – Résultats des simulations chimiques avec et sans prise en compte de
la cinétique de la dolomite désordonnée (kd = kgypse) et de la calcite

6.2.1.2 Détermination de la cinétique de la dolomite désordonnée

En utilisant les valeurs et l’évolution des concentrations en magnésium et sulfate
des solutions expérimentales, une valeur peut être déterminée pour les conditions
de la dissolution du gypse saccharoïde dans de l’eau pure. Un tel ajustement, outre
l’influence du gypse, inclurait aussi la non-connaissance de la forme et de la taille
des grains et cristaux de dolomite qui conditionnent en particulier la valeur de sa
surface réactive.

La concentration en magnésium mesurée avec une solution saturée en fin d’ex-
périence pour du gypse saccharoïde et à la température de 20◦C (tableau 6.3) a été
utilisée pour quantifier la constante cinétique de la dolomite. En considérant une
concentration finale égale à environ 0, 023 mmol.L−1 (0, 57 mg.L−1), la valeur de la
constante cinétique de la dolomite désordonnée déterminée est égale à :
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Figure 6.2 – Effet de la dolomite désordonnée avec une cinétique rapide sur la
composition de la solution et la dissolution du gypse (durée 12 jours). Les courbes
en pointillés présentent l’évolution avec prise en compte uniquement du gypse

kd = 4× 10−7 mol.m−2.s−1

Les simulations géochimiques effectuées avec cette valeur conduisent, au bout de
3 jours, à des concentrations égales à 0, 54 mg.L−1 pour le magnésium et à 1508
mg.L−1 pour le sulfate (tableau 6.5). Ces valeurs concordent bien avec celles de
l’analyse de la solution saturée en gypse en fin d’expérience, respectivement 0, 57 et
1438 mg.L−1.

Bien que supérieure, cette valeur est assez proche de celle déterminée par Chou
et al (1989) [26] (kd = 9 × 10−8 mol.m−2.s−1) et de celle proposée par Palandri
(2004) [103] dans une étude plus récente pour un système dit neutre (kd = 2, 95×10−8

mol.m−2.s−1).
L’évolution des concentrations en calcium, sulfate et magnésium est présentée

sur la figure 6.3 sur une durée de 12 jours. L’influence de la dolomite désordonnée
est alors négligeable à des temps courts en raison de sa cinétique de dissolution
plus lente de deux ordres de grandeur que celle du gypse (figure 6.3b). La variation
de masse de gypse dissout du fait de sa présence est très faible est d’environ 2%.
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(a) mmol.L−1

pH HCO−3
mmol/L

SO2−
4

mmol/L
Ca2+

mmol/L
Mg2+

mmol/L
Gypse
mol/L

Dolom.
mol/L

Calcite
mol/L

CHESS
initial 7 0,813 0,027 0,049
final 7,3 0,18 15,76 15,73 0,022 0,797 0,027 0,049

solution saturée en gypse 7,3 0,46 14,97 13,84 0,023 - - -

(b) mg.L−1

pH HCO−3
mg/L

SO2−
4

mg/L
Ca2+

mg/L
Mg2+

mg/L
Gypse
g/L

Dolom.
g/L

Calcite
g/L

CHESS
initial 7 140 5 5
final 7,3 10,8 1508 630 0,54 137,3 4,99 4,99

solution saturée en gypse 7,3 28,14 1437,96 554,82 0,57 - - -

Tableau 6.5 – Résultats des simulations chimiques avec une cinétique lente pour la
dolomite (kd = 4× 10−7 mol.m−2.s−1 ; t = 3 jours)

Néanmoins, on peut observer les mêmes évolutions des concentrations que dans le
cas précédent, ce qui traduit que ces évolutions sont contrôlées par la cinétique de la
calcite qui est plus lente d’un ordre de grandeur que celle utilisée pour la dolomite.
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Figure 6.3 – a) Influence d’une cinétique lente de la dolomite désordonnée au bout
de 12 jours, b) différence des concentrations par rapport à une cinétique rapide de

la dolomite

Pour une température de 20◦C et à partir d’une solution ayant la composition
de celle mesurée à 87% de la saturation lors d’une expérience de disque tournant, il
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6.2. Étude cinétique

a été utilisé plusieurs valeurs de la constante cinétique de la dolomite. Les résultats
de la simulation, au bout d’un jour, montrent une bonne concordance avec ceux de
l’analyse de la solution finale saturée en gypse (tableau 6.6) en utilisant la valeur
rapportée dans la littérature [26], kd = 9×10−8 mol.m−2.s−1. Cette valeur sera donc
utilisée par la suite.

(a) mmol.L−1

pH HCO−3
mmol/L

SO2−
4

mmol/L
Ca2+

mmol/L
Mg2+

mmol/L
Gypse
mol/L

Dolom.
mol/L

Calcite
mol/L

CHESS

initial 7,2 0,38 12,93 11,86 0,019 0,813 0,027 0,049
final (kd1 ) 7,4 0,39 16,04 14,97 0,027 0,81 0,027 0,049
final (kd2 ) 7,25 0,38 16,04 14,97 0,021 0,81 0,027 0,049
final (kd3 ) 7,22 0,38 16,04 14,97 0,020 0,81 0,027 0,049

solution saturée en gypse 7,3 0,46 14,97 13,84 0,023 - - -

(b) mg.L−1

pH HCO−3
mg/L

SO2−
4

mg/L
Ca2+

mg/L
Mg2+

mg/L
Gypse
g/L

Dolom.
g/L

Calcite
g/L

CHESS

initial 7,2 23,18 1242,25 475,26 0,47 140 5 5
final (kd1 ) 7,4 24,1 1538 599 0,65 139,47 4,99 4,99
final (kd2 ) 7,25 23,46 1538 599 0,51 139,47 4,99 4,99
final (kd3 ) 7,22 23,3 1538 599 0,48 139,47 4,99 4,99

solution saturée en gypse 7,3 28,14 1437,96 554,82 0,57 - - -
kd1 = 4× 10−7 mol.m−2.s−1

kd2 = 9× 10−8 mol.m−2.s−1

kd3 = 2, 95× 10−8 mol.m−2.s−1

Tableau 6.6 – Analyse des simulations chimiques en prenant comme solution
initiale, l’analyse de la solution saturée à 87% en gypse

Cette configuration avec une composition initiale de la solution relativement
proche de la saturation ne prend pas en compte l’influence d’une cinétique de dis-
sociation spécifique du gypse avec un ordre plus élevé en proche saturation qui
influencerait la composition de la solution expérimentale saturée, mais rappelons
que celle-ci n’a pas été mise en évidence avec les expériences de disques tournants.

6.2.2 Solution initiale : eau courante

Dans le cas de l’eau courante, les analyses au laboratoire, en mg.L−1 et en
mmol.L−1, de la solution saturée en gypse saccharoïde et à 90% de la saturation
en gypse sont synthétisées dans le tableau 6.7.

Dans ces analyses, les quantités qui sont à priori invariantes pendant la dis-
solution de gypse, semblent varier au cours de l’expérience. Les concentrations en
nitrates varient significativement alors que celles-ci ont une origine anthropique non
liée à l’aquifère. Cette origine externe est confirmée par les analyses des solutions
de dissolution avec de l’eau pure qui n’indiquent pas de présence des nitrates. Ces
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Chapitre 6. Étude de l’influence de la minéralogie de gypses sur leur cinétique de
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(a) mmol.L−1

σ

µS/cm
pH HCO−3

mmol/L

SO2−
4

mmol/L

Ca2+

mmol/L

K+

mmol/L

Mg2+

mmol/L

Na+

mmol/L

NO−3
mmol/L

Cl−

mmol/L

solution
90 % saturation

2134 7,8 2,65 13 12,98 0,06 0,177 0,43 0,338 0,52

solution
saturée en gypse

2276 7,6 1,76 14,9 14,54 0,063 0,177 0,4 0,345 0,67

(b) mg.L−1

σ

µS/cm
pH HCO−3

mg/L

SO2−
4

mg/L

Ca2+

mg/L

K+

mg/L

Mg2+

mg/L

Na+

mg/L

NO−3
mg/L

Cl−

mg/L

solution
90 % saturation

2134 7,8 161,7 1249,8 520,5 2,33 4,3 9,87 20,96 18,54

solution
saturée en gypse

2276 7,6 107,44 1431,8 582,88 2,47 4,31 9,37 21,39 23,92

Tableau 6.7 – Analyses au laboratoire des solutions du gypse saccharoïde dans
l’eau courante

analyses présentent aussi une légère variation de la quantité de chlorures qui se libè-
reraient au cours de la dissolution alors qu’avec de l’eau pure, les analyses montrent
uniquement une libération de sodium mais pas de chlorures. Les analyses des solu-
tions obtenues avec de l’eau pure n’ont mis en évidence que des bicarbonates, du
potassium, du magnésium et du sodium (tableau 6.8) ce qui peut donner une idée
sur la nature et la quantité des ions inertes potentiellement libérés par le gypse.

Cette variation des ions inertes des solutions avec l’eau courante serait alors due
à un problème de qualité des mesures (méthode de mesure cations/anions, erreur
induite par les dilutions réalisées pour analyser les sulfate ) qui a été détaillé dans
la section 3.2.2.

unité saccharoïde
II

matriciel I albastroïde albastroïde
impur

HCO−3
mg/L 28,14 31,3 19,52 24,8
mmol/L 0,46 0,51 0,32 0,4

K+ mg/L 0,8 0,84 0,7 0,7
mmol/L 0,02 0,021 0,018 0,018

Mg2+ mg/L 0,57 1,18 0,3 0,6
mmol/L 0,023 0,049 0,012 0,025

Na+ mg/L 3 1,52 1,2 1,34
mmol/L 0,13 0,066 0,052 0,058

Tableau 6.8 – Ions non communs au gypse des solutions à l’eau pure

Les analyses des modélisations ci-dessous ont pour objectif d’évaluer l’influence
de l’interaction des cinétiques de la dolomite et de la calcite sur la dissolution du
gypse. Cette interaction doit être précisée en considérant aussi l’influence des ions
bicarbonates et leur relation avec la pression partielle de CO2, système fermé ou
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6.2. Étude cinétique

ouvert. Les valeurs utilisées de la constante cinétique de la calcite, kc, et la dolomite,
kd, devraient être très proches de celles déterminées avec l’eau pure. Elles ont été
définies à partir des données de Chou et al (1989) extraites de la figure 6.4 pour un
pH égal à 7, 6 à 25◦C (tableau 3.8) :

kc = 8× 10−7mol.m−2.s−1

kd = 7× 10−8mol.m−2.s−1

Figure 6.4 – Évolution du taux de dissolution en fonction du pH pour les
minéraux carbonatés étudiés par Chou et al (1989) [26]

Deux configurations exposées ci-après ont été considérées.

6.2.2.1 Cinétique dolomite désordonnée/calcite en équilibre

En laboratoire, le rôle de la dolomite est négligeable car sa cinétique de dissolu-
tion est assez lente et la durée des expériences est courte (tmanip = 3 jours). Dans un
système fermé, PCO2 fixée à 0, 01 atm, et pour des durées plus longues (100 jours),
la dissolution de la dolomite induit une augmentation de la quantité de magnésium
d’environ 41% (tableau 6.9). Par contre, si l’on considère un système ouvert, PCO2

égale à 0, 0004 atm, la concentration en magnésium diminue d’environ 87% du fait
de la précipitation de la dolomite avec les ions bicarbonates et calcium présents en
excès dans la solution. La figure 6.5b présente au quinzième jour un changement de
l’évolution de la quantité de magnésium en système ouvert. Ce changement traduit
une dissolution lente de la dolomite initialement présente qui continue à se produire
même si le système atteint l’équilibre avec le gypse. Une fois que la composition
du système présente un excès en magnésium par rapport à la dissolution dolomite,

153



Chapitre 6. Étude de l’influence de la minéralogie de gypses sur leur cinétique de
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celle-ci précipite et elle induit une diminution des quantités de magnésium, calcium
et bicarbonates dans la solution.

(a) mmol.L−1

Solution durée
(jours)

pH PCO2
HCO−3
mmol/L

SO2−
4

mmol/L
Ca2+

mmol/L
Mg2+

mmol/L
initiale eau courante 4,52 0,22 2,34 0,17

finale
syst. fermé 100 7,4 0,01 5,3 15,26 17,5 0,29
syst. ouvert 100 8,6 0,0004 3,5 15,3 17,3 0,02

(b) mg.L−1

Solution durée
(jours)

pH PCO2
HCO−3
mg/L

SO2−
4

mg/L
Ca2+

mg/L
Mg2+

mg/L
initiale eau courante - 7,6 - 275,72 21,44 93,86 4,08

finale
syst. fermé 100 7,4 0,01 325,8 1464 700 6,9
syst. ouvert 100 8,6 0,0004 216,5 1469 692 0,53

Tableau 6.9 – Effet de la dolomite désordonnée en cinétique pour des temps longs
(100 jours) dans l’eau courante

Temps (jours)

0 20 40 60 80 100

400

800

1200

1600

2

4

6

8

2Mg +2-

4SO
2Ca +

2
+

2
-

4
C

o
n
ce

n
tr

at
io

n
 C

a
, 
S

O
(m

g
/L

)

2
+

C
o
n
ce

n
tr

at
io

n
 M

g
(m

g
/L

)

(a)

(b)

400

800

1200

1600

Temps (jours)

0 20 40 60 80 100

2
+

C
o

n
ce

n
tr

at
io

n
 M

g
(m

g
/L

)

2

1

2
+

2
-

4
C

o
n

ce
n

tr
at

io
n

 C
a

, 
S

O
(m

g
/L

)

Figure 6.5 – Gypse et dolomite en cinétique avec l’eau courante : a) système fermé
et b) système ouvert
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6.2. Étude cinétique

6.2.2.2 Cinétique sur la dolomite/ Calcite en cinétique (précipitation)

Étant donné que la calcite est supposée être toujours en équilibre avec le gypse,
nous avons considéré une cinétique de précipitation de la calcite pour étudier son
influence sur l’évolution de la dolomite. La valeur de la constante cinétique de la pré-
cipitation a été fixée égale à celle en dissolution (kcalcite = 8 × 10−7 mol.m−2.s−1).
Les simulations CHESS montrent que la transformation dolomite-calcite se produit
et ce même si l’équilibre thermodynamique avec le gypse est atteint. En raison de la
cinétique plus lente de la dolomite comparativement à celle du gypse, cette transfor-
mation n’est pas totale et elle perdure pour des durées très longues (tableau 6.10).
A l’échelle du laboratoire, cette transformation est restreinte par les cinétiques plus
lentes de la dolomite et de la calcite, et les insolubles potentiellement présents n’ont
pas d’influence sur les mesures expérimentales.

(a) mmol.L−1

Solution durée
(jours)

pH HCO−3
mmol/L

SO2−
4

mmol/L
Ca2+

mmol/L
Mg2+

mmol/L
initiale - 7,6 4,519 0,223 2,34 0,168

finale
syst. fermé 100 7,04 2,7 15,67 16,56 0,296
syst. ouvert 100 7,7 0,47 15,97 15,95 0,288

(b) mg.L−1

Solution durée
(jours)

pH HCO−3
mg/L

SO2−
4

mg/L
Ca2+

mg/L
Mg2+

mg/L
initiale - 7,6 275,7 21,4 93,9 4,1

finale
syst. fermé 100 7,04 163,8 1503,2 662,6 7,2
syst. ouvert 100 7,7 28,9 1532,1 638,1 7

Tableau 6.10 – Effet de la dolomite désordonnée et d’une cinétique de précipitation
de la calcite pour des temps longs (100 jours) dans l’eau de robinet

In situ, comme la durée du temps n’est pas limitée, le système peut continuer
à évoluer même très lentement. La figure 6.6 montre que le système continue à
évoluer même après une durée de 100 ans. La calcite précipite plus rapidement que
ne se dissout la dolomite, essentiellement du fait des ions calcium apportés par la
dissolution du gypse. Ceci se traduit par une évolution dissymétrique de la calcite
et de la dolomite comme observée pour une durée de 100 jours (figure 6.6a). Pour
une durée de 100 ans, la dissolution de la dolomite se poursuit et elle induit une
augmentation de la concentration en calcium qui est compensée par une précipitation
simultanée de la calcite. Cette compensation se traduit par une évolution symétrique
des masses de calcite et de dolomite et une précipitation de la magnésite (figure 6.6b).
Pour des durées géologiques, 10000 à quelques millions d’années, l’extrapolation de
ce comportement symétrique conduirait à une transformation totale de la dolomite
initialement présente en calcite.
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Figure 6.6 – Transformation dolomite-calcite en système fermé sur : a) 100 jours
et b) 100 ans

Selon que la PCO2 du système est faible ou forte, les valeurs du pH d’équilibre
et celles des bicarbonates HCO−3 résultant de la dissolution du gypse dans l’eau cou-
rante sont différentes. Ces différences sont la conséquence de l’activation du tampon
CO2/HCO−3 qui s’établit dans un système ouvert à l’atmosphère [35]. En effet, le
pouvoir tampon du système CO2/HCO−3 augmente considérablement afin de régu-
lariser l’équilibre acido-basique suivant l’équation :

H2O + CO2 
 H+ +HCO−3

Pour des conditions in situ, si on considère un milieu superficiel avec un renou-
vellement rapide d’eau (proche du système ouvert), la réaction se déplace vers la
gauche, une partie des H+ ajoutés est tamponnée par les bicarbonates et donc la
quantité d’H+ diminue, le pH, augmente modérément et celle des bicarbonates di-
minue. Cependant, dans un milieu profond avec un renouvellement lent d’eau, la
pression partielle de CO2 augmente, proche d’un système fermé, et la réaction se
déplace vers la droite. Les quantités d’H+ et de HCO−3 augmentent et il n’y a pas
de mise en jeu particulière d’un système tampon donc pas de fixation du pH par
formation d’acide carbonique.
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A l’échelle du laboratoire, nous avons intégré aux données d’entrée des simu-
lations la valeur de PCO2 mesurée pour l’eau courante (PCO2 = 0, 006 atm). Les
concentrations en bicarbonates de la solution saturée en gypse ont été corrigées avec
le logiciel CHESS en imposant la même valeur de PCO2 de la solution initiale afin
d’éliminer un dégazage potentiel de CO2 au cours de l’analyse. Pour une durée de
3 jours, similaire à celle des expériences, les résultats de ces simulations CHESS
présentent des valeurs proches de celles des analyses des solutions saturées expéri-
mentales (tableau 6.11) avec un écart moindre pour les concentrations en sulfate.
L’écart des bicarbonates et du calcium est en relation avec la méconnaissance de
la pression partielle du CO2 de la solution finale et de la quantité de la calcite qui
semble être précipitée avant l’analyse.

(a) mmol.L−1

durée
(jours)

pH PCO2
HCO−3
mmol/L

SO2−
4

mmol/L
Ca2+

mmol/L
Mg2+

mmol/L

CHESS
initial 7,6 0,006 4,519 0,22 2,34 0,168
final 3 7,6 0,006 4,2 15,3 17,2 0,171

solution saturée en gypse 3 7,6 0,006 5,78 14,9 14,54 0,177

(b) mg.L−1

durée
(jours)

pH PCO2
HCO−3
mg/L

SO2−
4

mg/L
Ca2+

mg/L
Mg2+

mg/L

CHESS
initial - 7,6 0,006 275,7 21,44 93,86 4,08
final 3 7,6 0,006 256,7 1465,4 686,2 4,16

solution saturée en gypse 3 7,6 0,006 352,8 1431,8 582,88 4,31

Tableau 6.11 – Comparaison des résultats des simulations géochimiques en fonction
de la PCO2 avec ceux de l’analyse au laboratoire de solution de dissolution avec

l’eau courante

En considérant la composition de la solution à 90% de saturation comme état
initial avec une modification de la concentration en bicarbonates pour fixer le pH
à 7, 6, la saturation est obtenue après une durée d’environ 24h, ce qui est compa-
rable à celle observée pendant la mesure expérimentale. La composition finale de
la simulation est très proche de celle de l’analyse de la solution saturée en gypse
(tableau 6.12).

6.2.2.3 Influence de la concentration initiale en calcium sur la dissolu-
tion du gypse

Dans l’eau courante, la quantité initiale du calcium dans la solution induit une
diminution de la quantité finale à l’équilibre par rapport à celle dans l’eau pure
par effet d’ion commun. Ceci conduit à une modification de la quantité de sulfate
à l’équilibre. En conséquence, une connaissance de la quantité du calcium initiale
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(a) mmol.L−1

durée
(jours)

pH PCO2
HCO−3
mmol/L

SO2−
4

mmol/L
Ca2+

mmol/L
Mg2+

mmol/L

CHESS
initial - 7,6 0,006 5,16 13,01 12,98 0,17
final 1 7,6 0,006 5,1 16,29 16,19 0,17

solution saturée en gypse 1 7,6 0,006 5,78 14,9 14,54 0,17

(b) mg.L−1

durée
(jours)

pH PCO2
HCO−3
mg/L

SO2−
4

mg/L
Ca2+

mg/L
Mg2+

mg/L

CHESS
initial - 7,6 0,006 314,1 1249,8 520,5 4,3
final 1 7,6 0,006 310,7 1561,8 646,1 4,32

solution saturée en gypse 1 7,6 0,006 352,8 1431,8 582,8 4,31

Tableau 6.12 – Analyse des simulations chimiques en prenant comme solution
initiale, l’analyse d’une solution saturée à 90% en gypse dans l’eau courante

dans la solution réduit l’incertitude sur la quantité finale de sulfate correspondante
à la saturation.

Pour étudier l’influence d’une eau calcique bicarbonatée, nous avons effectué une
simulation paramétrique avec des eaux de composition synthétique. Ces eaux sont
composées de quantités plus au moins importantes de calcium et bicarbonates qui
varient entre 100 et 300 mg.L−1 (tableau 6.13). Pour chacune de ces couples de
valeurs, il a été déterminé les concentrations à l’équilibre en calcium et bicarbonates
pour une température de 13◦C et une pression partielle de CO2 égale à 0, 01 atm.
Ces dernières valeurs représentent des valeurs moyennes in situ de la zone d’étude.
Ce premier équilibre s’accompagne souvent d’une précipitation de calcite modifiant
les concentrations en calcium et bicarbonates, ainsi que le pH. Les valeurs de ces
trois grandeurs ont ensuite été utilisées pour définir l’eau calcique bicarbonatée mise
en contact avec le gypse.

En ajoutant du gypse, la réaction induit une augmentation significative de la
quantité du calcium et donc une diminution des concentrations en sulfate à l’équilibre
jusqu’à atteindre 1200 mg.L−1. Ainsi, le gypse se dissout moins dans une eau calcique
bicarbonatée et la concentration élevée en calcite augmente la dissymétrie molaire
du calcium et du sulfate. Pour une condition de saturation vis-à-vis du gypse, le
rapport molaire Ca2+/SO2−

4 devient alors supérieur à 1.
Les fortes concentrations en calcium dans une eau carbonatée calcique favorisent

la précipitation de la calcite lors de la dissolution du gypse. Dans la zone d’étude,
la caractérisation réalisée par le Cerema de la composition des faciès gypseux des
sondages de la SGP a identifié la présence de calcite sous une forme cristallisée
similaire à celle du gypse saccharoïde et qui a été souvent confondue avec celui-ci [23].
Ceci pourrait être le résultat d’une substitution gypse-calcite induite par la présence
d’une eau riche en calcium qui va dissoudre le gypse et induire la précipitation de la
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calcite.

(a) mmol.L−1

Condit. initiales solution intiale solution finale
Ca2+

mmol/L

HCO2−
3

mmol/L
pH Ca2+

mmol/L

SO2−
4

mmol/L

HCO2−
3

mmol/L
pH Ca2+

mmol/L

SO2−
4

mmol/L

HCO2−
3

mmol/L

0,25 0,16 5,97 0 0 0,62 6,44 15,47 15,47 1,06
2,5 1,6 6,93 2,5 0 2,09 6,96 16,95 14,45 2,53
5 1,6 6,91 5 0 2,09 6,85 18,48 13,48 2,53
7,5 1,6 6,90 7,5 0 2,09 6,96 20,17 12,68 2,53
2,5 3,3 7,23 2,5 0 3,72 7,01 16,35 14,96 2,77
5 3,3 7,14 4,7 0 3,23 6,99 17,97 13,79 2,65
7,5 3,3 7,07 6,7 0 2,86 6,96 19,40 13,02 2,57
2,5 4,5 7,31 2,0 0 4,34 7,02 16,14 15,15 2,79
5 4,5 7,17 4,1 0 3,35 6,99 17,60 14,02 2,68
7,5 4,9 7,09 6,3 0 2,95 6,97 19,07 13,18 2,59

(b) mg.L−1

Condit. initiales solution intiale solution finale
Ca2+

mg/L

HCO2−
3

mg/L
pH Ca2+

mg/L

SO2−
4

mg/L

HCO2−
3

mg/L
pH Ca2+

mg/L

SO2−
4

mg/L

HCO2−
3

mg/L

10 10 5,97 0 0 37,56 6,44 620,21 1486,6 65,06
100 100 6,93 100 0 127,39 6,96 678,76 1387,2 154,56
200 100 6,91 200 0 127,34 6,96 739,97 1294,3 154,48
300 100 6,90 300 0 127,31 6,96 807,92 1217,4 154,43
100 200 7,23 100 0 227,1 7,01 654,73 1436 169,03
200 200 7,14 187,97 0 197,32 6,99 719,62 1323,6 161,86
300 200 7,07 270,20 0 174,68 6,96 777 1250,1 156,9
100 300 7,31 79,59 0 264,82 7,02 646,21 1454 170,14
200 300 7,17 165,64 0 204,28 6,99 704,82 1346 163,33
300 300 7,09 251,79 0 180,29 6,97 763,58 1256,6 157,97

Tableau 6.13 – Influence d’une eau calcique bicarbonatée sur la quantité d’ions
calcium et sulfate à l’équilibre

6.3 Synthèse

Dans la première partie de ce chapitre, l’influence de la minéralogie des insolubles
sur la dissolution du gypse a été étudiée. Pour cela, nous avons considéré trois
minéraux insolubles principalement présents dans le gypse : la calcite, la dolomite
désordonnée et la magnésite. Il n’a pas été considéré des minéraux accessoires tels
que ceux contenant du strontium : célestine et strontianite. En raison de leur faible
solubilité, leur influence sur la dissolution du gypse sera non significative, que ce soit
directement en modifiant la concentration d’équilibre de sulfate, cas de la célestine,
ou indirectement par l’intermédiaire des bicarbonates, cas de la strontianite.

L’étude paramétrique à l’équilibre thermodynamique indique que le gypse est
un moteur de déstabilisation de la dolomite désordonnée. Les résultats des simula-
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Chapitre 6. Étude de l’influence de la minéralogie de gypses sur leur cinétique de
dissolution in situ par modélisation

tions gypse-dolomite (tableau 6.1) traduisent une dissolution plus importante de la
dolomite en présence du gypse que par rapport à des solutions n’en contenant pas.
En effet, la présence du gypse dans la solution apporte plus de calcium et donc la
stœchiométrie de la dolomite désordonnée qui doit avoir en permanence autant de
calcium que de magnésium n’est plus respectée. La présence de la magnésite, peu
soluble, ne peut compenser ce déséquilibre et le gypse favorise toujours la dissolution
de la dolomite. Inversement, le rôle de la dolomite dans la déstabilisation du gypse
reste marginal en raison des grandes quantités de calcium libéré par la dissolution
du gypse.

En tenant compte des lois cinétiques de la calcite et de la dolomite désordonnée
avec celle du gypse, il a été mis en évidence à l’échelle in situ une transformation
de la dolomite initiale en calcite. Cette interaction dolomite-calcite continue à se
produire, même si l’équilibre en gypse est atteint, jusqu’à une transformation totale
de la dolomite. Ceci induit pour de longues durées un excès du magnésium présent et
des concentrations en sulfate supérieur à 1500 mg.L−1 qui est la valeur déterminée
à l’équilibre dans l’eau pure.

Il a été réalisé une analyse paramétrique avec des eaux calciques carbonatées
synthétiques afin d’évaluer l’effet d’ion commun avec le gypse. Ainsi, l’analyse d’une
eau saturée en gypse résultante de la dissolution par une eau calcique carbonatée
indiquera une valeur de sulfate inférieure à 1500 mg.L−1 et pouvant atteindre 1200
mg.L−1 pour le cas le plus extrême. Ces configurations se caractérisent par un rap-
port molaire Ca2+/SO2−

4 supérieur à 1. L’excès en calcium implique pour de longues
durées une substitution partielle de la masse du gypse dissout par des cristaux de
calcite formés par précipitation.

Ces deux analyses géochimiques, réalisées par simulation et qui prennent en
compte la minéralogie des insolubles et l’effet d’ion commun des eaux au contact
du gypse, établissent que la seule utilisation des concentrations en sulfate comme
un traceur pour identifier les zones saturées en gypse n’est pas suffisante. Il est
nécessaire d’utiliser les concentrations d’autres éléments, en particulier le magnésium
et le calcium et surtout le rapport molaire Ca2+/SO2−

4 , soit numériquement, soit par
l’intermédiaire d’un graphe Ca2+ vs SO2−

4 .
Cette influence de la dolomite et des bicarbonates sera prise en compte dans

le chapitre suivant pour interpréter les états de sursaturation ou sous saturation
apparents d’analyses d’eaux issues de la zone d’étude.
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Chapitre 7

Applications à la zone d’étude

Ce chapitre a pour objectif de transposer aux conditions in situ les résultats
expérimentaux obtenus et ceux de l’étude de l’influence des minéraux présents dans
le gypse et de la composition initiale de la solution sur la dissolution du gypse
naturel. Des analyses d’eau de reconnaissance ont été relevées dans les travaux de
recherche et d’expertise de l’Ineris sur l’évaluation de l’aléa mouvements de terrain
lié aux phénomènes de dissolution des évaporites dans la zone d’étude comprise entre
les futures stations de Sevran-Beaudottes et Sevran-Livry du métro du Grand Paris
Express. Des simulations géochimiques réalisées avec le logiciel CHESS à partir de
ces données vont permettre de répondre à une question particulièrement importante
qui concerne le dépassement, dans certaines analyses d’eau, du simple critère d’une
concentration en sulfate comprise entre 1400 et 1450 mg.L−1, généralement utilisée
comme référence pour classifier un système comme saturé en gypse et ainsi analyser
la pertinence de ce critère [23].

Une seconde analyse s’appuyant sur le suivie d’une investigation hydrogéologique
et hydrogéochimique du parc du Bois de la Tussion, situé dans le département Seine-
Saint-Denis qui est affecté par un certain nombre d’effondrements en surface de type
fontis sera exposée. Une campagne de reconnaissance du site effectuée par l’Ineris
en 2009, en partenariat avec le département de Seine-Saint-Denis, a permis de récol-
ter un grand ensemble de données et de développer une cartographie de l’aléa dans
la partie du parc actuellement fermé du fait des processus de dissolution affectant
le sous-sol. Ces données, et en particulier les analyses d’eau, seront utilisées pour
effectuer des simulations hydrogéochimiques dans le but de mettre en évidence la
connexion entre les aquifères et valider le fonctionnement du système de dissolution
naturelle. Il est à noter que ces données comprennent des mesures de conductivité
électrique qui elles aussi sont parfois utilisées comme critère d’évaluation de la sa-
turation en gypse d’un système souterrain.
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Chapitre 7. Applications à la zone d’étude

7.1 Diagnostic et modélisation hydrogéochimique des
analyses de la zone d’étude

Dans le cadre de suivi de l’impact des travaux de la future ligne 16 du Grand
Paris Express sur les aquifères et sur les processus de dissolution du gypse, l’Ineris
et le Cerema ont mis en place, depuis septembre 2018, 11 piézomètres à l’échelle de
la commune de Sevran [51]. La carte piézométrique obtenue depuis le relevé d’avril
2019 pour la nappes des marnes et caillasses est présentée sur la figure 7.1. Sur cette
carte, les niveaux piézométriques mettent en évidence un sens d’écoulement de la
nappe orientée du nord-est vers le sud-ouest. Notre étude se focalise sur cinq points
de prélèvement en amont et aval de la zone d’étude encerclés en rouge sur la carte. Ils
sont issues de la formation des marnes et caillasses, excepté le piézomètre 6142−SO
qui est issu de la formation du calcaire de St Ouen, une formation aquifère située au-
dessus de celle des marnes et caillasses (voir figure 1.2). Les relevés piézométriques
de points situés plus vers l’aval présentent un intérêt en raison de leur concentration
aberrante en sulfate, contradictoire avec un état de saturation du système.

Figure 7.1 – Carte piézométrique de la nappe des Marnes-et-Caillasses pour le
relevé d’avril 2019 avec mention des niveaux piézométriques [51]

Les résultats des analyses chimiques pour ces prélèvements sont présentés dans le
tableau 7.1. Dans la sous-zone où se situent les prélèvements 6141−MC, 6149−MC
et 6145−MC, la nappe en écoulement est à priori en équilibre avec le gypse. L’utili-
sation de la valeur de 1400 mg.L−1 de sulfate comme un critère global conduirait à
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7.1. Diagnostic et modélisation hydrogéochimique des analyses de la zone d’étude

définir un état de sursaturation naturelle anormale du système 6141−MC. Les points
d’analyses 6149−MC et 6145−MC ont des concentrations en sulfate très inférieures
à cette valeur seuil du critère. Ils définiraient alors une sous-saturation apparente
par rapport au gypse.

Le système 6139−MC, situé en amont de la zone d’étude, est sous-saturé en
gypse. Son analyse chimique sera utilisée comme condition initiale lors des simu-
lations chimiques pour justifier la classification des systèmes saturés. Le système
6142−SO, situé dans le marno-calcaire de Saint-Ouen, est également sous saturé en
gypse mais il présente un rapport molaire calcium/sulfate élevé supérieur à l’unité.
Ce point de prélèvement devrait présenter un intérêt pour évaluer d’éventuelles in-
teractions entre les aquifères sur la composition chimique des eaux.

(a) mmol.L−1

pH HCO−3
mmol/L

SO2−
4

mmol/L
Ca2+

mmol/L
K+

mmol/L
Mg2+

mmol/L
Na+

mmol/L
NO−3

mmol/L
Cl−

mmol/L
Sr2+

mmol/L
6141−MC 7,3 5,34 18,84 14,15 0,15 6,62 0,41 - 0,38 0,14
6149−MC 7,8 5,30 14,47 10,48 0,50 5,06 0,68 - 0,39 0,16
6145−MC 7,3 6,40 12,91 11,98 0,06 3,56 0,58 - 1,05 0,25
6139−MC 8,5 4,24 2,33 1,45 1,12 0,96 1,33 - 0,61 0,34
6142−SO 7,2 6,74 6,43 7,54 0,21 2,26 1,07 0,43 1,38 0,10

(b) mg.L−1

pH HCO−3
mg/L

SO2−
4

mg/L
Ca2+

mg/L
K+

mg/L
Mg2+

mg/L
Na+

mg/L
NO−3
mg/L

Cl−

mg/L
Sr2+

mg/L
6141−MC 7,3 325,7 1810 567 5,67 161 9,46 - 13,5 12
6149−MC 7,8 323,3 1390 420 19,7 123 15,7 - 14 14,3
6145−MC 7,3 390,4 1240 480 2,24 86,6 13,3 - 37,1 21,9
6139−MC 8,5 258,64 224 58,1 43,9 23,4 30,6 - 21,7 30
6142−SO 7,2 411,14 618 302 8,15 55 24,6 26,5 49 8,15

Tableau 7.1 – Résultat des analyses chimiques aux cinq points de prélèvement de
la zone d’étude

Afin d’évaluer l’influence de la minéralogie, il a été déterminé avec le logiciel
CHESS et la base thermodynamique issue de l’étude de l’étalonnage, les valeurs de
la pression partielle de CO2 et des indices de saturation, IS, des minéraux poten-
tiellement présents dans la formation (tableau 7.2). Cette évaluation a été effectuée
pour une température in situ égale à 13◦C.

Les valeurs de PCO2 des deux systèmes 6149−MC et 6139−MC, sursaturés en
calcite sont très inférieures à celles généralement déterminées dans les eaux souter-
raines (0, 01 − 0, 03 atm) et plus proches de celle d’un système ouvert sur l’atmo-
sphère. Ces faibles valeurs ont pour origine le fait qu’il est difficile de prélever des
échantillons à une profondeur importante et sous pression d’eau sans laisser dégazer
le système. Il s’en suit que la perte très rapide de CO2 induit une précipitation de
la calcite pour rétablir la perte d’équilibre crée. Une faible valeur de la pression
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PCO2
IS

Gypse
IS

Calcite
IS

Dolomite
IS

Magnésite
IS

Celestine
IS

Strontianite
6141−MC 0,01 -0,06 0,45 -0,17 0,48 -0,02 -0,7
6149−MC 0,003 -0,22 0,89 0,72 0,93 0,03 -0,04
6145−MC 0,013 -0,16 0,52 -1,02 -0,45 0,2 -0,27
6139−MC 0,0006 -1,43 0,9 0,88 1,08 -0,008 1,16
6142−SO 0,015 -0,55 0,34 -0,6 0,18 -0,4 -0,69

Tableau 7.2 – Valeurs des indices de saturation potentiellement présents dans les
cinq points de prélèvement (T= 13◦C)

partielle de CO2 peut avoir des causes naturelles, comme par exemple des eaux qui
se mélangent, mais il est alors nécessaire que ces mélanges soient plus rapides que
la cinétique de dissolution de la calcite pour qu’ils ne la ramènent pas à l’équilibre.

Une mesure récente de la valeur partielle du CO2 réalisée par l’Ineris sur le
piézomètre 6141−MC a été réalisée spécifiquement pour alimenter ce modèle. Une
valeur égale à 0, 014 et une température égale à 13, 3◦C ont été mesurées. Elles seront
donc utilisées comme des valeurs par défaut dans les simulations géochimiques. Les
compositions chimiques des systèmes étudiés, notamment les valeurs de pH et des
bicarbonates, réajustées avec le logiciel CHESS avec cette valeur de PCO2 sont
présentées dans le tableau 7.3.

(a) mmol.L−1

pH HCO−3
mmol/L

SO2−
4

mmol/L
Ca2+

mmol/L
K+

mmol/L
Mg2+

mmol/L
Na+

mmol/L
NO−3

mmol/L
Cl−

mmol/L
Sr2+

mmol/L
6141−MC 7,2 5,98 18,84 14,15 0,15 6,62 0,41 - 0,38 0,14
6149−MC 7,2 5,9 14,47 10,48 0,50 5,06 0,68 - 0,39 0,16
6145−MC 7,3 7,04 12,91 11,98 0,06 3,56 0,58 - 1,05 0,25
6139−MC 7,2 4,9 2,33 1,45 1,12 0,96 1,33 - 0,61 0,34
6142−SO 7,3 7,4 6,43 7,54 0,21 2,26 1,07 0,43 1,38 0,10

(b) mg.L−1

pH HCO−3
mg/L

SO2−
4

mg/L
Ca2+

mg/L
K+

mg/L
Mg2+

mg/L
Na+

mg/L
NO−3
mg/L

Cl−

mg/L
Sr2+

mg/L
6141−MC 7,2 364,9 1810 567 5,67 161 9,46 - 13,5 12
6149−MC 7,2 363,2 1390 420 19,7 123 15,7 - 14 14,3
6145−MC 7,3 429,2 1240 480 2,24 86,6 13,3 - 37,1 21,9
6139−MC 7,2 298,9 224 58,1 43,9 23,4 30,6 - 21,7 30
6142−SO 7,3 450 618 302 8,15 55 24,6 26,5 49 8,15

Tableau 7.3 – Résultat des analyses chimiques aux cinq points de prélèvement en
imposant une valeur de la PCO2 égale à 0, 014 atm

Les concentrations non négligeables en strontium présentes dans les analyses pro-
viennent potentiellement de deux minéraux, soit du carbonate de strontium, stron-
tianite, soit du sulfate de strontium, célestine, et qui ont donc été inclus dans les
modélisations géochimiques. Le strontium est aussi présent dans le gypse du fait
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de substitutions calcium/ strontium dans sa structure cristalline. Sa concentration
dans une analyse d’eau est d’ailleurs considérée comme un indicateur de la quantité
dissoute de gypse [112].

L’analyse correspondante au prélèvement 6139−MC, qui présente de faibles concen-
trations en calcium (58 mg.L−1), contient une concentration importante en strontium
(30 mg.L−1) et en potassium (43, 9 mg.L−1). La quantité de strontium serait dans ce
cas liée à un équilibre avec de la célestine issue d’une co-précipitation initiale avec le
gypse. La concentration en calcium est très faible, ce qui peut traduire une perte de
la quantité des ions calcium initialement présents dans le système lors du dégazage.
Pour rétablir cette quantité, une simulation géochimique a été effectuée en considé-
rant comme condition initiale une concentration en gypse égale 2, 33 mmol.L−1 afin
d’avoir autant de calcium que de sulfate dans la solution (tableau 7.4). L’origine de
la quantité importante de potassium a été supposée anthropique et elle ne concerne
pas les mécanismes réactionnels étudiés.

(a) mmol.L−1

6139−MC pH HCO−3
mmol/L

SO2−
4

mmol/L
Ca2+

mmol/L
K+

mmol/L
Mg2+

mmol/L
Na+

mmol/L
Cl−

mmol/L
Sr2+

mmol/L
PCO2 fixée 7,2 4,9 2,33 1,45 1,12 0,96 1,33 0,61 0,34
Ca2+ rétablit 7,2 5,2 2,33 2,33 1,12 0,96 1,33 0,61 0,34

(b) mg.L−1

6139−MC pH HCO−3
mg/L

SO2−
4

mg/L
Ca2+

mg/L
K+

mg/L
Mg2+

mg/L
Na+

mg/L
Cl−

mg/L
Sr2+

mg/L
PCO2 fixée 7,2 298,9 224 58,1 43,9 23,4 30,6 21,7 30
Ca2+ rétablit 7,2 317,2 224 93,4 43,9 23,4 30,6 21,7 30

Tableau 7.4 – Résultat des simulations chimiques du système 6139−MC avec
différentes conditions initiales

Le système 6141−MC est saturé en gypse. Il contient une concentration en sulfate
plus élevée que la valeur du critère de saturation (1810 mg.L−1) et une importante
concentration en magnésium (161 mg.L−1). Ceci est peut-être dû à l’influence de
la transformation calcite-dolomite à l’échelle de terrain sur la solubilité apparente
du gypse (voir section 6.2.2). En effet, la dissolution de la dolomite apporte du
calcium et du magnésium à la solution et du calcium précipite sous forme de calcite.
La dolomite continuant à se dissoudre, ce déficit en calcium est compensé par un
excès de sulfate pour satisfaire, à l’équilibre, la loi d’action de masse du gypse,
d’où les fortes concentrations en sulfate observées. Pour valider que cet échantillon
est réellement saturé en gypse, nous avons effectuées avec le logiciel CHESS des
simulations cinétiques en prenant comme solution initiale le système 6139−MC avec
une pression partielle de CO2 égale à 0, 014 atm et les lois cinétiques utilisées dans
le chapitre 6, qui incluent donc celle déterminée expérimentalement pour le gypse.

165



Chapitre 7. Applications à la zone d’étude

La modélisation représente un gypse avec des insolubles dolomitiques mis en
contact avec cette eau sous-saturée infiltrée dans les marnes et caillasses. En consi-
dérant la transformation dolomite-calcite, l’état d’équilibre du système se caractérise
par une forte concentration en sulfate, supérieure à 1900 mg.L−1, et une quantité
de calcium moindre que celle correspondant à un équilibre d’un gypse pur avec une
eau pure ou faiblement carbonatée (tableau 7.5). Les résultats d’une modélisation
cinétique sur 100 ans présentent des valeurs en calcium et magnésium proches du
système 6141−MC situé à l’aval. Les concentrations en sulfate présentent des écarts
plus importants, ainsi que le pH et la valeur des bicarbonates. Les écarts de ces deux
derniers variables traduisent un biais forcé par l’équilibre CO2/HCO−3 du fait du pH
plus acide dans le résultat de la simulation (pH≈ 7).

(a) mmol.L−1

Solution pH HCO−3
mmol/L

SO2−
4

mmol/L
Ca2+

mmol/L
Mg2+

mmol/L
initiale 6139-MC (PCO2=0,014 atm) 7,2 4,9 2,33 1,45 0,96

finale
10 ans 7,02 3,9 20,47 14,65 5,12
100 ans 7,01 4,1 21,31 14,31 6,33

initiale 6139-MC rétablit en Ca2+ 7,2 5,2 2,33 2,33 0,96

finale
10 ans 7,02 41,3 19,84 14,80 5,14
100 ans 7,01 40,4 20,94 14,55 6,4

6141−MC 7,2 5,98 18,84 14,15 6,62

(b) mg.L−1

Solution pH HCO−3
mg/L

SO2−
4

mg/L
Ca2+

mg/L
Mg2+

mg/L
initiale 6139-MC (PCO2=0,014 atm) 7,2 298,9 224 58,1 23,4

finale
10 ans 7,02 241,6 1965 586,5 124,4
100 ans 7,01 248,8 2046 573,2 153,9

initiale 6139-MC rétablit en Ca2+ 7,2 317,2 224 93,4 23,4

finale
10 ans 7,02 252,1 1905 592,8 124,8
100 ans 7,01 246,7 2011 582,7 156,6

6141−MC 7,2 364,9 1810 567 161

Tableau 7.5 – Justification des fortes concentrations en sulfate du système
6141−MC par simulation géochimique sur 10 et 100 ans (T= 13◦C, PCO2 = 0, 014

atm)

L’excès en sulfate peut aussi être lié à une faible concentration en calcium ini-
tiale du système eau 6139−MC-Gypse (58 mg.L−1). Les résultats des simulations
géochimiques avec cette condition initiale donnent une concentration en sulfate en-
core plus élevée, supérieure à 1960 mg.L−1, et une concentration en calcium peu
différente de celle d’un équilibre dans l’eau pure (≈ 600 mg.L−1) en raison de la
faible concentration en calcium initial. Cependant, les résultats des simulations avec
le système eau 6139−MC-Gypse rétabli en calcium diminue légèrement la concentra-
tion en sulfate et ils ne présentent pas une évolution significative sur la composition
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chimique finale à l’équilibre. Cet excès du sulfate est à relier à une influence de la
transformation dolomite-calcite dont une conséquence est d’augmenter la force io-
nique et donc de réduire la valeur des coefficients d’activité qui interviennent dans
les équilibres. Les simulations qui prennent en compte de la dolomite désordonnée
(un calcium pour un magnésium) induisent une augmentation plus importante des
quantités de sulfate qu’avec des calcaires magnésiens effectivement présents in situ.
En effet, leur stœchiométrie de x calcium pour 1+x magnésium va compenser l’effet
de magnésium par l’apport de calcium et réduire alors la quantité du gypse dissout,
et donc la concentration en sulfate.

Dans une hypothèse d’un équilibre de la nappe des marnes et caillasses avec le
gypse, la sous saturation apparente des deux systèmes 6145−MC et 6149−MC pour-
rait résulter de la dissolution du gypse par une eau fortement calcique bicarbonatée,
ainsi que l’a montré l’étude du chapitre 6. L’existence et l’origine d’une telle eau
doivent être identifiées et elles seraient à rechercher dans des aquifères voisins.

La mise en contact du gypse avec une eau déjà carbonatée limite sa dissolution.
L’eau du point d’analyse situé dans le calcaire de St-Ouen (prélèvement 6142−SO)
de la zone étudiée présente une forte concentration en calcium (302 mg.L−1) mais
elle est aussi relativement chargée en sulfate (618 mg.L−1). Cette quantité initiale
de calcium devrait restreindre la quantité de sulfate solubilisée (tableau 7.7). Cette
réduction est finalement faible en raison de la forte quantité de sulfate présente. Le
rapport molaire calcium/sulfate important égal à 1, 17 montre que ce système SO
correspond finalement à la mise en contact d’une eau partiellement saturée en gypse
avec une eau d’un aquifère peu minéralisée et qui donc va évoluer vers l’équilibre du
gypse avec cette eau. Il s’en suit que la composition de l’eau de l’aquifère du Saint-
Ouen au point d’observation ne correspond pas à celle d’une eau en équilibre avec cet
aquifère. Il pourrait être alimenté par celui des Marnes et Caillasses par drainance
ou communication par une zone de plus forte perméabilité. Cette hypothèse déjà
envisagée à l’occasion des travaux réalisés par l’Ineris avait été testée par un travail de
modélisation numérique réalisé par Laouafa (2019) [75]. Les modélisations effectuées
ont mis en évidence qu’une communication était possible entre ces deux aquifères à
travers une partie conductrice dans la couche imperméable des sables de Beauchamp
qui les sépare. Cette zone perturbée pourrait être induite par la remontée d’un fontis
consécutive à une dissolution antérieure dans les horizons gypseux des marnes et
caillasses. Les résultats d’une simulation pour une période de 100 ans sont présentés
sur la figure 7.2. Ils indiquent un transfert d’eau sulfatée de l’aquifère des Marnes et
Caillasses vers l’aquifère de Saint-Ouen au niveau de cette "ouverture" qui subsiste
dans le temps et qui augmente les concentrations en sulfate de cet aquifère.

Nous avons effectué des simulations avec comme solution initiale les compositions
de l’eau de Fontainebleau et celle du système 6139−MC de rapport Ca/SO4 différents
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Figure 7.2 – Modélisation des concentrations avec un transfert entre les deux
aquifères des Marnes et Caillasses et de Saint-Ouen par une ouverture dans la

couche imperméable : a) localisation des horizons gypseux des Marnes et Caillasses
et de la couche imperméable des sables de Beauchamps b) simulation après 100 ans
de la distribution spatiale de la concentration relative en gypse dissout d’après

Laouafa (2019) [75])

afin de rechercher une eau qui correspondrait à celle du Saint-Ouen non modifiée par
une communication avec les marnes et caillasses. En imposant un indice de saturation
du gypse IS= −0, 5, proche de celui du système SO, l’eau de Fontainebleau qui est
plus calcique et moins sulfatée que le système 6139−MC conduit à des concentrations
en calcium et en sulfate proche du système SO avec un rapport molaire supérieur à
1.

(a) mmol.L−1

Solution pH HCO−3
mmol/L

SO2−
4

mmol/L
Ca2+

mmol/L
Mg2+

mmol/L
IS

Gypse

eau de Fontainebleau
initiale 7,2 5,08 3,45 11,2 0,23 -1,90
finale 7,3 5,73 5,56 8,08 0,23 -0,51

6139−MC
initiale 7,2 4,89 2,33 1,45 0,96 -1,38
finale 7,2 5,56 7,47 6,59 0,96 -0,5

6142−SO 7,3 7,4 6,43 7,54 2,26 -0,55

(b) mg.L−1

Solution pH HCO−3
mg/L

SO2−
4

mg/L
Ca2+

mg/L
Mg2+

mg/L
IS

Gypse

eau de Fontainebleau
initiale 7,2 310 34,5 115,3 5,7 -1,90
finale 7,2 324 534,5 323,9 5,7 -0,51

6139−MC
initiale 7,2 298,9 224 58,1 23,4 -1,38
finale 7,2 339 717,9 264,1 23,4 -0,5

6142−SO 7,3 450 618 302 55 -0,55

Tableau 7.6 – Résultats de modélisation des systèmes sous saturées en gypse avec
des concentrations en sulfate initiales variables (PCO2=0,014 atm, T= 13◦C)

Un tel raisonnement dans le contexte hydrogéologique de la zone d’étude implique
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que les systèmes 6145−MC et 6149−MC résultent soit d’un contact avec une eau
provenant d’une formation gypseuse qui a transité par une formation carbonatée et
qui y a été transformée ou soit avec une eau qui a circulé dans un milieu carbonaté
avant d’interagir avec le gypse.

Une simulation avec le logiciel CHESS utilisant comme condition initiale la com-
position de l’eau de Fontainebleau qui présente de faibles concentrations en sulfate et
des concentrations en calcium et bicarbonates plus ou moins importantes, a conduit
à des concentrations finales en sulfate égales à 1409 mg.L−1 (tableau 7.7). Cette
quantité augmente considérablement avec la prise en compte de la transformation
dolomite-calcite et elle dépasse 1700 mg.L−1 à l’équilibre. Ce n’est qu’avec une eau
riche en calcium et bicarbonates et ne contenant pas initialement de sulfate qu’il
est possible d’obtenir des concentrations en sulfate à l’équilibre entre 1200 et 1400
mg.L−1, comme celles des systèmes 6145−MC et 6149−MC, mais avec alors de fortes
concentrations en calcium qui sont proches de 800 mg.L−1.

(a) mmol.L−1

pH HCO−3
mmol/L

SO2−
4

mmol/L

Ca2+

mmol/L

Mg2+

mmol/L

SI
Gypse

solution initiale 6142−SO 7,3 6,7 6,4 7,5 2,2 -0,53

solution finale
calcite/dolomite en équilibre 7,3 7,4 16 17,1 2,2 0
calcite/dolomite en cinétique 7 4,1 19,8 15,1 6,3 0

solution initiale eau de Fontainebleau 7,2 5,1 0,36 2,9 0,23 -1,88

solution finale
calcite/dolomite en équilibre 7 5,7 14,8 17,2 0,23 0
calcite/dolomite en cinétique 7 3,9 18,1 15,5 4,4 0

solution initiale eau calcique bicarbonatée 7,07 2,86 - 6,7 - -

solution finale
calcite/dolomite en équilibre 6,94 3,5 12,8 19,5 0 0
calcite/dolomite en cinétique 6,95 3,7 15,4 18,1 4,2 0

(b) mg.L−1

pH HCO−3
mg/L

SO2−
4

mg/L

Ca2+

mg/L

Mg2+

mg/L

SI
Gypse

solution initiale 6142−SO 7,3 411 618 302 55 -0,53

solution finale
calcite/dolomite en équilibre 7,3 450 1540 687 55 0
calcite/dolomite en cinétique 7 250 1899 606 154 0

solution initiale eau de Fontainebleau 7,2 310 34,5 115,3 5,7 -1,88

solution finale
calcite/dolomite en équilibre 7,2 350 1409 689 57 0
calcite/dolomite en cinétique 7 243 1737 621 108 0

solution initiale eau calcique bicarbonatée 7,07 174,68 - 270,2 - -

solution finale
calcite/dolomite en équilibre 6,93 215 1229 783 0 0
calcite/dolomite en cinétique 6,95 722 1483 734 103 0

Tableau 7.7 – Résultats de modélisation des systèmes carbonatée avec des
concentrations en sulfate initiales variables (durée 10 ans, T= 13◦C)

Ainsi, l’ensemble de ces simulations confirment l’influence de la quantité ini-
tiale de calcium et carbonates sur la dissolution du gypse et sur la composition
finale d’une eau en équilibre avec le gypse. Mais elles ne peuvent justifier les faibles
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concentrations en sulfate (< 1400 mg.L−1) et en calcium (< 500 mg.L−1) des deux
systèmes 6145−MC et 6149−MC tout en étant supposés saturés en gypse. Aussi, il
est plus réaliste de considérer que ces deux points ne sont pas à l’équilibre et que
leur état de saturation traduit une dissolution active du gypse avec une eau calcique
faiblement minéralisée. La composition chimique et le faible indice de saturation du
gypse, environ −1, 43, pour le 6139-MC caractérise un apport depuis un aquifère
exempt de sulfate qui serait alors celui du calcaire grossier, mais pour lequel aucune
information sur le site n’était disponible.

A partir des indices de saturation du gypse de chacun des points de prélèvement
(tableau 7.2), il est possible d’évaluer un taux de dissolution effectif directement en
fonction de l’indice de saturation, IS, en considérant la loi cinétique exprimée en
fonction du produit d’activité ionique, Q, et de la constante de solubilité du gypse,
Ks, comme suit :

τ = τ0(1− Q

Ks
)n (7.1)

= τ0(1− 10IS)n (7.2)

Il a été considéré les valeurs moyennes des paramètres τ0 et n des faciès de gypse
étudiés (albastroïde, saccharoïde et matriciel) déterminés à partir de nos expériences
des disques tournants non conventionnelles avec l’eau courante à la température de
15◦C, proche des conditions in situ (tableau 4.7). Pour chaque faciès de gypse, il a
été déterminé un intervalle de valeurs du taux de récession sécuritaire en fonction de
la porosité, Φ, et de la teneur en insolubles, ti, suivant la méthodologie développée
dans le chapitre 5.

Les résultats présentés dans le tableau 7.8 indiquent une évolution globale du
taux de dissolution inversement proportionnelle à l’état de saturation du système
en raison des valeurs de l’exposant n proche de l’unité. Les valeurs du taux effectif
varient en fonction du faciès et ils traduisent une dissolution active sur l’ensemble
du site mais avec des valeurs de 7 à 8 fois plus faibles que celles définis par la mise
en contact avec une eau pure ou faiblement minéralisée.

La variation de la valeur sécuritaire du taux de récession aux différents IS pour
chaque faciès de gypse est illustrée dans la figure 7.3. L’ensemble des points présenté
pour un IS donné caractérise la variation des taux de récession en fonction de la
porosité et de la teneur des insolubles. Pour le gypse saccharoïde, la limite supérieure
désigne la valeur sécuritaire pour une porosité de 12% et teneur en insolubles de
11% et la limite inférieure désigne celle pour une porosité de 4% et une teneur en
insolubles de 1%. La valeur sécuritaire du gypse matriciel est environ 2 fois plus faible
que celle du gypse saccharoïde dans le système sous-saturé 6139−MC en raison de
l’effet de recouvrement par les impuretés qui ralentissent la cinétique de dissolution.
La courbe du gypse albastroïde impur se situe dans le fuseau du gypse saccharoïde
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et celle du gypse albastroïde se situe dans celui du gypse matriciel.

Faciès du gypse
Cond. initiales

Taux effectif
6141-MC
IS=-0,06

6149-MC
IS=-0,16

6145-MC
IS=-0,16

6139-MC
IS=-1,43

6142−SO
IS=-0,55τ0

(mmol.m−2.s−1)
n

saccharoïde
φ = 4− 12%
ti = 1− 11%

0,048 1,12
τ (mmol.m−2.s−1) 0,0048 0,0172 0,0129 0,0464 0,0334
τ (mg.m−2.s−1) 0,87 3,08 2,31 8,33 5,99
Valeur sécuritaire (nm/s)
τr = τr0/(1− ti)

0,39-0,48 1,40-1,69 1,05-1,27 3,78-4,58 2,72-3,30

matriciel
φ = 10− 16 %
ti = 17− 25%

0,02 1,21
τ (mmol.m−2.s−1) 0,0017 0,0066 0,0048 0,0192 0,0135
τ (mg.m−2.s−1) 0,30 1,18 0,87 3,45 2,42
Valeur sécuritaire (nm/s)
(τr + τr0)/2

0,16-0,18 0,62-0,71 0,46-0,52 1,82-2,07 1,28-1,45

albastroïde
φ = 0− 1%

0,025 1,10
τ (mmol.m−2.s−1) 0,0026 0,0091 0,0069 0,0242 0,0175
τ (mg.m−2.s−1) 0,53 1,84 1,39 4,87 3,53
Valeur sécuritaire (nm/s)
τr0 = τ0/(ρ(1− φ))

0,232 0,80 0,61 2,12 1,54

albastroïde impur
φ = 1 %
ti = 15%

0,051 1,14
τ (mmol.m−2.s−1) 0,0050 0,0179 0,0134 0,0490 0,0351
τ (mg.m−2.s−1) 0,86 3,11 2,33 8,53 6,10
Valeur sécuritaire (nm/s)
(τr + τr0)/2

0,41 1,47 1,10 4,04 2,89

Tableau 7.8 – Valeurs du taux de dissolution, τ , et du taux de récession, τr, en
fonction du faciès de gypse aux différents IS des systèmes étudiés

-1,6 -1,2 -0,8 -0,4 0

0

1

2

3

4

5

Indice de saturation

V
al

eu
r 

sé
cu

ri
ta

ir
e 

(n
m

/s
) saccharoïde

matriciel

albastroïde

albastroïde impur

Effet max porosité insolubles

Effet min porosité insolubles

Figure 7.3 – Évolution du taux de récession en fonction de l’indice de saturation
du système étudié pour chacun des faciès de gypse
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7.2 Investigations des processus de dissolution affectant
le sous-sol du Bois de la Tussion

Le bois de la Tussion, se situe sur la commune de Villepinte dans le département
de Seine-Saint-Denis, un secteur fortement urbanisé de la région parisienne. Ce bois
de 18, 6 ha est bordé dans sa partie sud par des voies SNCF et par le canal de l’Ourcq
(figure 7.4) qui s’écoule d’est en ouest pour rejoindre Paris. Ce canal constitue le
principal élément du réseau hydrographique de la zone d’étude.

Figure 7.4 – Localisation et contexte géographique du Bois de la Tussion (source
Google Earth ©et Charmoille et al. (2011) [22]

Le Bois de la Tussion est une zone verte qui constituait un parc accessible au
public, mais suite à des effondrements de type fontis qui se sont déclenchés dans
l’emprise du parc, cet accès public a été fermé. Des effondrements du même type
ont aussi affecté les voies SNCF et le canal.

Le substratum géologique constituant le sous-sol du bois de la Tussion est consti-
tué par des formations bartoniennes (marnes infra-gypseuses, marno-calcaire de
Saint Ouen et sables de Beauchamp) et lutétiennes (marnes et caillasses et calcaire
grossier) sous une couche quaternaire d’alluvions modernes. Ces horizons contiennent
plusieurs niveaux gypseux reconnus par sondage et qui sont sensibles à la dissolu-
tion. Ils sont localisées principalement dans les niveaux du Bartonien supérieur (éga-
lement dénommée Ludien) et ceux du Lutétien. Des sondages récents réalisés par
l’inspection générale des carrières (IGC) en 2009 révèlent une épaisseur des Marnes
infra-gypseuses de l’ordre de 12 m contenant des lentilles de gypse peu épaisses. Ils
ont atteint le toit des Marnes et Caillasses, sous les sables de Beauchamp, à environ
15 à 16 m sous le niveau du canal de l’Ourcq. Il a été mis en évidence la présence de
trois aquifères jusqu’à une profondeur de 50 mètres (figure 7.5. Le seul aquifère libre
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est l’aquifère superficiel des marnes infra-gypseuses. Les aquifères de Saint Ouen et
des marnes et caillasses sont captifs.

Figure 7.5 – Position des différents aquifères par rapport aux formations
gypsifères de Bois de la Tussion (Charmoille et al., 2011 [22])

L’aquifère des marnes et caillasses, le plus profond, joue un rôle prépondérant
dans le processus de dissolution du gypse des formations bartoniennes. La charge
hydraulique importante de cet aquifère influence celui de Saint-Ouen qui a un fort
potentiel de dissolution du gypse. Ceci induit la création d’une charge imposée sous
les sables Verts de Monceau (figure 7.5) et conduit à amener les eaux de cet aquifère
au contact avec les marnes infra-gypseuses (4ème masse de gypse) et d’y induire des
dissolutions significatives [82]. Ce mécanisme pourrait être également complété par
des échanges avec les eaux d’infiltration de la surface.

La même année, l’Ineris a mis en place un dispositif d’instrumentation destiné
à acquérir un ensemble de données hydrogéochimiques pour élaborer un schéma du
fonctionnement hydrogéologique du sous-sol de ce bois. Les investigations hydrogéo-
logiques et hydrochimiques ont été réalisées à partir d’un ensemble de 13 piézomètres
représentées sur la figure 7.6. Les données acquises montrent que la morphologie glo-
bale de la surface piézomètrique de la nappe superficielle des marnes infra-gypseuses
dans l’enceinte du bois de la Tussion est quasiment identique 10 ans après.

Une représentation graphique des côtes piézométriques (NGF) pendant l’année
2009 des deux aquifères instrumentés (Calcaire de Saint-Ouen et Marnes infra-
gypseuses), en fonction de leurs abscisses en coordonnés Lambert met en évidence
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Figure 7.6 – Comparaison des surfaces piézométriques en 2009 (bleu) et 1999
(rouge) et localisation des piézomètres (source : Ineris)

l’existence d’un gradient de charge depuis le nord−nord-ouest vers le sud− sud-est
du site (figure 7.7), soit suivant une direction normale à celle du canal de l’Ourcq
avec une différence d’environ 2 mètres des niveaux piézométriques de la nappe des
marnes infragypseuses entre les deux extrémités de la zone (figure 7.7). Le gradient
hydraulique est d’environ 0, 008 suivant la direction de l’écoulement. Une mesure en
continue du niveau piézométrique a été effectuée pour les deux piézomètres PZ29 et
PZ11 développés dans l’aquifère des marnes infra-gypseuses. Ils sont identifiés avec
un cercle rouge dans la figure 7.6.

La minéralisation globale de l’eau a été déterminée par la mesure de la conduc-
tivité électrique. Cette méthode est la plus rapide et économique pour identifier le
développement d’un processus de dissolution de gypse, en considérant que celui-ci
va fortement minéraliser l’eau de l’aquifère et donc modifier notablement sa conduc-
tivité électrique.

Les mesures en continu réalisées dans l’aquifère SO n’ont pas été prises en compte
en raison de sa faible perméabilité, car la mesure de la conductivité électrique y est
peu fiable suite à un renouvellement de l’eau pas assez important dans les piézo-
mètres.

La minéralisation de l’aquifère des marnes infra-gypseuses est relativement constante

174



7.2. Investigations des processus de dissolution affectant le sous-sol du Bois de la
Tussion

Pz27

Pz30

Pz29

Pz11

Pz31

Pz01

615600 616000 616400 616800

Direction Est (m)

58

59

60

61

A
lt

it
u

d
e 

(m
)

MIG

SO

MIG

SO

Figure 7.7 – Représentation schématique des côtes piézométriques relevées dans
les aquifères des marnes infra-gypseuses (MIG) et du calcaire de Saint-Ouen (SO),

en fonction de leur abscisse Lambert

dans le temps. Néanmoins, sur une durée d’une année, la conductivité électrique du
PZ29 évolue de 1 à 1, 5 mS.cm−1. Ceci témoigne d’une augmentation relativement
importante de la composition chimique de l’eau indiquant une évolution, à l’amont
de ce piézomètre, de la dissolution au sein de l’aquifère des marnes infra-gypseuses.

L’analyse piézométrique globale montre que l’aquifère superficiel des marnes
infra-gypseuse alimente le canal. Cependant, il n’est pas exclu que des transferts
depuis le canal vers l’aquifère des marnes infra-gypseuses existent si le battement de
cette nappe amène son niveau piézométrique à un niveau comparable ou plus faible
que celui du canal.

Les valeurs des indices de saturation vis-à-vis du gypse de l’ensemble des ana-
lyses disponibles ont été calculées avec le logiciel CHESS avec la base thermody-
namique établie et utilisée pour la validation de la relation d’étalonnage. Un calcul
similaire avait été auparavant réalisé à l’aide du module PHREEQC inclus dans le
logiciel AquaChem5.1 (Schlumberger water services). L’évolution des indices de sa-
turation en fonction de la concentration en sulfate est différente pour chaque date
de prélèvement (figure 7.8). L’aquifère de Saint-Ouen a un potentiel de dissolution
plus important de celui des marnes infra-gypseuses avec des indices de saturation
comprises entre −0, 6 et −1, 4. Les eaux prélevées dans l’aquifère des marnes infra-
gypseuses mettent en évidence une variabilité de leur état de saturation vis-à-vis du
gypse. Elles sont soit en quasi-équilibre avec le gypse (IS entre 0, 002 et 0, 05) soit
en sous-saturation (IS entre −0, 7 et −0, 04).

Les eaux prélevées en juillet 2009 présentent des valeurs de conductivités impor-
tantes : entre 1, 84 et 2, 88 mS.cm−1 et même jusqu’à 2, 95 mS.cm−1 en juillet 2010
(PZ01). Un nombre important de ces valeurs sont plus élevées que la valeur expéri-
mentale correspondant à une dissolution du gypse dans l’eau courante du laboratoire
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(≈ 2, 2 mS.cm−1). En utilisant la même approche employée pour la validation de la
relation d’étalonnage (formalisme d’Appelo (2017) [4]), les valeurs de la conducti-
vité ont été calculées à partir des analyses chimiques des eaux prélevées. Les valeurs
obtenues sont plus faibles que les mesures sur terrain (figure 7.9). La conductivité
maximale est égale à environ 2, 36 mS.cm−1 et concorde bien avec nos résultats du
laboratoire. Cet écart pour les plus fortes valeurs traduit un biais de la mesure sur
le terrain par des eaux très turbides contenant des particules en suspension.

La figure 7.10 confirme l’augmentation de la conductivité avec les concentrations
en sulfate. L’équilibre par rapport au gypse est atteint quand les concentrations en
sulfate sont égales à environ 1400 mg.L−1. Quand ils dépassent les 1400 mg.L−1, les
solutions deviennent sursaturées par rapport au gypse (IS gypse= 0, 002 à 0, 05).
Les concentrations en sulfate dépassent les 1400 mg.L−1 pour les piézomètres PZ01,
PZ27 et PZ30 situés aux extrémités nord-est et nord de la zone investiguée et elles
sont plus faibles au centre (< 900 mg.L−1 PZ26 et PZ29) comme présentées dans la
figure 7.10. Le rapport molaire calcium/sulfate étant supérieur à 1 implique que ces
eaux sont le résultat d’un transfert d’une eau bicarbonatée de l’aquifère de Saint-
Ouen. Les différentes informations hydrogéologiques collectés par les précédentes
études et les sondages [22] confirment cette hypothèse. La mise en évidence des dif-
férentes relations entre les aquifères a indiqué que l’aquifère des marnes et caillasses,
le plus profond, joue un rôle prépondérant dans le processus de dissolution des
masses du gypse des formations bartoniennes par l’intermédiaire de l’aquifère de
Saint Ouen.

Les points très concentrés en sulfate sont associés aux zones de dissolution des
lentilles gypseuses des marnes infra-gypseuses. La représentation spatiale des concen-
trations en sulfate des différents piézomètres (figure 7.11) permet de distinguer des
zones à fortes concentration en sulfate (gros cercles) supérieures à 800 mg.L−1 qui
témoignent d’une dissolution importante et peu active et des zones à faibles concen-
trations (petits cercles) comprise entre 350 et 800 mg.L−1 qui ont un potentiel de
dissolution important vis-à-vis du gypse. L’évolution de ces concentrations indique
alors une forte variabilité des processus de dissolution du gypse à l’échelle de la
zone d’étude avec vers l’ouest et l’est une dissolution limitée alors que dans la partie
centrale, les processus de dissolution semblent très actifs.

Les piézomètres situés au sud, proches de la rive droite du canal de l’Ourcq
présentent des fluctuations de leur conductivité électrique au cours du temps et
une eau plus minéralisée que les eaux des piézomètres éloignés du canal. Ceci est à
mettre en relation avec la présence de gypse affleurant dans les terrains constituant
la berge du canal et non avec une alimentation du canal par les aquifères. Ainsi,
les fluctuations des mesures du piézomètre PZ01 (figure 7.10) sont parfois dues à
l’influence des eaux venant du nord chargées par la dissolution des lentilles, et parfois
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Figure 7.8 – Indice de saturation vis-à-vis du gypse en fonction de la
concentration en sulfate des analyses de l’aquifère MIG et du SO pour les quatre

campagnes de prélèvements

à celles des eaux venant du sud chargées en sulfate par la dissolution du gypse des
berges. Ce changement d’influence est corrélé avec la position relative de la surface
piézométrique de l’aquifère des marnes infra-gypseuses par rapport au niveau d’eau
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fonction de la concentration en sulfate pour l’ensemble des mesures du bois de la

Tussion (Juillet 2009)

du canal qui crée une inversion du sens des échanges nappe-canal et donc de la
direction d’écoulement au niveau de ce piézomètre.

Les analyses chimiques montrent que les concentrations en calcium et sulfate
augmentent de manière proportionnelle pour la majorité des points (figure 7.12).
Ceci confirme que les principales sources de ces ions sont liées à une dissolution du
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gypse présent dans la formation aquifère. Il existe cependant un point encerclé en
rouge dans la figure qui présente un excès de calcium. Pour évaluer une potentielle
influence de l’équilibre de la calcite, il a été étudié l’évolution des bicarbonates dans
le système.
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Figure 7.12 – Relation entre les concentrations en calcium et sulfate de différents
piézomètres dans le bois de la Tussion (campagne de prélèvement juillet 2009)

La quasi-constance de la concentration en bicarbonates par rapport aux concen-
trations de calcium (figure 7.13) montre que l’ensemble des échantillons a vraisem-
blablement atteint une saturation en calcite.

L’influence de la dolomite a aussi été étudiée en évaluant l’existence d’une rela-
tion entre les concentrations en calcium et en magnésium des eaux. La figure 7.14
montre que les concentrations en magnésium sont faibles, entre 0, 8 et 2, 8 mmol.L−1
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différents piézomètres dans le bois de la Tussion (campagne de prélèvement juillet

2009)

(19, 44 et 68, 05 mg.L−1). Aucune corrélation avec les concentrations en calcium n’ap-
paraît. Ceci établit que la dolomite ne semble pas avoir une influence et il n’est donc
pas utile de prendre en compte une transformation calcite-dolomite dans l’interpré-
tation et la simulation géochimique des analyses.
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Figure 7.14 – Relation entre les concentrations en calcium et magnésium de
différents piézomètres dans le bois de la Tussion (campagne de prélèvement juillet

2009)

Un taux de récession effectif a été évalué à partir des indices de saturation des
différents prélèvements de l’aquifère des marnes infra-gypseuses. Il a été considéré les
paramètres cinétiques des faciès du gypse saccharoïde et matriciel, les plus répandus
dans ces horizons, déterminés avec l’eau de robinet et à une température de 15◦C.
Les résultats présentés sur la figure 7.15 indiquent une évolution quasi-linéaire des
valeurs sécuritaires du taux de récession en fonction de l’état de saturation du sys-
tème. Cette linéarité apparente est liée à la valeur de l’exposant n proche de l’unité.
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Le gypse saccharoïde a des vitesses de récession environ 2 à 3 fois plus importantes
que celles du gypse matriciel selon l’état de saturation du système, la porosité et
la teneur en insolubles du faciès. L’influence de la porosité et des teneurs en inso-
lubles du gypse matriciel sur le taux de récession n’est pas significative en raison de
l’effet de recouvrement par la matrice argilo-carbonatée qui limite la cinétique de
dissolution. Cependant, cet effet est sous-estimé pour de fortes vitesses d’écoulement
car la matrice de protection pourrait ne pas résister et son détachement instantané
modifierait la vitesse de récession.
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Figure 7.15 – Évolution du taux de récession effectif en fonction des indices de
saturation des différents prélèvements dans la Bois de la Tussion (aquifère des

marnes infra-gypseuses)

7.3 Synthèse

Dans ce chapitre, les connaissances acquises sur la dissolution des gypses étu-
diés ont été appliquées pour interpréter les données de reconnaissance acquises afin
de quantifier l’aléa mouvements de terrain lié aux phénomènes de dissolution des
évaporites sur deux sites du département de Seine-Saint-Denis.

Le premier site concerne la future ligne 16 du Grand Paris Express entre les
stations de Sevran-Beaudottes et Sevran-Livry. Pour ce site, les analyses chimiques
des eaux de 5 piézomètres ont été utilisées pour évaluer l’indice de saturation vis-
à-vis du gypse de l’aquifère des marnes et caillasses. Le contexte hydrogéologique
concordait avec une nappe en équilibre avec le gypse, mais les concentrations en
sulfate des analyses présentaient des valeurs supérieures ou inférieures par rapport
à une valeur seuil de 1450 mg.L−1 utilisé comme critère usuel. En associant les
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fortes concentrations en magnésium (161 mg.L−1) et en sulfate (1810 mg.L−1) de
l’analyse du prélèvement 6141−MC à l’influence d’insolubles de type dolomite, il
a pu être établi que cette eau avait un indice de saturation du gypse légèrement
négatif (−0, 06). Du fait du mécanisme de la transformation dolomite-calcite identifié
à partir de simulations géochimiques, il est donc possible qu’une eau présente une
concentration en sulfate supérieure à la valeur seuil usuelle et qu’elle soit sous saturée
vis-à-vis du gypse mais avec des taux de dissolution modestes.

De même, les concentrations en sulfate des prélèvements 6145−MC et 6149−MC,
comprises entre 1200 et 1300 mg.L−1, peuvent correspondre à un état d’équilibre avec
le gypse, sous réserve que l’eau en contact soit initialement de type calcique bicar-
bonatée, avec une concentration en calcium proche de 300 mg.L−1. Les simulations
géochimiques spécifiques à ces eaux ont établi que cette situation se caractérisait
par un rapport molaire calcium/sulfate supérieur à l’unité et proche de 1, 17. Une
telle signature n’apparaît pas dans les analyses de ces prélèvements et donc ces deux
prélèvements correspondent à un état de sous saturation marqué avec un indice de
saturation égal respectivement à −0, 22 et −0, 16.

L’analyse des deux autres prélèvements 6139−MC et 6142−SO ont établi l’exis-
tence d’échanges réciproques entre l’aquifère des marnes et caillasses et celui de Saint
Ouen. L’eau du Saint Ouen s’avère très chargée en sulfate suite à des interactions de
l’eau de cet aquifère avec celle issue de celui des marnes et caillasses au travers d’une
zone d’échange dans la couche imperméable des sables de Beauchamp les séparant.
Inversement, l’eau du prélèvement 6139−MC présente un indice de saturation faible,
égal à environ −1, 4, traduisant un apport d’eau depuis un aquifère exempt de gypse
tel que le calcaire grossier. Mais en raison des quantités importantes de sulfate pour
ces deux prélèvements, il n’a pas été possible d’établir une composition d’une eau
externe à l’aquifère des marnes et caillasses et qui l’alimenterait.

En utilisant d’une part l’indice de saturation de chacun des prélèvements, et les
caractérisations expérimentales des gypses étudiés, il a pu être évalué pour chaque
point une valeur du taux de récession effectif en fonction du faciès de gypse po-
tentiellement présent. Ces valeurs permettent de quantifier l’état et l’avancée de la
dissolution naturelle de gypses sur la zone d’étude.

Le second site, celui du Bois de la Tussion, utilisé comme parc de loisirs, a été
fermé au public en 2009 suite à des affaissements de type fontis. Ces affaissements tra-
duisent une dissolution naturelle de gypse dans l’aquifère des marnes infragypseuses
qui est activé par le drainage de cette nappe par le canal de l’Ourcq longeant le site.
En utilisant les analyses chimiques disponibles, les valeurs des indices de saturation
vis-à-vis du gypse et des insolubles potentiellement présents (calcite, dolomite, ma-
gnésite) ont été réévaluées en utilisant la base de données thermodynamiques validée
par nos mesures. Aucune signature identifiant l’influence des insolubles potentielle-
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ment présents n’a pu être identifiée. La minéralisation de l’eau de cet aquifère par la
dissolution du gypse se traduit par un alignement des mesures dans un diagramme
calcium sulfate. Ceci est à mettre en relation avec le fait qu’il s’agit d’un aquifère
superficiel et donc alimentée par des eaux d’infiltration peu minéralisée.

Un suivi extensif de la minéralisation de l’aquifère des marnes infra-gypseuses
avait été réalisé par des mesures de la conductivité électrique. En utilisant la procé-
dure d’évaluation développée pour la caractérisation de la relation d’étalonnage, les
valeurs de conductivité électriques ont été recalculées pour l’ensemble des analyses
d’eaux exploitables. Les mêmes tendances et corrélations avec l’indice de saturation
que les mesures in situ ont été retrouvées, avec cependant un décalage, en particulier
pour les points correspondant à un état saturé, voir sursaturé au vue des concen-
trations. Ce décalage et en particulier les mesures approchant les 3 mS.cm−1 sont
à rattacher à un biais des mesures de terrain en raison de la forte turbidité des
prélèvements.

A partir des valeurs recalculées des indices de saturation, il a pu aussi être calculé
des valeurs du taux de récession effectif pour les deux faciès les plus représentés dans
les marnes infra-gypseuses : le gypse saccharoïde et le gypse matriciel. En raison du
l’effet de recouvrement des grains par les insolubles du gypse matriciel, les valeurs du
taux effectif du gypse matriciel sont globalement deux fois plus faibles que celles du
gypse saccharoïde. Pour un même faciès, ces valeurs présentent, à indice de saturation
fixé, un intervalle de variation fonction de la porosité et de la teneur en insolubles.
Cet intervalle est plus important pour les gypses saccharoïdes, mais pour les deux
faciès, il diminue lorsque l’indice de saturation augmente.
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L’objectif de ce travail de recherche était d’apporter une compréhension des pro-
cessus impliqués dans la dissolution de gypses naturels en fonction de leurs caractéris-
tiques pétrographiques et texturales. En fonction de celles-ci, ces processus peuvent
se différencier de ceux du minéral gypse, supposé sans impuretés. La connaissance
de ces interactions a pour but d’associer la spécificité de la dissolution d’une roche
gypseuse aux composantes hydrodynamiques et chimiques intervenant dans le déve-
loppement des cavités souterraines qui peuvent être à l’origine de désordres de type
affaissement, fontis ou effondrements localisés. Cette recherche a pour origine une
hypothèse émise à l’occasion d’expertises effectuées par la direction des risques sol
et sous-sol de l’Ineris. Elle repose sur l’étude des gypses saccharoïdes, tels que ceux
localisés dans les formations du Ludien sous le Grand Paris, qui pouvaient perdre
leur cohésion suite à des infiltrations d’eaux et se désagréger en petits grains de
gypse sous l’effet d’une faible sollicitation mécanique. C’est la raison pour laquelle
un des objectifs était d’identifier et de quantifier un flux de matière particulaire
induit lors de la dissolution. Ce flux s’ajouterait au flux de masse par dissolution et
il augmenterait la croissance d’un vide de dissolution dans une formation gypsifère.
Ce flux particulaire peut être constitué par des grains de gypse libérés par la disso-
lution et/ou une déstructuration, mais également par des particules non gypseuses
représentant les autres minéraux présents. Ceux-ci correspondent à des impuretés
(d’un point de vue chimique) par rapport au gypse minéral, CaSO4,2H2O, mais ils
ont été dénommés insolubles car ils présentent une solubilité beaucoup plus faible
que celle du gypse.

Cette double origine des particules constituant un tel flux nous a conduit à
constituer une collection de gypses naturels se différenciant par leur texture et au
sein d’une même texture par leur porosité et leur teneur en insolubles. Chaque gypse
sélectionné présente aussi, à l’échelle centimétrique, celle de l’échantillon expérimen-
tal, un aspect "homogène" qui se conserve pendant la dissolution. Les échantillons de
gypse de cette collection sont issus des formations gypseuses du périmètre de recon-
naissance du Grand Paris Express, plus précisément dans le périmètre de Sevran-
Livry dans le département de Seine-Saint-Denis. La collection a pu être constituée
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grâce aux carottes fournies par la Société du Grand Paris. Les échantillons étudiés
se répartissent en trois faciès différents : saccharoïde, albastroïde et matriciel.

Nous avons défini, validé et enfin utilisé différents protocoles expérimentaux afin
de quantifier d’une part la variabilité du taux de dissolution selon le faciès de gypse
et d’autre part le flux de particules libérées par érosion et/ou par la dissolution.

Il a d’abord été établi une relation d’étalonnage entre la conductivité électrique
d’une solution à base d’eau pure ou d’eau courante et sa concentration en gypse dis-
sout. Pour un système gypse-eau pure, les valeurs de la concentration à saturation
du gypse minéral déterminées expérimentalement à partir des courbes d’étalonnage
correspondent à la limite de solubilité du gypse. Les résultats obtenus à différentes
températures, comprises entre 10 et 25◦C sont respectivement 15,1, 15,53, 15,9 et
16,1 mol.L−1. Ces valeurs correspondent bien à celles déduites la courbe de la solu-
bilité moyenne en fonction de la température dans la littérature [114]. La relation
obtenue entre la concentration et la conductivité électrique de la solution est non
linéaire et s’exprime sous la forme d’un polynôme de degré 3 dont les valeurs des
coefficients et notamment de l’exposant ont été validées analytiquement à l’aide du
logiciel CHESS suivant le formalise d’Appelo [4]. En considérant le modèle d’activité
de Davies, nous avons défini une expression analytique permettant d’évaluer direc-
tement les concentrations en calcium et en sulfate de la solution et donc celle de
gypse solubilisé en fonction de l’indice de saturation et des valeurs des constantes
d’équilibre du gypse, Ks, et du complexe CaSO0

4, Kf , pour une température défi-
nie. Les courbes d’étalonnage expérimentales ont été étendues au système gypse-
eau courante qui est proche d’une eau naturelle peu minéralisée. Ces relations ont
aussi été validées analytiquement par modélisation hydrogéochimiques en utilisant
les données relatives au gypse (Ks = 10−4,58 et Kf = 10−2,3 à 25◦C) de la base
thermodynamiques WATEQ4F [129].

Des expériences utilisant la méthode des disques tournants et des essais en batch
nous ont permis de déterminer, pour chaque faciès et pour différentes températures,
les valeurs des paramètres d’une loi cinétique de dissolution à partir de la mesure
de la conductivité électrique de la solution. La méthode des disques tournants dont
l’objectif est la détermination du taux de dissociation de la phase solide soluble a été
étendue. Afin d’évaluer l’influence de la texture et des insolubles, nous avons défini
une méthode non conventionnelle de disques tournants qui consistent à conduire l’ex-
périence jusqu’à saturation complète de la solution. Ce protocole permet d’éliminer
les incertitudes liées aux écarts des conditions initiales, en particulier de température,
avec une mesure pendant une durée courte correspondant à un faible accroissement
de la conductivité électrique, d’environ 10 µS.cm−1. La détermination des para-
mètres suivant la théorie d’une cinétique mixte peut alors s’effectuer directement
à partir de l’évolution de la concentration déduite des mesures de conductivité et
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non pas par l’intermédiaire de l’évaluation d’une dérivée temporelle qui est source
d’incertitude. Enfin la mesure jusqu’à saturation complète de la solution, d’une du-
rée d’environ 2 à 3 jours, implique la solubilisation d’une quantité importante de
matière qui modifie significativement la géométrie de la surface du disque. Cette
modification se traduit par la création d’une rugosité de surface dont le développe-
ment et la nature spécifique propre à chaque faciès et échantillon étudié. L’existence
de cette rugosité a pour conséquence que cette méthode non conventionnelle permet
de quantifier un taux de dissolution effectif, déterminé à partir du flux sortant de
la couche limite, et qui dépend des caractéristiques texturales et pétrophysiques de
l’échantillon ce qui répond ainsi à l’objectif énoncé en début de cette conclusion.

A partir de l’évolution des paramètres de la cinétique de dissolution en fonction
de la vitesse de rotation, nous avons quantifié un coefficient de dissolution purement
diffusif à vitesse nulle, dont la valeur varie entre 2 et 9 ×10−2 mmol.m−2.s−1, selon
le faciès du gypse et la température considérés. Ces valeurs sont du même ordre
de grandeur que celles de la littérature ramenées aux mêmes conditions hydrodyna-
miques par Colombani (2008) [30]. Les valeurs de l’ordre de la cinétique sont proches
de l’unité avec une dispersion autour d’une valeur moyenne égale à 1, 12 lorsque la
vitesse de rotation ou la température varie. Cet ordre se rapproche de l’unité quand
la rugosité est importante et il est supérieur à la moyenne si la teneur en insolubles
est réduite. Cependant, nous n’avons pas trouvé une corrélation directe entre l’ordre
de la loi cinétique et la teneur en insolubles du faciès considéré.

Pour que le taux de dissolution effectif déterminé pour chaque faciès de gypse
soit représentatif des conditions in situ pour lesquelles la surface de contact n’est
pas parfaitement lisse, nous avons effectué une quantification de coefficient de dis-
solution à vitesse nulle en utilisant des disques présentant initialement une rugosité
acquise par dissolution. Les valeurs du taux de dissolution effectif sont du même
ordre de grandeur que celles déterminées avec des disques polis mais présentent des
variations, comprises entre −18% et 56%, selon le faciès du gypse considéré. Ces
écarts ont été analysés en fonction de la rugosité spécifique et de la porosité de
chaque échantillon et une modulation a été définie pour que le taux de dissolution
effectif déterminé à partir d’un disque poli soit plus représentatif des conditions in
situ. Nous avons également constaté que pour les gypses albastroïdes pur, très peu
poreux et avec des cristaux centimétriques, la surface effective en contact avec la
solution est sous estimée en raison du développement des plans de clivage lors de la
dissolution qui augmentent significativement les taux de récession, d’environ 50%,
et que pour les gypses saccharoïdes pouvant présenter des amas d’insoluble, les taux
de récession augmentent d’environ 13%. Cependant, nous n’avons pas pu interpréter
les données des essais avec des disques qui ont développé des patchs d’insolubles trop
importants, de quelques centimètres, car ils induisent de trop grandes perturbations
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de l’écoulement à l’échelle du disque.
Nous avons également identifié un comportement antagoniste entre l’influence

de la porosité et la teneur en insolubles sur la cinétique de dissolution. Pour tous
les faciès de gypse étudiés, l’effet de la rugosité et des insolubles ont un rôle prépon-
dérant sur le coefficient de dissolution. La présence des impuretés, même en faibles
quantités, inférieures à 10%, peut réduire l’effet de la porosité. Leur présence en
fortes quantités, supérieures 10%, forme des reliefs répartis sur la surface qui pour
une distribution non continue peuvent induire une légère diminution d’environ 7%
du taux de récession en réduisant la surface effective de matière soluble en contact
avec la solution. Lorsque ces insolubles se situent aux limites des grains de gypse ou
englobent les grains de gypse comme pour le gypse matriciel, la présence de ces in-
solubles et les reliefs qu’ils forment ont un effet de revêtement qui protège la surface
de la dissolution et qui peuvent réduire de moitié la cinétique de dissolution.

Pour la méthode non conventionnelle utilisée, la qualité des mesures se dégrade
lorsque l’en se rapproche de l’équilibre en raison de l’épaisseur de la couche limite
induite par la rugosité qui reste importante. Nous avons donc réalisé des essais de dis-
solution de gypse en batch afin d’évaluer l’influence d’un changement de la cinétique
de dissociation à l’approche de la saturation qui correspond en fait à un équilibre
entre dissociation et cristallisation à la surface du solide. L’analyse de l’ensemble
des mesures a mis en évidence une double cinétique. Pour les différents échantillons
étudiés, la valeur de la concentration relative de transition entre ces deux cinétiques
est apparue relativement uniforme et proche de 94%. Ce comportement spécifique
à des concentrations élevées se caractérise surtout par une forte augmentation de
l’ordre de la loi cinétique n, compris entre 2 et 3, qui se rapprochent de valeurs
courantes pour une cinétique de germination. Cette double cinétique de dissociation
avait déjà été mis en évidence par Jeschke et al. (2001) [62] qui l’expliquaient par
des défauts et impuretés des cristaux de gypse.

L’ajout des microparticules de silice ou d’argile lors des essais en batch n’in-
fluence pas les valeurs des paramètres de la double cinétique. En conséquence, les
insolubles présents dans les gypses étudiés influencent le taux de dissolution effec-
tif en modifiant la couche limite par la rugosité et/ou par l’effet de recouvrement
qu’ils induisent, mais ils ne modifient pas le taux de dissociation du gypse minéral.
Nous avons constaté que les valeurs des paramètres de la seconde cinétique sont très
sensibles à l’incertitude portant sur la concentration de la solution en fin d’essai en
batch, Cref , utilisée pour l’interprétation. Aussi, les valeurs déterminées par nos ex-
périences sont donc très indicatives de celles d’une double cinétique de dissociation
du gypse minéral.

La caractérisation de la dissolution par la méthode non conventionnelle des
disques tournants et par les essais en batch a été effectuée avec de l’eau pure,
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puis avec de l’eau courante du réseau de distribution de Fontainebleau, car celle-
ci sera utilisée pour les expériences réalisées pour caractériser le flux particulaire.
Les valeurs des taux de dissolution effectif sont légèrement inférieures en raison de
la présence initiale d’ions dans la solution dont ceux du calcium et du sulfate com-
mun avec le gypse, mais les relations avec la rugosité et la présence d’insolubles sont
relativement identiques.

Nous avons ensuite évalué les rôles de l’érosion et du transport particulaire lié à
la dissolution du gypse en réalisant des expériences avec une faible vitesse d’écoule-
ment constante (10−3 à 10−2 m.s−1) à la surface de blocs immergées dans un canal
horizontal rempli d’eau. Les grains libérés lors de la dissolution des surfaces exposées
ont été collectés par sédimentation dans une solution saturée en gypse. Nous avons
déterminé la minéralogie de ces grains par des observations binoculaires et des ana-
lyses par DRX. Pour tous les blocs, le flux particulaire s’est révélé faible par rapport
à la perte de masse totale dominée par la dissolution. Celle-ci conduit à une libéra-
tion des grains d’insolubles et de seulement quelques grains de gypse qui résultent
soit de l’érosion de grains faiblement liés aux autres soit d’une déstructuration de
la matrice d’insolubles qui contient des grains de gypse. Pour les gypses à texture
matricielle, la dissolution conserve la géométrie de la matrice d’insolubles une fois
les grains de gypse dissous. En raison du ralentissement de la dissolution par effet
de revêtement, la profondeur de pénétration de la dissolution est restée faible, même
en augmentant la durée du lessivage. Aussi, nous n’avons pas observé une déstruc-
turation brusque de cette matrice très poreuse, comme cela pourrait se produire in
situ avec une dissolution affectant un volume important. Nous avons observé une
érosion de la matrice lorsque celle-ci était principalement composée d’argiles.

Malgré les nombreux essais expérimentaux, les résultats n’ont pas mis en évi-
dence un rôle d’entrainement ou de libération de grains du gypse par érosion pouvant
s’ajouter à la dissolution suite à une déstructuration du matériau. Pour chaque faciès
de gypse étudié, nous avons donc évalué un taux de récession qui tient compte de
la libération de particules présentes dans l’échantillon par la dissolution, mis à part
pour le gypse matriciel pour lequel il n’est pas possible de considérer un flux par-
ticulaire continu. Les valeurs des taux de dissolution global, et du flux particulaire
varient en fonction de la vitesse d’écoulement. Les valeurs du taux de dissolution
effectif déterminées pour la vitesse de 1 cm.s−1 présentent un écart de 5 à 50% par
rapport à celles du taux de dissolution à vitesse nulle déterminées par la méthode
non conventionnelle des disques tournants. Ces écarts sont beaucoup plus faibles par
rapport à ceux déterminés avec les taux de dissolution effectifs pour la vitesse de 0, 1
cm.s−1. Aussi, nous avons utilisé les valeurs du taux de récession avec et sans prise en
compte de la teneur en insolubles, suivant leur résistante à l’érosion, pour déterminer
des valeurs sécuritaires quantifiant la cinétique de dissolution naturelle des gypses
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étudiés en fonction de leur caractéristiques pétrophysiques et pétrographique. Ces
valeurs variant de 1 à 6 nm.s−1 pour une vitesse de 1 cm.s−1 maximisent le taux
de dissolution naturel, in situ, et dans le champ lointain proche d’une perturbation
hydrogéologique anthropique où les vitesses d’écoulement seraient inférieures à la vi-
tesse expérimentale. Pour des vitesses d’écoulement supérieures qui correspondraient
soit au champ immédiat d’une perturbation anthropique, soit à une circulation de
type karstique, les forces de cisaillement plus importantes accentueraient l’influence
de l’érosion et l’utilisation des valeurs définies seraient à évaluer en fonction de la
sensibilité du faciès vis-à-vis de l’érosion.

Pour transposer ces résultats à des conditions in situ équivalente en termes de
vitesses d’écoulement, nous avons évalué l’état de saturation de l’eau interstitielle au
contact du gypse. Celui-ci peut se quantifier à partir de la composition chimique de
l’eau qui résulte aussi de réactions d’équilibre avec l’ensemble des minéraux présents
dans la formation gypsifère et/ou de l’aquifère dont est issue cette eau. Nous avons
étudié l’influence des minéraux potentiellement présents dans le gypse (calcite, do-
lomite, magnésite) et la composition initiale de la solution, similaire à celle d’eaux
naturelles, sur la cinétique de dissolution à partir de simulations géochimiques avec
le logiciel CHESS. Une étude paramétrique à l’équilibre thermodynamique a montré
que la calcite et la magnésite n’influencent pas la dissolution mais que le gypse fa-
vorise la dissolution de la dolomite. Autrement dit, la présence de calcium dans une
solution est moteur de la déstabilisation de la dolomite. La prise en compte des lois
cinétiques de dissolution des différents minéraux et de précipitation pour la calcite
ont permis de reproduire la composition chimique des analyses des solutions à la
fin des expériences de disques tournants, que ce soit avec de l’eau pure et avec de
l’eau courante. A l’échelle du laboratoire, l’influence des minéraux potentiellement
présents est négligeable en raison de leurs cinétiques extrêmement lentes par rapport
à celle du gypse.

A partir des simulations géochimiques avec le logiciel CHESS à l’échelle des temps
in situ, nous avons mis en évidence une transformation dolomite-calcite qui se pro-
duit lentement, même si l’équilibre thermodynamique avec le gypse est atteint. Ceci
induit pour des durées très longues un excès en magnésium apporté par la dissolution
de la dolomite et un déficit en calcium du fait de la précipitation de la calcite qui est
compensée par une augmentation des concentrations en sulfate afin respecter la loi
d’action de masse du gypse à l’équilibre. Les simulations géochimiques impliquant
ce mécanisme ont défini des solutions présentant des concentrations en sulfate pou-
vant atteindre 1900 mg.L−1, largement supérieures à la valeur généralement utilisée
comme critère pour définir un état d’équilibre avec le gypse (environ 1450 mg.L−1),
et qui correspondraient à un état de sursaturation. Les solutions correspondant à
ces conditions se caractérisent par des concentrations en magnésium importantes,
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environ 120− 160 mg.L−1. Des simulations géochimiques de la dissolution du gypse
dans des eaux très calciques carbonatées synthétiques ont établi, à l’équilibre, une
diminution des concentrations en sulfate pouvant atteindre 1200 mg.L−1 suite à un
effet d’ion commun. Les solutions correspondant à ces conditions se caractérisent par
un rapport molaire Ca2+/SO2−

4 significativement supérieur à 1, pouvant atteindre
1, 6.

Une analyse approfondie des analyses chimiques de différents points de prélè-
vement pour deux sites localisés dans le département de Seine-Saint-Denis (Sevran
et Bois de la Tussion) a démontré les limitations d’utilisation d’un critère simple,
telles qu’une valeur seuil de la concentration en sulfate ou celle de la conductivité
électrique pour caractériser l’état de saturation de l’eau d’un aquifère gypseux. Il
convient d’utiliser au moins une seconde variable, comme le rapport molaire cal-
cium/sulfate et/ou la concentration en magnésium. Ces variables supplémentaires
permettent d’évaluer d’une part l’effet de la présence initiale de calcium en quantité
importante et d’autre part l’influence d’insolubles dolomitiques. Ces deux effets que
nous avons étudiés par modélisation conduisent respectivement à une minoration ou
une majoration des quantités en sulfate à l’équilibre. La prise en compte de ces effets
permet une évaluation plus fiable de l’indice de saturation d’un prélèvement d’eau
vis-à-vis du gypse.

En utilisant la caractérisation du taux de dissolution effectif à partir des mesures
par disques tournants et par lessivages contrôlés, nous avons établi une méthodologie
pour évaluer une valeur du taux de récession effectif en fonction du faciès du gypse
et ses caractéristiques pétrophysiques, porosité et teneur en insolubles, mesurées ou
estimées. Cette méthodologie a été appliquées sur le périmètre de reconnaissance de
la ligne 16 du Grand Paris Express à Sevran. Elle a permis de déterminer des taux
de récession effectifs variant de 0, 16 à 4, 58 nm.s−1 qui sont associées à des indices
de saturation des eaux souterraines compris entre −0, 06 et −1, 43.

Cette même méthodologie permettant de définir la valeur du taux de récession
effectif en fonction de caractéristiques propres au gypse et des concentrations du
fluide pourra être incorporée dans les modélisations développées par l’Ineris pour
simuler le développement de vides souterrains par dissolution et évaluer l’aléa lié
aux risques associés.
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Les résultats obtenus ont permis de caractériser les flux liés à la solubilisation de
gypses naturels en tenant compte de l’influence de leur texture, de leur porosité et des
insolubles qu’ils contiennent sur ces flux. Plusieurs pistes de recherche mériteraient
d’être approfondies.

Dans ce mémoire, une relation entre la texture (rugosité) et le taux de disso-
lution qui a été mise en évidence expérimentalement et exploitée pour interpréter
les mesures des taux de dissolution acquises où, malgré plusieurs tentatives infruc-
tueuse, la rugosité observée n’a pu être quantifiée avec les scanners 3D auxquels il a
été possible d’accéder. La première raison est la nature transparente des cristaux de
gypse qui réfléchissent ou diffusent la lumière, mais qui peut être surmontée par un
traitement matifiant de surface à condition d’accepter une dégradation de la rugo-
sité locale. La seconde et principale raison est liée à des contraintes d’échelle et de
la résolution nécessaire pour quantifier globalement une rugosité constituée par la
superposition de celle de la surface dissoute de grains de petite taille, 20 à 500 µm, et
de celle créée par des lacunes de grande taille correspondant à des grains totalement
dissouts comme dans le cas de gypses matriciels (figure A1), ou celle créée par des
amas d’insolubles comme dans le cas de gypses saccharoïdes.

Figure A1 – Observations binoculaires de la surface du gypse matriciel lors des
essais de lessivage

La réalisation de telles mesures permettrait d’accéder à une caractérisation de
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cette rugosité pour d’une part quantifier des relations entre rugosité, dissolution et
répartition des insolubles et d’autre part accéder à une évaluation de la couche limite
définie par cette rugosité et ainsi relier une valeur du taux de dissolution effectif à
partir du taux de dissociation du gypse minéral qui a déjà été étudié et caractérisé.

Le gypse est une roche présentant une solubilité relativement importante. En rai-
son de la diffusion dans la couche limite, lors d’une mise en contact avec une solution
partiellement saturée, la vitesse de récession est de l’ordre de quelques nanomètres
par seconde, soit quelques dixièmes de millimètre par jour, pour des vitesses d’écou-
lement inférieures à 1 cm.s−1. Dans le cas de gypses contenant beaucoup d’insolubles,
comme les gypses matriciels, cette vitesse de récession est réduite par effet de revê-
tement. Il serait intéressant d’effectuer des essais de longues durées afin d’obtenir un
volume important de matrice résiduelle après dissolution. Ceci permettrait d’étudier
sa résistance à l’érosion pour définir un critère quantifiant sa résistance mécanique et
ses propriétés hydrauliques. De telles caractérisations seraient utiles pour aborder le
problème du transport de masse et de création de vides en milieu naturel en consé-
quence de deux mécanismes. Le premier mécanisme de suffosion permet une création
des réseaux karstiques par l’entrainement de grains dans les fractures karstifiés des
niveaux gypseux. Ce mécanisme concerne le domaine des fortes vitesses d’écoulement
qui n’ont pas été incluses dans notre approche expérimentale. Le second mécanisme
de dissolution au sein de la matrice poreuse de la structure gypseuse permet une
création progressive d’un vide à partir d’un chemin d’écoulement d’une eau sous
saturée renouvelée qui circule dans les ciments non gypseux reliant les grains de
gypse matriciel. Ce second mécanisme est associé à des contrastes de perméabilité
qui, sous fortes pressions hydrostatiques, se traduisent par des gradients de pression
locaux importants générant des sollicitations à la roche partiellement dissoute ou la
matrice résiduelle. Ces effets ne sont pas couverts par nos mesures et expériences
réalisées à pression atmosphérique constante.

Les modélisations hydrogéochimiques réalisées ouvrent aussi de nombreuses pers-
pectives. Elles pourraient être complétées en étudiant l’influence d’une calcite magné-
sienne sur la dissolution du gypse en fonction de la stœchiométrie calcium/magnésium
de celle-ci. Dans le Bassin parisien, la présence de gypse dans des intercalaires marno-
carbonatés et les interactions entre les différents aquifères nécessiteraient des inves-
tigations hydrogéochimiques complémentaires en identifiant l’évolution d’une eau
provenant d’un milieu poreux carbonaté et son mélange avec une eau minérali-
sée par contact avec du gypse, afin de mieux interpréter une évolution spatiale et
temporelle des analyses d’eaux. Il serait alors nécessaire d’interpréter ces données
d’analyses à partir d’une modélisation couplant réactions géochimiques et processus
hydrodynamiques de transport.

L’étude paramétrique réalisée pour évaluer l’influence d’eaux très calciques car-
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bonatées sur la composition finale à l’équilibre avec le gypse a montré que sous
certaines conditions, la dissolution du gypse s’accompagnait d’une précipitation de
calcite qui a été rapprochée des observations de calcite à faciès saccharoïde rapportées
par Charmoille et Kreziak (2019) [23]. De même la transformation dolomite-calcique
s’accompagne elle aussi d’une précipitation de calcite associée à la dissolution du
gypse. Il conviendrait d’approfondir l’étude des conditions conduisant à une préci-
pitation de calcite associée à la dissolution du gypse. Pour mieux contraindre ces
conditions, une analyse isotopique de ces calcites particulières permettrait de mieux
définir leur âge de précipitation qui pourrait être lié aux périodes périglaciaires aux-
quelles sont attribuées une dissolution très intense des formations gypseuses. Les
eaux d’infiltration et du proche sol étaient alors très froides, ce qui leur conféraient
un fort pouvoir de solubilisation du CO2, et donc de la calcite, et avec de fortes
concentrations en calcium lors de leur mise en contact avec du gypse.

Il a été établi l’intérêt de prendre en compte les concentrations de plusieurs ions
des analyses chimiques pour établir une évaluation précise de l’indice de saturation
d’une eau en contact du gypse. Dans cette étude, il a surtout été utilisé les sulfates,
le calcium et le magnésium ainsi que la conductivité électrique. Il a été relevé des
concentrations importantes en strontium pouvant même correspondre à des condi-
tions de saturation vis-à-vis de la strontianite. Cet élément est souvent cité comme
un indicateur de dissolution en raison de l’existence de substitution avec le calcium
dans les minéraux carbonatés et le gypse. Il serait intéressant dans un premier temps
de revisiter les travaux portant sur le strontium et les évaporites, y compris ceux in-
cluant l’analyse des isotopes du strontium pour établir l’origine des saumures ayant
généré les dépôts de gypse de l’Eocène dans le Bassin parisien. Dans un second
temps, il serait effectué des analyses chimiques et isotopiques du 87−Sr des eaux,
du gypse et des minéraux carbonatés afin d’évaluer la fiabilité d’un traçage de la
dissolution à partir des concentrations en strontium de la composition chimique des
eaux.
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  

             

  

                 

                 

 

            

             

                

                 

                     

                   

                    

                      

                   

                     

                   

                

                       

                  

                 

                         

    

                   

                     

                        

             



                 

                

                

     

                 

                 

                   

                

                  

                  

                  
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