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Résumé

Le site HDR de Soultz-sous-Foréts se présente sous la forme d'un doublet
géothermique (un puits d’injection et un puits de production), hydraulique-
ment connectés par un réseau de fractures situé a plus de 3500 m de profondeur.
La température en fond de puits a été mesurée a 162 °C environ a 3800 m de
profondeur. Les objectifs d’un tel projet sont de récupérer la chaleur contenue
dans le massif rocheux fracturé en établissant une circulation forcée de fluide
entre les puits. Au passage dans le réseau de fractures, le fluide est réchauffé,
et cette énergie calorifique est récupérée en surface pour étre transformée, a
'aide d’une turbine, en électricité.

Afin d’augmenter la perméabilité du réservoir et d’améliorer la connexion
entre les puits, des essais de fracturation hydraulique ont été menés sur chacun
des forages. Ces injections de fluide & forte pression (plusieurs dizaine de MPa),
induisent une activité sismique de faible magnitude (inférieure & 4), appelée
“microsismicité”. Dans cette étude, l'utilisation des micro-événements permet
de développer deux thématiques distinctes:

- Le développement d’une méthode permettant d’inverser les données mi-
crosismiques en terme de perméabilité équivalente de la zone stimulée. Durant
U'injection de fluide, la surpression engendrée dans le milieu se propage dans
I’espace a une certaine vitesse. La célérité de cette onde est quantifiée en in-
terprétant la répartition dans le temps et dans l’espace des micro-événements.
En appliquant les lois de la poroélasticité, une perméabilité du milieu poreux
équivalent au volume de roche fracturé est estimée. De cette estimation selon
la direction de ’espace, un tenseur de perméabilité est défini. Cette méthode
a été appliquée sur deux autres sites géothermiques, Fenton Hill aux USA et
Ogachi au Japon.

- La construction d’un modele 3D capable de simuler les écoulements de
fluide dans le massif ainsi que de quantifier les échanges de chaleur associés.
Ce modele integre un maximum d’information de différentes natures, observée
et mesurée dans les puits: débit et pression, pendage et azimuts des frac-
tures, températures ... Une fois le modele hydraulique obtenu, le champ de
vitesses de Darcy associé est utilisé pour la simulation numérique du refroi-




dissement du volume de roche initialement chaud (échangeur géothermique),
parametre conditionnant la durée de “vie” de I’échangeur géothermique. Une
estimation des courbes de refroidissement du futur échangeur prévu a 5000 m
est également proposée. Ces parameétres techniques sont importants pour la
détermination de la rentabilité économique d’un tel projet.




Abstract

The Hot Dry Rock (HDR) site at Soultz-sous-Forets is constituted by a geo-
thermal doublet (one injection well and one production well) which are hydrau-
lically connected by a fracture network approximatively situated at a depth of
3500 m. The bottom hole temperature has been measured at 162 °C at a
depth of 3800 m. This project aims to recover the heat contained in the fractu-
red reservoir by circulating fluid between wells. When percolating through the
fracture network, the cool fluid injected from the surface is warmed in contact
with the rocks. Then, it is pumped at the surface where its carried heat is
transformed into electricity.

In order to increase the permeability of the reservoir and to improve the
connectivity between the wells, hydrofracturing experiments were conducted
on two wells. The injections are performed at high pressure (several tenth
of MPa). They induced low magnitude seismic events (lower than 4) called
microseismicity. The induced microseismicity is used for solving two types of
problems:

- Firstly: to estimate an equivalent permeability tensor of the stimula-
ted area. During the fluid injection, the pore pressure perturbation propagates
through the granitic fractured reservoir. Using the spatio-temporal distribu-
tion of the micro-earthquakes, the velocity of the pore pressure perturbation
can be quantified. The poroelasticity theory can be used to obtain a relation-
ship between the hydraulic diffusivity and the effective permeability of the
equivalent porous medium. Studying the variation in the 3D space of such es-
timates, a permeability tensor is calculated. This method is also applied on two
other sets of data collected from the Fenton Hill (USA) and Ogachi (Japan)
geothermal sites.

- Secondly: to build a 3D model of the geothermal doublet at the Soultz-
sous-Forets area. This model will try to integrate hydraulic, geologic and ther-
mal data which were observed and measured in situ. Once a consistent hy-
draulic model is built, the associated Darcy velocity field is used to simulate
the cooling of the granitic reservoir versus time using a streamline approach.
Such a calculation can provide an estimate of the “life time” of the geothermal




exchanger. A similar approach has been used to estimated the cooling time
of the future geothermal exchanger situated at 5000m depth. These techni-
cal parameters are important to determine the economical viability of such a
project.
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Introduction générale

La dissipation de la chaleur interne du globe se caractérise par un gradient
géothermique dont la valeur moyenne est de 1 °C pour 30 metres. Ce gradient,
dépend de la conductivité thermique du sol ainsi que du flux géothermique a
la base de la formation étudiée. Il peut étre plus élevé dans certaines régions,
comme une zone volcanique, autour d’une intrusion granitique récente ou bien
encore le long de structures d’effondrement en extension (graben). L’anomalie
géothermique de Soultz-sous-Foréts (graben du Rhin) présente un gradient
trois fois plus élevé que la valeur normale de la croiite terrestre. Cette région a
été retenue parmi deux autres (Rosemanowes-Cornwall en Angleterre et Urach
en Allemagne) comme site de développement européen d’un prototype d’une
centrale géothermique Roches-Chaudes-Séches. '

La gédthermie a Soultz-sous-Foréts

Le concept de Roches-Chaudes-Séeches est fondé sur l'exploitation de la
chaleur, par circulation forcée de fluide, contenue dans le sol. L’énergie calori-
fique détenue par la matiere solide est transférée dans le fluide sous la forme
liquide (géothermie basse enthalpie) ou bien sous la forme vapeur (géothermie
haute enthalpie). L’énergie thermique contenue dans le fluide produit pourra
étre ensuite convertie en énergie électrique par un systéme de turbine. Une
fois refroidi, le fluide est directement réinjecté dans le sous sol. Pour établir
une circulation dans le granite, un réseau de plusieurs forages hydrauliquement
connectés est mis en place. Le site de Soultz se présente actuellement sous la
forme d’un doublet, un forage de production (GPK2) situé & une profondeur
de 5000 m, et un second forage d’injection (GPK1) localisé & une profondeur
de 3600 m environ. Le site est encore & 1’état de prototype, aucune énergie
électrique n’est encore réellement produite par Soultz.

La création du réservoir géothermique (volume de roche + fluide participant
aux échanges de chaleur) est réalisée par des essais de fracturation hydraulique
dans les forages. Un fluide est injecté, a tres forte pression, de maniere & casser
le volume de roche situé au voisinage du puits, réactiver d’anciennes frac-
tures colmatées ou bien encore créer de nouvelles connexions. Cette technique
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est couramment employée dans les industries pétrolieres et gazieres pour aug-
menter la perméabilité, et donc le rendement des réservoirs. L’élaboration de
I’échangeur géothermique comporte deux risques majeurs. Soit la connexion
entre les puits est trop performante, et le fluide circulant du forage d’injection
vers celui de production n’aura pas le temps d’échanger suffisamment de ca-
lories avec la matiere rocheuse, du fait de sa vitesse trop importante, soit la
connexion entre les puits est mal établie et le débit de production restera trop
faible pour fournir un bilan économique rentable du site d’exploitation.

Un essai de circulation a été conduit a Soultz durant 1’été 1997 de maniére
a tester le comportement du site sur une période de temps de quatre mois. Les
résultats de cette expérience sont encourageants pour la suite des opérations.

Microsismicité induite
Durant les essais de fracturation hydraulique, réalisés pour la création de
I’échangeur géothermique, des mécanismes de ruptures en cisaillement sont

‘créés par augmentation de la pression interstitielle dans les fractures. Ces

mouvements du sous sols induisent des oscillations des particules de la roche
détectées par un dispositif de géophones installé en surface ainsi que dans plu-
sieurs puits (anciens forages pétroliers), moins profonds que GPK1 et GPK2,
situés a proximité du doublet. Grace & ces géophones, la source des séismes de
faibles magnitudes (inférieur & 4) est relocalisée dans I’espace. Ces ensembles
de points constituent un nuage d’événements microsismiques induits par 1’in-
jection de fluide dans le réservoir.

Les mécanismes impliqués dans les essais de fracturation hydrauliques sont
de différentes natures: mécanique durant la phase de rupture engendrée par
I'injection de fluide, sismique lors de 1’émission des vibrations des particules de
la roche saturée en fluide et hydraulique lors de l'injection du fluide circulant
dans un milieu fracturé.

Objectifs de la these

Cette étude se décompose en trois parties.

La premiere constitue un rappel et une description de la physique im-
pliquée & la fois dans les essais de fracturation hydraulique sur des forages
géothermiques, ainsi que pendant les essais de circulation de fluide effectués
dans un doublet géothermique. Des rappels sur la mécanique des fluides, des so-
lides, ainsi que la poroélasticité sont décrits et intégrés dans les problématiques
rencontrées.

La seconde partie est consacrée a la caractérisation de la perméabilité des
roches & ’aide de la microsismicité induite. Les lois de la poroélasticité ainsi
que la théorie de Biot, sont mises & contribution pour essayer de mieux com-
prendre les mécanismes de diffusion de la pression interstitielle dans la roche
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fracturée pendant les essais d’injection de fluide. Cette étude conduit a la
description d’une méthode d’inversion des données microsismiques en termes
de perméabilité tensorielle équivalente du réservoir stimulé. L’application de
cette méthode sur les données fournies par le site géothermique de Soultz-sous-
Foréts présente des résultats satisfaisants avec les estimations de perméabilité
réalisées antérieurement par d’autres procédés (essai de pompage). De nou-
velles données de microsismicité induite par fracturation hydraulique collectées
sur deux autres sites géthermiques, celui de Fenton Hill (USA) et ainsi que ce-
lui de Ogachi (Japon) présentent également des résultats cohérents avec les
estimations de perméabilité.

La troisieme et derniére partie de cette these décrit la simulation numérique
du site géothermique de Soultz-sous-Foréts. Une approche Milieu Poreux E-
quivalent est utilisée pour caractériser la perméabilité de la roche. La micro-
sismicité induite par injection de fluide est de nouveau mise & contribution
pour dimensionner 1’étendue du réservoir considéré comme hydrauliquement
actif. Les observations sur P’état de fracturation de la roche réalisées dans
les forages sont utilisées aussi comme indicateur des connexions hydrauliques
établies entre le doublet. L’objectif des simulations réalisées dans cette étude
est d’obtenir un modele hydraulique décrivant le mieux possible les observa-
tions et mesures établies pendant I’essai de circulation réalisé & Soultz en 1997.
Une fois obtenu, ce modéle permettra de construire un second modeéle simu-
lant le comportement thermique transitoire de la roche fracturée. En effet la
réinjection de fluide & 40-60 °C dans le granite initialement chaud (200 °C a
5000 m) entraine un refroidissement du granite au niveau des zones de cir-
culation de fluide. La température du fluide produit doit rester supérieure a
un seuil définissant la limite de rentabilité du site géothermique. Les résultats
des simulations proposent différents scénarii pour estimer la “durée de vie” du
projet géothermique de Soultz-sous-Foréts.
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Partie 1

Les essais de fracturation
hydraulique







Introduction

Cette premieére partie est consacrée a la présentation d’une description des
phénomenes hydrauliques, mécaniques et sismiques mis en jeux lors d’un essai
de fracturation hydraulique réalisé dans un milieu granitique. Les essais d’in-
jection hydraulique dans un forage sont utilisés pour obtenir une amélioration
de la rentabilité d’un reservoir retenu pour exploitation en augmentant sa
perméabilité. Cette technologie posséde plusieurs domaines d’application: Ia
stimulation des réservoirs pétroliers, gazeux ou bien géothermique. Un fluide
est injecté & trés forte pression (plusieurs dizaines de MPa) dans un forage &
profondeurs variables (d’une centaine de meétres jusqu’a plusieurs milliers) et
“craque” le milieu, réactive d’anciennes fractures ou bien en crée de nouvelles.
Les ruptures en cisaillement développées dans la roche produisent une émission
accoustique de faible magnitude, “les microséismes”, qui serviront dans cette
these de parametre principal d’étude de caractérisation du milieu granitique
stimulé.

Il existe trois comportements physiques différents qui interagissent entre
eux durant la fracturation hydraulique: la circulation de fluide en milieu cris-
tallin fracturé, la mécanique de rupture en cisaillement provoquée par cette
circulation de fluide modifiant la pression interstitielle et donc 1’état de cont-
rainte de la roche, enfin la microsismicité induite par cette rupture qui fait appel
aux phénomenes de propagations d’ondes accoustiques en milieu hétérogene.
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Chapitre 1

Comportement hydraulique
d’un massif rocheux fracturé

| 1.1 La porosité

[ 1.1.1 Définition

La porosité totale est définie comme la proportion de vide contenu dans un

1 volume de matériau quelconque. Elle est sans dimension et varie donc de 0 &
1.

Volume des vides
Volume total

¢= (1.1)
| Elle caractérise ’hétérogénéité de la roche en définissant la quantité de vo-
‘ lume des vides par rapport aux volumes des grains du matériau. Cette grandeur
I est directement dépendante de 1’échelle d’observation & laquelle on se place.
L’échelle microscopique correspond & la dimension des grains solides observés
(échelle de la lame mince), ’échelle macroscopique & la dimension d'une carotte
et I’échelle mégascopique a la taille du massif géologique. Il est courant d’uti-
liser la notion de Volume Elémentaire Représentatif pour décrire chacune de
ces échelles [de Marsily, 1981]. Le VER définit la “fenétre” d’observation pour
laquelle on associe une valeur moyenne de porosité (ou d'une autre propriété).
Ces notions sont également utilisés pour les problémes de changement d’échelle
(upscaling) pour lesquels il est nécessaire de déterminer des paramétres moyens
a une échelle donnée & partir de mesures & une échelle inférieure.

1.1.2 Quelques valeurs

La porosité d’une roche cristalline est définie selon 'organisation géométrique
des minéraux. L’histoire géologique de la roche est & l’origine de cette com-
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position. Une roche volcanique issue directement d’une cristallisation a partir
d’un magma liquide présentera une porosité quasi nulle (inférieure & 1073),
alors qu’une roche sédimentaire dont P’origine est attribuée & des phénomenes
d’altération et de dégradation des roches ignées, puis de sédimentation en mi-
lieu marin, possédera une distribution trés hétérogene de porosité avec aussi
~ bien des zones de trés faibles valeurs (autour de 107%), mais aussi des zones &
porosité extrémement élevée (0.5) [Guéguen and Palciauskas, 1992].

11 existe différentes méthodes de mesure de porosité. Les principes employés
sont parfois trés simples comme pour la méthode d’imbibition. L’échantillon
est trempé un temps suffisamment long pour que le fluide occupe tout ’espace
poreux connecté vers I’extérieur. Les différences de masse et de volume entre les
temps avant et aprés imbibition conduisent directement & la détermination des
volumes des vides et du volume total, respectivement (cf. eq. 1.1). L'injection
de mercure a pression élevée permet également la mesure du volume de pores.
Des techniques plus sophistiquées sont employées dans le cas par exemple de
mesures optiques qui consiste 3 traiter chimiquement ’échantillon de fagon a
obtenir un fort contraste de couleur entre les zones poreuses et granuleuses.
L’échantillon est ensuite numérisé et traité informatiquement pour évaluer la
porosité de maniére déterministe. Le tableau (1.1) rassemble des ordres de
grandeurs de porosité de quelques milieux types. Les valeurs correspondant &
des modeles théoriques idéaux réalisés avec des géométries de grains variables
(spheres, cylindres ... ) en négligeant tout effet de compaction (déformation
des grains) sont également donnés.

Milieu Porosité totale ( % )
Granite non altéré 0.02 - 1.8

Calcaires 0.5-12.5

Craies 8-37

Gres 3.5 - 38

Sables 15 - 48

Argiles 44 - 53

Grains (sphéres)  39.9
Grains (cylindres) 42.9
Grains (disques)  45.3

Tableau 1.1: Quelques valeurs de porosité (de Marsily (1981) et Guéguen (1992)) .

1.1.3 Porosité de fissures

Jusqu’a présent, seuls les vides liés 4 la microstructure de la roche ont été
considérés. Mais l'historique de la tectonique en place peut participer a la
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construction d’espace vide constituant des zones fracturées de la roche. Cette
porosité de fracture s’observe, elle aussi, a toutes les échelles: microfractures,
fractures, failles ... Certains réseaux de fractures, sujets & des circulations de
fluides, présentent des zones de colmatage provenant de dépé6ts de minéraux
(calcite, chlorite, hématite . .. ), qui modifient les volumes internes des fissures
ainsi que leur propriétés hydrauliques [Sausse et al., 1998].

1.1.4 Porosité surfacique

La porosité des pores est qualifiée de “porosité totale” ou “porosité intersti-
tielle”. Elle se différencie de la porosité de fissures précédemment introduite.
Il existe aussi une porosité de surface:

_ Surface des vides

¢s =

Surface totale

Sa définition est équivalente & celle dans (1.1) ramenée & un élément sur-
facique. Elle joue un réle déterminant lors des phénomenes d’adsorption des
fluides contenus dans les pores sur les parois des grains.

1.1.5 Porosité cinématique

La notion de connexion est primordiale dans la détermination des propriétés
hydrauliques d’une roche fracturée. C’est la différenciation de la porosité avec
la perméabilité. Certaines roches de méme porosité pourront présenter des com-
portements hydrauliques de circulation radicalement différents. C’est pourquoi
la notion de “porosité cinématique”’ est définie par:

Volume d’eau 1ié a la circulation

¢ =

Volume total

Elle est forcément inférieure (ou égale pour des cas particuliers) & la po-
rosité totale, du fait que certaines parties poreuses peuvent s’isoler du réseau
de circulation de fluide. Ce phénomeéne est d’autant plus marqué pour les mi-
lieux fracturés ol la porosité cinématique peut atteindre un & deux ordres de
grandeur inférieurs a la porosité totale.

1.2 Equations générales d’écoulement

1.2.1 Cinématique d’un écoulement

Afin de mieux comprendre les lois d’écoulement décrites dans les paragraphes
suivants, il parait utile de procéder a quelques rappels des notions de bases de
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cinématique. Nous présenterons tout d’abord un rappel des notations mathé-
matiques utilisées:
si z= f(z1...2,), alors la différentielle dz s’écrit:
of

f
—_— . +"'+_'d .

Considérons le mouvement d’une particule de fluide matérialisée par un point
M évoluant & une vitesse V (fig.1.1). En définissant les composantes de sa
. vitesse V' dans un repére eulérien (fixe dans le temps et ’espace) par:

‘7 = [u(x’ y) z’ t) ? v(xi y’ z’ t) ) w(x’ y’ 27 t)]T

z
M *{'
V(x,y,Z,t)
Y

X

Figure 1.1: Représentation eulérienne des vitesses d’un point.

son accélération T’ s’écrit alors (cf.1.2):

. dV 8V
I'=s — prialy + (V.grad).V
soit encore;
T = 88‘: + grad(———) —V ARotV

en utilisant 'opérateur,

~ ow Ov, O0u Ow, Ov Ou,p
RotV = [(B—y - b_z)’ (5; - %)» (590‘ - 8_y)]

-
Physiquement, RotV traduit la capacité d’une particule de fluide a tourner
sur elle méme lors de 1’écoulement, ainsi un vecteur “tourbillon” ou encore
“vortex” (1 sera défini par:

—

Q= %Rotv

et on parlera d’écoulement irrotationnel pour un €2 nul.
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1.2.2 Equations de continuité

Cette loi fondamentale de la mécanique des fluides vise & traduire en équation
mathématique le principe de conservation de la matiére:
“la masse d’un systéme matériel reste constante au cours du temps’
Ainsi, si 'on effectue le bilan de masse sur un volume élémentaire dv =
dz dy dz traversé par un flux de matiere de vitesse V(m,y,z,t), et de masse
volumique p(z,y, z,t) (par rapport & un repére eulérien (fig.1.2)), il vient

p(x,y,z,t) dx

. dz
—

z V>(x,y,z,t) dy
Y x

Figure 1.2: Bilan de masse sur un volume élémentaire.

selon x,
la masse entrante est égale &:

(pVpdt)dydz
la masse sortante est égale a:

(pVpdt + i(%:l—‘/w—) dzdt)dydz

Entre t et t +dt:

(oY, |
masse sortante - masse entrante = (o V) drdydzdt

Oz
Au total, sur les trois axes:
9(pVz) 9(pVy) (V%) _ 6o
5 drdydzdt + —ag—dmdydzdt + P dedydzdt = atdmdydzdt
Soit,

O(pVy)  O(pV, a(pV,) O
(pVe) L 8(pVy)  0(pV2) | Bp

Or Oy 0z ot
Ainsi, en absence de terme “source”, I’équation de continuité s’écrit:

=0.

div(p V) + %’t’- =0 . (1.3)

Dans le cas ou le fluide est incompressible, la masse volumique est invariable
par rapport au temps et donc I’équation de continuité (1.3) se raméne &:

div(V) =0
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1.2.3 Ecoulement dérivant d’un potentiel

Deux hypotheses sont émises pour résoudre ce type d’écoulement.

Ecoulement irrotationnel
Par définition on dit que ’écoulement est irrotationnel si le vecteur tourbillon
§2 est nul en tout point.

1 -

§=§R0tV=O,

ceci implique que,
Oy Oz’ ‘0z 9z’ ‘0z Oy
La vitesse peut alors s’écrire sous la forme:
y ' Oz
On dit alors que la vitesse dérive d’un potentiel @, selon 1’expression:
V =grad® (1.4)
Il s’ensuit qu’'un écoulement irrotationnel dérive d’un champ potentiel en tout

point du domaine étudié.

Si de plus, le fluide est incompressible

on a,
div(V) =0 (1.5)

Les équations (1.4) et (1.5) conduisent & ’équation de Laplace:
AD =0 (1.6)

Dans la troisieme et derniére partie de cette these, ce type de probleme sera
abordé dans le cas d’un milieu granitique fracturé et d’'un champ de vitesse
dérivant d’un potentiel de charge. '

1.2.4 Quelques définitions
La trajectoire

La trajectoire permet de déterminer dans le temps ¢ et l’espace la position
d’une particule de fluide, c’est & dire de déterminer pour tout ¢, la position
dans ’espace de la particule:

z=x(t),y =y(t), 2= 2(i)
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Surface équipotentielle

Les surfaces équipotentielles sont utilisée uniquement dans le cas ou la vitesse
dérive d’un potentiel (cas d’un champ de vitesse & tourbillon nul). Tel que
son nom l'indique, elle représente les surfaces de l'espace (lignes du plan en
deux dimensions) ol le potentiel est constant. Le vecteur vitesse d’un point
appartenant & une équipotentielle est perpendiculaire & cette surface.

Lignes de courant

Les lignes de courant sont perpendiculaires aux surfaces équipotentielles et
tangentes aux vecteurs vitesses. En régime permanent, une ligne de courant
décrit la trajectoire d’une particule au cours de son mouvement. Un exemple
en deux dimensions de lignes de courant couplées avec des équipotentielles est
schématisé sur la figure (1.3).

ligne de courant  .....cocc.......
équipotentielles s

Figure 1.3: Ezemple de lignes de courants et d’équipotentielles.

Ecoulement uniforme

En régime permanent(stationnaire), le champs de vitesse d’un écoulement uni-
forme est indépendant de I’espace et du temps.

U=1U, V="7p, W=1U
En régime non permanent (transitoire), il dépend du temps.

u=u(t),v=ut), w=wt)
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Ecoulement plan

Le champ de vitesses est dit planaire s’il ne dépend plus que de deux variables
spatiales par exemple,

V= V(z,y,t)

Ecoulement irrotationnel

Un champ de vitesse est dit irrotationnel si les particules de fluides ne “pivo-
tent” pas sur elle-méme,

RotV =0

1.2.5 Equation de Navier-Stokes

Le principe fondamentale de la mécanique établit que 1'accélération d’un objet
multipliée par sa masse est égale & la somme des forces qui lui sont appliquées.
11 s’énonce aussi en explicitant la conservation de la quantité de mouvement:

“La dérivée par rapport au temps du torseur de la quantité de mouvement est
égale au torseur des forces extérieures.”

Soit sur un domaine D de volume V et de surface S,

[l e ] o )

avec F' les forces de volumes et T les forces surfaciques. De plus, on montre
que 1’équation de continuité (1.3) conduit & la 81mphﬁcat10n suivante:

&[] =[] 5

Un rappel de mécanique sera abordé dans le prochain chapitre. Il sera établi
que les forces surfaciques sont définies par:

It ] 5

avec 0 le tenseur des contraintes, et 7 la normale & la surface. La formule
d’Ostrogradski permet d’intégrer sur le volume:

[[ s [[[ an@a

D’otl la formulation de I’équation générale d’écoulement de Navier-Stokes:

% — oF + div(5) (1.7)
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Dans le cas général le tenseur des contraintes se décompose en différents
termes:

2
05 = '—péij + 2/Ld” + (f — g ,U) dZ’U(‘/Z) 6@'

avec d;; le symbole de Kronecker, p la pression hydraulique, p la viscosité
moléculaire dynamique, £ la viscosité moléculaire de volume (trés difficile &
déterminer, choisie nulle par défaut) et:

1,8V, 8V,

dij n 5(81,'_7 + 8(1/’,)

Dans le cas d’un fluide incompressible, on a

av; v,
Uij =P 6ij + 'u’(ailtj + 8IE1)
donc,
. 8oy _ 8p , 8 8V, 8V
d’l’U(O’) N aa:j - 8:51 + a (9:1:j (633] + 8:13,,) :
A% 8 ,av;

— —

(=0incompressible)

et ’équation de Navier-Stokes devient

(Z—‘;zpﬁ—gr—&dp+uA17 (1.8)

avec AV le laplacien du vecteur V.

1.2.6 Relation de Bernoulli

La relation de Bernoulli permet d’introduire la notion de “charge” hydrau-
lique. Pour cela, plusieurs hypothéses sont émises avant d’utiliser I'équation de
Navier-Stokes.

8

e Ecoulement en régime permanent: 7:() =0

e les forces extérieures F' = gr?sz dérivent d’un potentiel, & savoir le
champ de gravité U = — gz

e Le fluide est incompressible
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o Le fluide est parfait u =0

En redéfinissant I'accélération d’une particule de la fagon suivante:

o AV o o oo
I'= - = T (V.grad).V
ov . . VB Lo o
= a—‘; + grad(—-é—) + (rotV AV)
alors I’équation (1.8) s’écrit:
V - V2 - = — — — -
Por + pgmd(——z—) +p(rotV AV)—pF +gradp— pAV =0

En introduisant les hypotheéses ci-dessus:

2

—_ V - = — -
grad [p7 +p+ pgz] + p(rotVAV) =0

en intégrant cette relation le long d’une ligne de courant L :

2
/gmd [pV? +p + pgz} Al + p(rotV AV).dl = 0.d
L

or, (rotV A V)df = 0 car V est colinéaire & dl le long d’une ligne de courant
(fig.1.4). Ainsi:

2
p——2—+p+pgz=cste (1.9)

représente 1’équation de Bernouilli dans les conditions exposées précédemment.
Elle permet d’introduire la notion de charge.

1.2.7 Charge hydraulique

La charge hydraulique est définie par les hydrauliciens comme étant:

2
H=L 4 2 (1.10)
29 pg
Elle correspond & I’équation (1.9) divisée par le terme pg et s’exprime en
metres. En hydrostatique, le fluide est considéré comme immobile. Ainsi la
vitesse est nulle. Il existe aussi d’autres situations ou la vitesse de circula-
tion des fluides est trés lente. C’est le cas dans les milieux géologiques (sites
géothermiques ) ol la vitesse des circulations en milieux confinés peut atteindre




CHAPITRE 1. COMPORTEMENT HYDRAULIQUE D’UN MASSIF ROCHEUX FRACTURE 19

Vitesse

‘\' ‘ 1<
~/Y -~  €lément
normale 1 ;/ dl=d’intégration
' Ligne
e de
courant

Figure 1.4: Intégration le long d’une ligne de courant.

des valeurs trés faibles (quelques metres par an). Le terme (au carré) des vi-
tesses de (1.10) est alors considéré comme négligeable et la charge s’écrit:

h=L142 (1.11)
Y

La charge hydraulique est constante le long d’une ligne de courant {cf. 1.9) lors
d’un écoulement en régime permanent d’un fluide incompressible.
En écrivant un bilan énergétique de la fagon suivante:

JIf s = [I] oo [[f s 1], 250

= Ep + ET + EC
ol,
E, = Energie potentielle
Er = Travail des forces de pression
E. = Energie cinétique

La charge hydraulique peut s’interpréter physiquement comme la hauteur é-
quivalente d’une colonne d’eau corrigée des effets de pression et des effets de
vitesses.

1.3 Ecoulement dans une fracture

1.3.1 Loi cubique

La fracture est considérée comme un plan horizontal d’épaisseur e. L’écoule-
ment, supposé en régime permanent et unidirectionnel, par exemple selon z
(fig.1.5), il s’ensuit que,

ou ou ou

' Oz " By ot 0

v=0,w=0
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les composantes de la vitesse se réduisent alors a:

V = [u(2),0,0]T

1 meétre

o
N

Figure 1.5: Géométrie d’une fracture ¢ “loi cubique”.

L’équation de Navier-Stokes (1.8) se résume au systéme suivant:

o _ 0%
dr “322
Op

hat

Oy

op

3 Pg

(1.12)

Considérant des fractures de petites épaisseurs (maximum 1 mm), Ueffet de la
pesanteur de 1’équation (1.12) sera négligé. La vitesse est nulle sur les parois
(pour z=0 et z=e), ainsi I'intégration du systéme précédent conduit 4 un profil
de vitesse parabolique (fig.1.6):

1 .
u(z) = P (#* — ez) gradp.&

Si I'on calcule maintenant le débit ¢ s’écoulant au travers de cette fracture
(d’épaisseur unitaire):

q = /u(l meétre) dz
0
el p
= — ' 1.13
1 Mlgm p| (1.13)

Cette relation appelée “la loi cubique” exprime le débit s’écoulant dans une
fracture théoriquement plane en fonction du cube de ’épaisseur.
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7

Az

Figure 1.6: Profil parabolique dans une fracture plane.

1.3.2 Effet de la rugosité

De nombreux travaux ont été réalisés afin de comparer cette approche théorique
et les observations en laboratoire ou par modélisation. Lomize [Lomize, 1951]
est le premier & mettre en évidence une dépendance directe de cette loi avec la
rugosité des épontes de la fracture. Il introduit un facteur correctif f dans la
loi cubique:

f caractérise la rugosité des épontes. f = 1 pour une surface parfaitement plane
et f > 1 pour des épontes rugueuses. En travaillant avec des épontes de verres
il détermine une limite de la loi cubique pour f < 1.02. Louis [Louis, 1967]
poursuivra ces travaux en utilisant du béton armé et proposera une nouvelle
définition du facteur f pour les cas ou la rugosité induit un facteur f supérieur
a la limite déterminée par Lomize. Witherspoon [Witherspoon et al., 1980] a
travaillé sur des milieux rocheux (granite, basalte, marbre). Ses données confir-
ment la validité de la loi cubique pour les granites, les basaltes mais pas sur
les marbres pour de petites ouvertures (inférieures & 10 um).

Les effets de rugosité dans une fracture peuvent conduire le fluide & suivre
des chemins préférentiels dans une fracture. Tsang [Tsang and Tsang, 1987,
ainsi que Brown [Brown, 1987] ont mis en évidence ce phénoméne de chenali-
sation a l'aide d’'un modele géométrique représentant le volume interne de la
fracture par un assemblage de cubes & lintérieur desquelles 1’écoulement est
considéré comme respectant la loi cubique. I’épaisseur de la fracture est donc
autorisée a varier le long de son extension. Ainsi, par résolution numérique
(différences finies), un champ de vitesse est reconstruit et permet de visualiser
les circulations de fluides & l'intérieur des épontes et de mettre en évidence des
chemins préférentiels directement en relation avec la forme des épontes. Glover
[Glover et al., 1998b, Glover et al., 1998a] a reproduit et analysé des profils de
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rugosité de fractures réelles. Il a testé ses calculs de transmissivité avec ceux
mesurés sur échantillon.

1.3.3 Ecoulement de Poiseuille

Pour un écoulement dans une conduite circulaire de rayon R (en régime per-
manent et avec un tube horizontal), le systéme a résoudre s’écrit alors en

coordonnées cylindriques:
o _ 10 ( ou
oz  "ror \  or

La vitesse est nulle sur les parois (v = 0 pour r = R) et colinéaire & 'axe de
symétrie au centre de la tubulure (Qu/dr = 0 pour r = 0). En intégrant le
systéme précédent avec ces conditions limites la vitesse devient:

1 -
u=—(r? — R?) gradp.Z
4p

ce qui conduit au débit dans la conduite de type écoulement de Poiseuille:
R ot
qg= / u(r) 2nrdr = —gradp (1.14)
0 8 p

1.3.4 Nombre de Reynolds

En utilisant ’équation (1.8) sous la forme adimensionnée, qui définit les écou-
lements dans le cas de fluide incompressible soumis seulement au champ de la
pesanteur, deux “dimensions caractéristiques” sont introduites:

e la longueur caractéristique: d
e la vitesse caractéristique: Up

Ces grandeurs d’adimensionnement sont utilisées afin de déterminer la pré-
pondérance de certains termes dans I’équation de Navier-Stokes qui peut de-
venir parfois trés complexe. Ainsi, certaines parties de 1’équation pourront
étre négligées et simplifier la résolution du probléme. Les grandeurs d’adimen-
sionnement sont choisies de facon & obtenir une normalisation des grandeurs
caractéristiques, c’est & dire obtenir une vitesse, un temps et une longueur
unitaires. Par exemple, en considérant la résolution de (1.8), selon une seule
dimension (’axe x), les nouvelles grandeurs adimensionnées s’écrivent;:

Upt
’ta=_9__eta p

d p =pU02
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L’équation de (1.8) s’écrit alors:
op® ou® 1
= — Ayt
Oz ote + Re "
Re étant le nombre de Reynolds défini par,
7

Physiquement, le nombre de Reynolds représente le rapport entre les forces
d’inertie et les forces de viscosité. C’est un nombre sans dimension.

Re

(1.15)

Forces d’inertie
Re =

Forces de viscosité

Ainsi pour des petits nombres de Reynolds les forces de viscosité sont impor-
tantes et I’écoulement sera de type laminaire alors que pour de grands nombres
de Reynolds on parlera d’écoulements turbulents. La limite entre le “petit” et
le “grand “ nombre de Reynolds est établie aux alentours de 2300 & 2800.

1.4 Loi de Darcy

1.4.1 L’expérience de Darcy

Cette loi empirique déterminée par Darcy en 1856 [Darcy, 1856] indique que
le débit s’écoulant & travers une surface poreuse est proportionnel au gradient
de charge imposé. Pour cela, il procéda & la célébre expérience schématisée sur
la figure (1.7), pour parvenir 4 la relation suivante:

Ah

Q= KA— (1.16)

ot A représente 'aire de la surface du milieu poreux traversée par le débit
Q, Ah/L = (hy — h;)/L est le gradient de charge et K est défini comme le
facteur de proportionnalité la perméabilité exprimée en ms~!. La loi généralisée
de Darcy tenant compte & la fois de la pesanteur et de l'effet de la viscosité
s’écrit:

= Z —
V= —p—Z——gradh (1.17)

avec k défini comme le tenseur de “perméabilité intrinséque” exprimé en m?2. 11
existe d’autres unités pour exprimer la perméabilité. Le Darcy qui représente
la perméabilité pour un débit de 1 ¢m.s™!, un gradient de pression de 1 at-
mospheére par cm et une viscosité dynamique de 1072 poises. 1 Darcy = 0.987
10712 m?2, Ou encore la Darce = 10712 m2. Les valeurs courantes de perméabilité
de réservoirs exploités se situent entre un et plusieurs milliers de millidarcy.
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Figure 1.7: Ezpérience de Darcy.

1.4.2 Domaine de validité

Le domaine de validité de la loi de Darcy est contrdlé par le nombre de Reynolds
mais aussi, en ce qui concerne les milieux fracturés, la rugosité des parois des
fissures. Louis [Louis, 1974] a défini cinq types d’écoulement liés au nombre de
Reynolds. 11 a redéfini pour chaque écoulement une nouvelle conductivité hy-
draulique (perméabilité de fracture) dépendante de la rugosité. Dans le cas de
vitesses élevées, un terme de “perméabilité turbulente” K, est ajouté, différent
selon les conditions d’application [Barrere, 1990, Whitaker, 1996] :

2

<t

gr_&d h=-—=+

1l

=il <u

2
t

Quelques valeurs de perméabilité

La perméabilité des sols s’étend sur une trés grande échelle de valeurs. Un
gravier pourra présenter des valeurs trés fortes (supérieure & 1071° m?), alors
que pour des roches saines (non fracturées) les valeurs peuvent atteindre 10~22
m?. Le tableau (1.2) rassemble tout une gamme de perméabilité avec leur milieu
correspondant.

1.5 Perméabilité en milieu fracturé

Il existe différentes méthodes pour modéliser la circulation dans des milieux
fracturés. Certaines recherches seront axées sur une approche déterministe:
évaluer la fracturation de fagon précise puis appliquer un modéle de circulation
dans chaque fracture du réseau. D’autres seront orientées par une approche
de calcul d’homogénéisation: donner une valeur moyenne équivalente & un
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Milieu Perméabilité (m?)
Graviers 10710

Sables sans argiles 10710 4 10713
Sables fins 10713 3 10717
Argiles 10717 3 1072
Gres 10712 3 10716
Calcaires 10714 31072
Granites 10715 3 1072
Shale 10718 3 10-%

Tableau 1.2: Quelques valeurs de perméabilité (d’aprés de Marsily (1981), Brace (1980)).

volume donné (VER). D’autres encore utiliseront des méthodes statistiques
(stochastiques) pour définir un réseau et ses propriétés effectives.

1.5.1 Conductivité hydraulique

La conductivité hydraulique représente la perméabilité équivalente d’une frac-
ture. Elle traduit en fait une perméabilité orientée par le gradient de charge
établi a chaque extrémité de la fracture. Le calcul le plus fréquemment utilisé
pour définir une perméabilité équivalente & un réseau de fractures consiste a
appliquer la loi cubique (1.13) dans chaque fracture. En considérant que dans
un plan de surface S, traversé par n fractures paralleles (fig.1.8) d’épaisseur e,
le plan est traversé par un débit:

g e
q= ST2_/L gradp

avec ¢ = ne/b la porosité équivalente [de Marsily, 1981].
De la méme maniére Louis [Louis, 1974] introduit 'influence de la rugosité
ainsi que la perméabilité de matrice. On parle alors de “perméabilité duale”:

e

b = distance moyenne entre les fissures
Kf = conductivité hydraulique des fissures
Km = perméabilité de la matrice

La perméabilité K est orientée selon le gradient de pression & l'intérieur
de la fracture. Ky décrira, selon le type de rugosité et la vitesse d’écoulement,
la conductivité hydraulique correspondant aux différents régimes d’écoulement
envisageables (laminaires, turbulents ... ).
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épaisseur e

débit

Figure 1.8: Modéles a fractures paralléles et planes.

Perméabilité duale

Cette perméabilité duale (fracture + matrice) joue un réle essentiel dans les
- écoulements en régime transitoire. Sur de courtes périodes de temps, les écou-
lements sont principalement controlés par les fractures. Mais sur de longues
périodes d’observation, les circulations internes a la matrice rocheuse devien-
nent identifiables. Le contraste entre les perméabilités de fractures et de la
matrice rocheuses gouverne le profil des réponses en régime transitoire des
essais de production (pompage) réalisés sur un puits [Barenblatt et al., 1960,
Reiss, 1980, Bai and Roegiers, 1994, Bai, 1997].

1.5.2 Modeéle de chenaux

La difficulté de modéliser la perméabilité d’un ensemble de fractures en trois di-
mensions réside dans la détermination a la fois des géometries de fractures mais
aussi dans la connexion de ce réseau. Les modeles a chenaux [Cacas et al., 1990b,
Cacas et al., 1990a] développés par I’Ecole des Mines de Paris restent 3 ce jour
les plus convainquants [Ezzedine, 1994, Bruel, 1998]. Ils consistent & créer un
réseau de fractures de formes elliptiques. Chaque parametre caractéristique des
fractures (pendage, azimut, extension ... ) est généré par un processus sto-
chastique. L’intersection entre les fractures est représentée par des segments
(AB sur la figure (1.9)) et chaque connexion est représentée par le segment
joignant le milieu (I) du segment précédent et le centre de la fracture (Cs).
Chaque segment est assimilé & un tube de rayon dépendant de 1’épaisseur
de la fracture & laquelle il appartenait. Un écoulement de type “Poiseuille”
est appliqué & l'intérieur de chaque tube (cf. eq. (1.14)). Un coefficient de
pertes de charges pour chaque intersection entre les tubes est estimé. Connais-
sant la charge en certains points du modele, une inversion par différences fi-
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Figure 1.9: Modéles d fractures discrétes conduisant & un résequ de chenauz.

nies permet de reconstruire le champ de pression en chaque noeud et d’esti-
mer les débits & intérieur de chaque fracture. Ce modeéle ne prend pas en
compte la perméabilité matricielle de la roche. Il possede ’avantage de réduire
considérablement la complexité géométrique du probléme en trois dimensions
a une circulation monodimensionnelle parfaitement déterminée.

1.5.3 Milieu Poreux Equivalent

Dans les milieux fracturés, la plus grande partie du fluide circule dans les frac-
tures. C’est pourquoi une distinction est clairement établie entre les termes
“perméabilité’ et “conductivité hydraulique”. Le premier peut étre défini sous
forme tensorielle en un point d’un milieu perméable donné. Le second est di-
rectionnel, son orientation est liée a la fracture pour laquelle il a été défini.
En contrepartie, des études sur lames minces mettent en évidence des micro-
fractures & l'intérieur desquelles le fluide évolue. Ces circulations, a 1’échelle
des fractures de plus grande taille, seront considérées comme traduisant une
perméabilité de matrice. Un tenseur de perméabilité équivalent pourra étre
défini. C’est donc ’échelle d’observation, en d’autres termes le Volume Elé-
mentaire Représentatif [de Marsily, 1981}, qui permet de calculer le tenseur
équivalent en milieux poreux & un milieu fracturé.

Oda [Oda et al., 1987] et Long [Long et al., 1982]; [Long et al., 1985] utili-
sent les travaux de Snow [Snow, 1969] établissant un tenseur de perméabilité
pour un volume cubique de roche traversé par un ensemble de fractures de
longueurs infinies. La conductivité hydraulique est définie par la loi cubique
et orientée selon la fracture. La somme de ces perméabilités directionnelles
est inversée en terme de tenseur de perméabilité équivalent. Sur un champ de
fracture & longueur finie un VER doit étre défini. Il correspond a l’espace le
plus petit & partir duquel le calcul de perméabilité équivalente reste constant.
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L’étude est comparée avec un modele numérique utilisant un code de calcul
(UDEC) permettant de retrouver les composantes du tenseur équivalent & I’en-
semble des fractures. Les écarts entre les deux modeles augmentent inversement
en fonction de la densité de fracturation. Ceci est lié au fait que la connexion
entre les fractures n’apparait pas dans la formulation du tenseur analytique.
Un facteur correctif est ainsi ajouté et sa valeur tend vers 'unité pour les mi-
lieux densément fracturés. Cette notion de connexion dépendante de la densité
de fracturation introduit parfaitement la notion de percolation présentée dans
le paragraphe suivant.

1.5.4 Modéeles stochastiques

Ces modeéles géneérent de fagon purement aléatoire toutes les caractéristiques
géométriques et physiques d’une population de fractures. Guéguen [Guéguen
and Dienes, 1989] présentent un modele de perméabilité & ’aide de chenaux
ou de disques (fig.1.10).

z

o

Figure 1.10: Modéle stochastique selon Guéguen et al., (1989). Chaque paramétre est
généré par une distribution donnée.

Snow [Snow, 1969] utilise des joints illimités orthogonaux. Chaque famille de
parametres suit une loi de distribution qui peut provenir d’observation in situ.
En effet & Pintérieur des forages des lois de distributions des pendages et azi-
muts, ainsi que de la densité de populations de fractures sont déterminés et
utilisés dans les modeles de constructions de réseaux [Genter et al., 1997a).

Percolation

La théorie de la percolation, [Broadbent and Hammersley, 1957] ainsi que [Stauf-
fer and Aharony, 1992], développée par Guéguen [Guéguen and Dienes, 1989)
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sur les milieux fracturés, traduit un seuil de probabilité de connexion entre frac-
tures & partir duquel ’écoulement a lieu. Ce seuil de connexion est controlé par
tous les parametres caractéristiques des fractures. L’exemple pratique le plus
utilisé est celui d’'un plan & l'intérieur duquel un champ de fractures en forme
de segments est construit. Un gradient de charge est imposé le long d’une direc-
tion. Le seuil de percolation est considéré atteint lorsqu’un chemin de segments
autorise une connexion entre les deux bords du plan & flux non nuls (fig.1.11).
Le seuil de percolation évolue en fonction de l'extension des fractures, de leur
densité, de I’épaisseur et des orientations. Bour [Bour and Davy, 1998] utilise
une loi en puissance pour définir un champ de fracture et définit un seuil de
percolation en fonction de la dimension fractale (exposant de la loi en puis-
sance) du réseau. Wilke [Wilke et al., 1985] a utilisé un réseau orthogonal de

" connexion pour définir un seuil de percolation en trois dimensions. Guéguen

[Guéguen and Palciauskas, 1992] définit un seuil de percolation de site et de
liaison ol la connexion entre les fractures est représenté par une probabilité de
liaison entre deux sites, chaque site possédant lui-méme une probabilité d’oc-
cupation. Le réseau de Bethe permet de définir un cas spécial ol ces lois de
probabilité sont facilement décrites.

sens du gradient de charge

ﬂux nuls flux nuls

A %K\

a) flux nuls b) " flux nuls

Figure 1.11: Théorie de la percolation.a) Milieu non connecté, le seuil de percolation non
atteint. b) Milieu densifié, seuil de percolation atteint.

1.5.5 Autres modeles Numériques

Le code de calcul UDEC utilise la méthode des éléments distincts. Cette
méthode autorise la construction d’un support maillé en blocs indépendants.
Le vide entre chaque bloc constitue les fractures. Les blocs sont imperméables.
L’épaisseur des fractures est donc variable. Chaque joint est lui méme discrétisé.
La vitesse dans chaque joint dépend du gradient de charge entre chaque noeud
du maillage du joint selon une loi cubique. Il existe un couplage entre la
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thermique et la mécanique permettant une évolution a chaque itération de
’épaisseur des joints en fonction de la température. L’avantage considérable de
UDEC est sa précision et le respect de la géométrie des données. Le code de cal-
cul autorise une résolution de champ de fractures assez complexe [Vuillod, 1995].
L’inconvénient est que le passage en trois dimensions devient trés lourd en
temps de calculs.

Une seconde approche couramment utilisée en termes de modélisations des
milieux fracturés est celle des éléments finis ou les joints sont réduits a des
éléments & deux dimensions (dans le cas 3D). Le terme de transmissivité est
alors employé pour caractériser la perméabilité de fracture. La transmissivité
T = K e ou e est ’épaisseur de la fracture et K la conductivité hydraulique.

1.5.6 Porosité-Perméabilité

Contrairement & ce que ’on pourrait penser, les modéles de réseau de tubes ou
de disques ne permettent pas de déduire une relation entre la perméabilité K et
la porosité ® du type K = f(®Pe?/12) ou bien K = f(Pr?/8) [de Marsily, 1981].
Cependant, les modéles de rayon hydraulique ou de surface spécifique s’en
approchent.

Le rayon hydraulique 7, correspond au rapport du volume des pores sur la
surface des pores. Pour un tube simple, V, = w7r%l, S, = 277l donc r, = /2.
Pour une fracture de grande extension, le rayon hydraulique est égal & son
ouverture. La surface spécifique Sy correspond a la surface exposée au fluide par
volume unitaire de milieu solide. Ainsi, le modeéle de Kozeny-Carman s’écrit:

(1)3
S (1— o)

avec o un coefficient d’ajustement (en général autour de 1/5) et le modele de
Walsh [Walsh and Brace, 1984] est défini par:

_ th 0]

b2
avec b un coefficient d’ajustement dépendant de la géométrie des pores et 7 la
tortuosité définissant le trajet réel du fluide (fig.1.12).

Les modeles de réseau stochastique de Guéguen [Guéguen and Dienes, 1989
conduisent aux relations perméabilité-porosité présentées dans le tableau (1.3)
ot d représente la moyenne des longueurs des tubes, 7 la moyenne des rayons
des tubes, I la moyenne des espacements entre les tubes ou les disques, ¢ la
moyenne des rayons des disques, w la moyenne des épaisseurs des disques.

Scheidegger [Sheiddeger, 1974] déclare qu’aucune relation simple ne peut
exister entre perméabilité et porosité du fait que seule la microstructure de la
porosité gouverne la perméabilité. Bernabé [Bernabé, 1995] a produit une cen-
taine de réalisations différentes de structures poreuses formées sur un treillis

K =
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chemin de longueur Lr

Figure 1.12: La tortuosité T = L, /L.

Modéles Perméabilité Porosité

n ¢ dit 2 d

Tubes 35 f el T B
. 73 A2 -2
Disques g e 2m &

Tableau 1.3: Modéles de perméabilité porosité (Guéguen et Dienes (1989)).

en deux dimensions dont les liens sont identifiés soit par des tubes soit par des
cracks. Ces réalisations produisent des comportements hydrauliques différents
et donc des lois de perméabilité-porosité différentes. Bosl [Bosl et al., 1998]
présente des comparaisons de modeles construits avec des grains sphériques
et de remplissages sédimentaires de différents types avec des mesures sur é-
chantillons. Seules certaines micro-structures permettent d’ajuster les mesures
expérimentales.

Dardis [Dardis and McCloskey, 1998] étudie l'impact de l'intégration d’une
fracture dans un milieu poreux sur la perméabilité et la porosité.

1.5.7 Influence des parametres externes

1.5.8 Equation d’état

Les équations d’état traduisent les relations entre les variables d’état: p la
masse volumique, p la pression fluide et T la température.

Logf; = x(p — po) —ﬁ(T —To) (1.18)
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avec pp la masse volumique du fluide & la pression po et a la température Tp.
Et x représente la compressibilité isotherme:

d(Volume)
Volume |, = —xdp
et B la dilatibilité isobare:
d(Volume)|
Volume |, = —pdl

Cas de I'eau: x = 51071 Pa~! 3 la pression atmosphérique (P, = 1.013 10°
Pa), et B8 = 2107* K~! 34 Ty = 273.16 K. L’influence de ces parameétres n’est
pas systématiquement prise en compte dans les calculs de perméabilité du fait
de leur faible variation par rapport au domaine d’étude des températures et
de pression.

Cas des roches: x = 1.33107°Pa! et f = 9107° K~1. La perméabilité
dans les fissures est tres fortement dépendante de I’épaisseur des fractures.
Lorsque la température varie fortement, la dilatation thermique de la roche
peut entrainer une diminution de cette épaisseur qui s’écrit:

e(T) = eg — aATD

avec a = [3/3 la dilatation thermique linéique, ey I'épaisseur initiale, AT = T —
Tp la variation de température et b ’espacement entre les fractures. L’évolution
de la viscosité dynamique du fluide u en fonction de la température s’écrit:

1 1
— = —1 + ’)’(T — T()
K MO[ )
avec pour I’eau v = 3.21072 K~ pour pg = 1073 Pa.s et Ty = 20°C.
Ainsi la dépendance de la perméabilité (en m/s) avec la température s’écrit:

_ p(T)g e® BbATY®
K(T)‘lzum'b—(l‘ & >

Il apparait un comportement différent selon le type de fracturation. Pour de
faibles valeurs de b (milieu treés fissuré) le terme b AT /ey devient négligeable
devant 1. Le terme p(T") g/12 u(T') est prépondérant et la perméabilité aug-
mente avec la température. Pour les milieux faiblement fracturé (b grand), le
terme b AT /ey devient prépondérant et la perméabilité a tendance a diminuer
avec la température. '
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Pression

L’influence d’un champ de contraintes extérieures va jouer un réle sur la dist-
ribution des pores et ’épaisseur des fractures dans la roche. Et parfois la
perméabilité pourra évoluer de fagon conséquente alors que la porosité res-
tera stable. L’aspect mécanique du comportement des fractures sera abordé
dans le prochain chapitre.

L’influence de I’évolution de la perméabilité en fonction de la pression de
confinement Pcon f dépend du régime hydraulique (drainé ou non drainé) dans
lequel évolue le milieu étudié. En effet, en régime drainé (pression intersti-
tielle constante), ’augmentation de Pconf profite directement & 1’écrasement
du volume des vides (pores ou fractures), donc & une dimiminution de la
perméabilité. Inversement, en régime non drainé, I’augmentation de Pconf
induit un accroissement de la pression interstitielle, ce qui provoque une aug-
mentation de la taille des pores et de la perméabilité.

1.0}

K = ( A log(Pconf) + B} "

005 ' L :
0 40 80 120 160

Pconf (MPa)

Figure 1.13: Evolution de la perméabilité K en fonction de la pression de confinement
Pconf (Bernabé, 1986) avec p la pression interstitielle.

Walsh [Walsh and Brace, 1984] ont montré que pour une pression inter-
stitielle p donnée, le log de la perméabilité est proportionnel & la pression de
confinement, ce qui permet par exemple & Bernabé [Bernabé, 1986) de présenter
des modeles issus de mesures sur des granites de Chelmsford (fig.1.13) du type:

K™ = (A Log(P.ons) + B)

avec 0 < n < 0.33.

Cette conjugaison des pressions de confinement avec la pression interstitielle
conduit & la notion de pression effective Py, définie comme la différence entre
la pression de confinement F,,,s et la pression interstitielle p:

Peff':‘Pconf—p
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Toutefois, la pression interstitielle n’équilibre pas instantanément la pression
de confinement. Pour prendre en compte cet effet, Bernabé [Bernabé, 1987)
propose une nouvelle définition de la pression effective du type:

Peff’_—Pconf_ap

Le coefficient o traduit ’effet d’hystérésis lié & 1’histoire de mise en charge du
milieu. o évolue en fonction du nombre de cycles de chargement et tend assez
rapidement vers 1. Cette pression effective correspond a la pression de confine-
ment qui, appliquée seule (sans pression de pores) fournirait une perméabilité
identique & celle obtenue pour une pression de confinement P,y et une pres-
sion de pores p [Guéguen and Palciauskas, 1992):

K(Peff) O) = K(Pconf) p)

Le fait que a tende vers 'unité s’explique du fait que lors des premiers charge-

~ments la structure interne des fissures est modifiée, les épontes sont “rabotées”

et ce, jusqu’a un état limite d’usure oli ’épaisseur des fractures sera stabilisée.
C’est un phénomene de compaction des grains et des fissures. [Bernabé, 1986]
fournit, pour les premiers cycles de chargement, des valeurs de a comprises
entre 0.6 et 0.7 pour les granites de Barre et Chelmsford.

1.6 Conclusion

Cette présentation de certains modeles de perméabilité met en évidence la
complexité du probleme de résolution de circulation de fluide en milieux frac-
turés. La géométrie des réseaux est difficile & déterminer car les seules données
disponibles sont fournies soit grace aux forages, donc en une seule dimension,
soit au niveau des affleurements, donc en surface.

Les effets d’échelle aménent & considérer des perméabilités duales, elles
aussi délicates & modéliser de par leur fortes différences de magnitude pouvant
varier de plusieurs ordres de grandeur.

Les phénomeénes couplés restent correctement estimés et approximés mais
dans le cas d’une étude en régime transitoire, le calcul & chaque pas de temps
nécessite de modifier les caractéristiques du milieux fracturé. Ceci alourdit
considérablement la mémoire nécessaire et les temps de calculs, notamment
dans le cas des modélisations en 3D.

La troisieme partie de cette theése est consacrée & la présentation d’un
modele de circulation 3D de fluide dans un milieu cristallin fracturé dans un
doublet géothermique, c’est & dire entre un forage de production et un second
forage d’injection. Le code en éléments finis a été développé pour les milieux
poreux. Ainsi, une approche Milieu Poreux Equivalent sera appliquée en utili-
sant les microséismes développés durant les essais de fracturation hydraulique
pour modéliser la perméabilité du milieu.
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Chapitre 2

Comportement mécanique d’un
massif rocheux fracturé

Comprendre le comportement mécanique d’'un matériau consiste a déterminer
la loi qui régit la relation entre les contraintes appliquées au massif et les
déformations induits. Les mesures expérimentales fournissent une estimation
quantitative de ces paramétres caractéristiques. Les essais sous presse triaxiale
sont les plus utilisés. Dans ce chapitre seront introduites les notions de tenseur
d’élasticité régissant I’évolution des déplacements d’un matériau en fonction
du tenseur des contraintes. Le développement de la théorie de la poroélasticité
linéaire sera abordé afin de définir le module d’incompressibilité effectif utilisé
dans la modélisation des milieu rocheux fracturés. Enfin la mécanique mise en
jeu pendant un essai de fracturation sera détaillée en fin de chapitre.

2.1 Le tenseur des contraintes

Une contrainte est par définition 1’équivalent d’une force appliquée sur une
surface. Elle s’exprime en Newton par metre carré, le Pascal (Pa). Le tenseur
de contrainte ¢ permet d’exprimer le champ de contrainte appliqué sur un
solide dans chaque direction. Ainsi sur la figure (2.1) sont représentées les
composantes du tenseur o :

— —

— —
- [0';,;, Uya Uz

Qu

s’appliquant sur les faces d’un élément de volume dv = dz dy dz respectivement
Y P
normales aux axes (O, z), (0,y), (O, z) avec:
- T - T - T
Oz = [O':cm,amyaawz] y Oy = [O'ya:aayy,ayz] y Oz = [Uzm;azyaazz]

C’est un tenseur du second ordre, soit en notation indicielle (o;;) (¢ = 1 pour
z, 2 pour y, 3 pour 2).
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dz
Oxef Gy |
*» Y
é
GX‘ Oxx (?y

Figure 2.1: Le tenseur de contrainte sur un volume élémentaire.

En effectuant un bilan d’équilibre des forces en statique sur cet élément de
volume, le bilan des moments selon les trois axes s’écrit,

(0ij —0ji)dzdydz =0
ce qui implique la symétrie du tenseur:
Oij = Oji

Le bilan des forces (sans forces de volume), projetées sur chacun des axes,
s’écrit:

9a;
Bw,-

-

o; + — 6; = 0 soit div(oy;) =0

En considérant des forces de volume F; et en permutant ce résultat sur chacune
des composantes, la relation d’équilibre statique s’écrit:

30'7;j

L 2.1
axj+E 0 (2.1)

Cette écriture en dynamique (accélération non nulle) prend la forme:

8@,-

F,=paq; 2.2
5a; TP (2.2)

avec a; le vecteur accélération. En procédant de méme sur un élément de volume
tétraédrique comme représenté sur la figure (2.2), le bilan des forces projeté
sur (O,x) s’écrit:

0,dS — 0,;dS; =0

avec dS ’élément de surface de normale sortante 7 et dS; les éléments de sur-
face de normales sortantes respectives —%, —4/, —Z. La généralisation conduit
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Figure 2.2: Le vecteur contrainte sur une surface de normale quelcongue.

a D’écriture des composantes du vecteur des contraintes o; correspondant au
tenseur des contraintes o;; appliqué sur une surface de normale 7i:

g; = aijnj

Les contraintes en compression sont comptées négativement, et inversement
celles en traction sont comptées positivement. Deux cas simples de tenseurs
des contraintes rencontrés dans la nature sont les champs de contraintes hy-
drostatiques et lithostatiques. Ces tenseurs sont isotropes (mdependant de la
direction d’observation). Ils s’écrivent sous la forme:

Oi5 = p(sij

ol p représente soit le poids de I’eau (compté négativement) soit le poids des
roches (compté positivement).

2.2 Le tenseur des déformations

Le tenseur des contraintes est défini de fagon & pouvoir identifier en chaque
points d’un milieu, les déplacements engendrés par I’application de contraintes
quelconques (ou inversement, les contraintes induites par un champ de dépla-
cements donné).

A
déplacement
— e, M’
Po/y
P
0 X

Figure 2.3: Déplacement d’un point dans l’espace.
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Soit P, la position d’un point M dans I'espace. Considérons sa nouvelle
position dans ’espace au temps t représentée par le vecteur P(t), aprés un
déplacement @ (fig.2.3). Alors:

P@t) = P, + @(P,,t)

Cette transformation Lagrangienne est définie affine, donc le vecteur déplace-
—
ment varie linéairement avec P,:

@(P,ty=H.P

ainsi on définit le tenseur du gradient des déplacements,

= aﬁ —
H= o P,t
aw ( a)y )
soit, en notation indicielle,
tj
811:j
yid » c y4
B
D C dyx
A’ B’ ! ,Y [0
I N
’ ﬁ: ux ->_jux dx
Uy u= uy
A d& B x -
a) b) .

Figure 2.4: Déformation linéaire (dilatation, cas (a)) et déformation angulaire (distorsion,

cas (b)).

Petites déformations

Dans le cas des petites déformations, la norme du vecteur déplacement est

considérée faible devant 1. Ainsi la norme au carré du vecteur position P
,I .
s'écrit;

P> = (B, +@).(P,+1)
= P>+P.AHP +HP.P+HPB.HP,
<1

= X2+B. (A +H).P
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Le tenseur des déformations € est défini par:

(A" + H) (2.3)

o
ND [ =t

Ainsi P? — P,2 = 0 uniquement si € = 0. En décomposant H en une partie
symétrique et une partie anti-symétrique:

_ fIT)

bl

A +0)+
+Q

i - (

U R
[ SRl

Le tenseur {) représente les déplacements en rotations alors que le tenseur €
décrits les allongements. En notation indicielle:
1, 0u; Ou;
€p = —{——
“ 2 axj + 6117.,,)

(2.4)

Sur la figure (2.4 (a)) est représenté un exemple de déformation pure-
ment longitudinale (dilatation) d’un élément rectangulaire en deux dimensions
(A, B,C, D) de coté dz et dy.

Les termes diagonaux (en deux dimensions) du tenseur de déformation
s’écrivent alors en calculant,

AB'—AB _dz+ %=

Oz —
AB e
AD-AD _dyt+3y
AD 4y W T w

Sur la figure (2.4 (b)) est ajouté une déformation angulaire (distorsion) a
I’état précédant. Ceci permet de définir les termes croisé de €:

Oou Ouy .
a=—2; et, f=—— ainsi, €y =

U a+f
oz Oy

2

Sur la figure (2.5), une rotation autour de 'axe (O, z) permet de définir:
ou, . . 1
= et, B = B ainst, Qy, = §(a1 + f1) ete...

2.3 Tenseur d’élasticité

La théorie de I’élasticité linéaire permet de considérer que le tenseur des cont-
raintes posséde des composantes qui, pour un point donné, sont des fonctions
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Y 0

Y

z

Figure 2.5: Rotation en bloc autour de (O,z).

linéaires des composantes du tenseur des déformations en ce méme point. Ceci

implique la définition du tenseur d’élasticité C:

Qu

Il
Qmi
it

(2.5)

ol C est un tenseur du quatrieme ordre contenant 81 composantes dans le cas
général. Cette relation est appelée “Loi de Hooke généralisée”. G et € sont des

tenseurs symétriques, ce qui réduit les composantes de C A 36.
De plus, ’énergie de déformation élastique par unité de volume dW s’écrit:

ow

96 = 0;; avec W(0)=0

alors:

*wW W
O€; O€mn  O€mn Oc

Chimn = = Crnkl

Cette symétrie traduit V'effet de réversibilité du comportement élastique du
matériau et réduit le nombre de coefficient déterminant de Cjjx; & 21. De plus,
en utilisant des chargements particuliers (uniaxiaux), il est facile de montrer
que les symétries du probléeme implique I’annulation de 12 termes, réduisant le
nombres de termes non nuls de la matrice a 9:

on Ciii Cuze Cuss 0 0 0 F €11 ]
022 Craz Cazg Chszs 0 0 0 €22
o33 | _ | Cuss Cass Cssss 0 0 0 €33
012 0 0 0 Ciu2 O 0 €12
023 0 0 0 0 Cuiiz O €23
| 031 | . 0 0 0 0 0 02323 L €31
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2.4 Coefficients de Lamé

Un matériau élastique est défini isotrope élastique si son comportement mécanique
est identique dans toutes les directions de 1’espace, autrement dit, si son tenseur
d’élasticité est invariant dans I’espace.

Directions propres

Les directions propres d’un tenseur du second ordre ¢ correspondent aux direc-
tions de ’espace définies principales dans lequel ¢ peut s’écrire sous la forme
diagonale (ou encore canonique):

01 0 0
o= 0 (o)) 0
0 0 a3

ou o; représentent les trois valeurs propres du tenseur 6.

Les reperes principaux des tenseurs de contraintes et de déformations sont
identiques, et I’écriture de la “loi de Hooke généralisée” dans ce référentiel
particulier s’écrit:

o1 = Cne+Crea+Cie
o2 = Coe1+Coez+ Coeg
03 = Ci161+Cez+ Ca3e3
(2.6)

La symétrie du tenseur donne C;; = Cj;. De plus, lisotropie du matériau
implique que pour un chargement identique (méme valeurs propres) mais décalé
d’une rotation de 90° autour de 'axe (O, z) (0 est toujours selon z mais o9
selon z et g3 selon y), alors la premiére équation de (2.6), s’écrit:

01 =Chée+Craes+ Crzeg (2.7

En identifiant (2.6) et (2.7), il vient:
(Ci2—Ci3) (€2 —€3) =0 = Ci3=Ci3
conduisant (2.6) sous la forme:
01 = Cia(er + €2 + €3) + (C11 — Cr2)eq

Ainsi sont introduits les deux coeflicients de Lamé:

A=Cy et 2u=Cy —Chy
et écriture du systéme (2.6) devient:

O; = Neg, + 2 1 €; (2.8)

pour i de 1 & 3 et €x; = tr(€) = €; +€3+¢€3, correspondant & la variation relative
volumique AV/V.
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2.5 Constantes élastiques

En pratique les coefficients de Lamé sont rarement utilisés. Le module d’Young,
le coefficient de Poisson et le module d’incompressibilité sont introduits pour
caractériser mécaniquement les roches ou d’autres matériaux.

2.5.1 Module d’Young

Il correspond au cas d’un chargement uniaxial souvent pratiqué en laboratoire
sur des carottes de roches. L’échantillon est soumis au champ de contraintes
constant selon 1'axe (O, z). Le systéme (2.8) devient:

0 = depp +2 1€,
0 A€k + 2 1€y,
Oz = )‘ekk + 2,u'ezz

(2.9)
En sommant les trois équations de (2.9):
| 02 = e (3N +24) (2.10)

Le module d’Young F est défini pour un chargement uniaxial selon l'axe (O, z)
par:

E = Tz
GZZ
Soit, en remplagant €z, de (2.10) dans la premiére équation de (2.9):
o PBAT2)
At p

2.5.2 Coefficient de Poisson’

Le coefficient de Poisson v traduit effet de dilatation (ou de compactance)
lors d’un chargement uniaxial selon 'axe (O, z). Ainsi:

€xx €
.Ij _—_—_—= —ﬂ-
EZZ ezz

Soit d’apres les deux premiéres équations de (2.9) et (2.10):

A €k
022 — X €y,
et d’aprés (2.10):
A
"Ta0F
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2.5.3 Loi de Hooke

Utilisant le coefficient de Poisson et le module d’Young précédemment défini,
le tenseur Cjjy; est entiérement défini et la loi de Hooke s’écrit alors:

Ev
L= i 8 2.11
YT T )Y T T2 ) % (211)
ou bien:
1+v v
G'ij—_-'( I5 )aij_'Eakkéij (212)

2.5.4 Module d’incompressibilité

Le module d’incompressibilité K est introduit en cas de compression hydrosta-
tique. Le champ de contrainte est tel que o; = 02 = 03 = P. K n’est autre que
'inverse du coefficient de compressibilité x défini précédemment dans (1.18). A
partir de la loi de Hooke et en sommant les trois états de compression uniaxiaux
de méme valeur P, K peut alors s’écrire:

Okk

3€kk

avec oy /3 correspondant & la pression hydrostatique moyenne P. Il est facile
de montrer que:

E

K=3a-%)

Quelques valeurs

Le tableau (2.1) donne les valeurs des modules de Young et du coefficient de
Poisson pour quelques roches types (& T = 25°, P = latm).

2.6 Milieux hétérogenes

Jusqu’a présent, seule la mécanique des milieux continus a été abordée pour
décrire les caractéristiques mécaniques des roches. Cependant, les milieux cris-
tallins possédent une hétérogénéité décrite par une porosité totale (pores et
fractures). Dans le cas des milieux hétérogenes, les constantes élastiques vont
subir les mémes modifications que les constantes hydrauliques décrites dans le
chapitre précédent. De nouveau, la notion de volume élémentaire représentatif
est nécessaire pour exprimer les constantes élastiques effectives équivalentes au
milieu fracturé.
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Milieux E (GPa) v

Calcaires cristallins 60 0.25
Calcaires poreux 45 0.24
Craies 2 0.10
Sels 26 0.26
Gres 18 0.15
Quartzites 62 0.18
Ardoises 40 0.22
Charbons 3 0.42
Roches ignées a grains grossier 56 0.20
Roches ignées a grains fins 62 0.22
Schistes 40 0.15

Tableau 2.1: Quelques valeurs de modules élastiques d’aprés Francklin et Dusseault, (1989).

2.6.1 Modeéles de modules effectifs

n utilise un module effectif pour traduire le comportement d’un mili étérogeén
On util module effectif trad leco tement d’un milieu hétérogeéne
par un milieu homogeéne 3 comportement mécanique équivalent (homogénéisation).

Modeles biphasiques

La complexité des problemes d’homogénéisation est lié a celle de la géométrie
des hétérogénéités de milieux. Ainsi des cas “simples” tels ceux ou le milieu
est constitué de deux phases, permettent d’aboutir & des valeurs de modules
effectifs. Les phases (1) et (2) de répartition volumique respectives vl et v2
pourront étre disposées en couches superposées comme sur la figure (2.6). Le
probléme est résolu en 1D. Les tenseurs sont isotropes et dépendent des sca-
laires, o, €, C. Le tenseur effectif est noté C*.

lo

a) TG

a

Wi
Diiiiinkiv

o

—_—

=

)

Figure 2.6: Modéles classiques en couches superposées (Guéguen et al., (1992)).

Dans le cas a), les contraintes sont identiques sur chaque couche alors que




CHAPITRE 2. COMPORTEMENT MECANIQUE D'UN MASSIF ROCHEUX FRACTURE 45

les déformations sont différentes:
o* =00 =@ et & =W 4D,
Ainsi,

1 U1 ()

c--coto®

Appliqué sur un cas concret, les deux phases correspondent & la partie
matricielle des grains et & la partie poreuse de la roche (saturée ou non). Les
répartitions volumiques seront associées aux termes (1 — ¢) pour la partie
matricielle ou ’solide’ (indexé par ’s’) et ¢ pour la partie poreuse ou fluide
(indexée par ') avec ¢ la porosité totale.

L’écriture tensorielle de I’équation (2.13) correspond a la formulation de
Voigt [Voigt, 1889] qui suppose le méme type d’homogénéisation sur chacune
des composantes du tenseur (C)1.

( z]kl) - ( ¢) ( ]kl) + ¢ (C'Z;kl)_l

Dans le cas b), le comportement mécanique est symétriquement opposé au
précédent. Les contraintes sont décomposées et les déformations identiques sur
chacune des phases.

(2.13)

=V =e? et 0" =W + 6@,

De méme Reuss [Reuss, 1929] fournit une écriture tensorielle de cette for-
mulation en effectuant les mémes hypothéses que Voigt mais cette fois ci sur
les composantes de C.

G =(1— &) zjkl+¢ ikl

Modeles de pores ou de fissures

Le premier modele de pores ou de fissures a été introduit par Eshelby [Eshelby,
1957) puis par Walsh [Walsh, 1965]. Ces modgles reposent sur ’hypothese d’un
milieu constitué d’une phase matricielle continue et d’une seule inclusion d’ott
le nom de “la méthode de l'inclusion équivalente”. Eshelby a développé une
formulation dans le cas d’une inclusion & géométrie ellipsoidale déterminée.
La matrice et l'inclusion sont supposées posséder les mémes caractéristiques
mécaniques. Cependant, une déformation de type non élastique est ajoutée
a Dinclusion, cette déformation est qualifiée de type stress-free transforma-
tion par Eshelby. Cette déformation non élastique a été déterminée pour des
géométries ellipsoidales et permet de redéfinir selon les conditions aux limites
appliquées, le champ de contraintes total et donc de déterminer le module
effectif du milieu.
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La théorie précédente constitue une base pour le développement d’un modeéle
constitué d’un ensemble d’inclusions. Des familles de pores (sphéres) ou de
fissures (ellipses) sont générées aléatoirement. Aucune interaction entre les in-
clusions n’est tolérée. C’est pourquoi cette méthode porte le nom de “la théorie
de la perturbation au premier ordre”. Mais la porosité doit rester faible de
maniere a ce que le seuil de percolation mécanique ne soit pas atteint. Elle est
contrdlée par la densité des familles de fissures générées. '

La “théorie auto-cohérente” a été développée de fagon & pouvoir considérer
un nombre important de pores ou de fissures. Le principe général est de
considérer que le champ de déplacements induit par un ensemble d’inclusions
est équivalent & celui engendré par une seule hétérogénéité placée dans une
matrice homogene.

Enfin, la méthode la plus élaborée est la “théorie différentielle auto-co-
hérente”, utilisée par Le Ravalec [Le Ravalec, 1995] pour estimer les vitesses
de propagation d’ondes dans un milieu hétérogene. Cette méthode procede par
étapes itératives en ajoutant les hétérogénéité unes par unes. Le module effectif
issu du calcul de ’étape précédente est utilisé pour le calcul du module effectif
de I’étape courante.

2.6.2 Modéle de Biot-Gassman

Cette théorie constitue la base des théories développées en mécanique des mi-

lieux poreux. Avant de développer le modele, quelques caractéristiques sont a
définir.

Coefficient de Biot

a) Kd b) Ku
Figure 2.7: Définition des modules drainés, non drainés.

Les deux situations classiques présentées sur la figure (2.7) permettent d’in-
troduire les différents modules définis pour expliciter la mécanique des milieux
poreux. Dans le cas ou les pores de la matrice de module K, ne sont pas
occupés par des fluides (cas (a) de la fig.(2.7)), le module effectif K4 est défini
comme “le module du squelette” ou bien aussi “le module sec (dry)”. Si la
roche est saturée en fluide (cas (b)), le module effectif K, est défini comme le
“module non drainé (undrained)”. En effet si les pores remplis de fluide ne sont
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pas connectés vers I’extérieur la pression interstitielle ne restera pas constante
et de ce fait modifiera le comportement mécanique du milieu total. Dans le
cas d’un milieu drainé, la pression interstitielle est constante et contrdlée par
Pextérieur de la matrice. Le module non drainé correspond en fait au module
effectif du milieu poreux.

g | [f Op [ P
c Gf:\G—p o-pl= P N P N P
% ! L

O-p P

Figure 2.8: Décomposition d’un état de contrainte.

Le coefficient de Biot correspond a la décomposition classique du champ de
contraintes représentées sur la figure (2.8). L’état de contrainte dans lequel la
roche est soumise & une contrainte hydrostatique o et une pression interstitielle
p peut se décomposer en deux états du fait de la théorie d’élasticité supposée
“linéaire”. Le premier (état I) correspond & la situation ol une pression hy-
drostatique (o — p) est appliqué sur la matrice “séche”, c’est & dire contenant
des pores sans fluide. Le deuxiéme état (II) définit une pression hydrostatique
égale & la pression interstitielle p sur la roche saturée. Tout se passe comme
si les pores n’existaient pas puisqu’ils sont & la méme pression qu’a ’extérieur
du domaine. Ainsi la variation de volume de roche saturée V s’écrit:

AV o—
7=6kk=e£k+e£i=—£——-@

p
— 2.1
% K (2.14)

en introduisant le coefficient de Biot a:

K,
a=1-=2
K,
il s’écrit;
a.*
€k = — =
K,

avec la pression effective 0* = o + ap. Cette écriture correspond 4 la loi de
Hooke dans les milieux poreux dans le cas simple d’une pression hydrostatique.
Dans le cas général, elle s’écrit;:

(A+ve) . va .
€ij = —'Ed_' aij - 'E—do'kk 6” (2.15)




48 2.6. MILIEUX HETEROGENES

Equations de Gassmann

Le modgle présenté par Gassmann [Gassmann, 1951] fournit un module effec-
tif non drainé dépendant des modules d’incompressibilité du squelette, de la
matrice et du fluide, ainsi que de la porosité. Il s’écrit:
O£2 K f
K
¢+ (a—¢) %

K,=Ki+ (2.16)

Le développement de ce modéle (fourni en annexe A) repose sur plusieurs
hypotheses.

e La roche est macroscopiquement homogene et isotrope

Tous les pores sont interconnectés

Le systeme est fermé, autrement dit le régime est non drainé

Aucune modification des propriétés de cisaillement de la roche engendré
par la présence du fluide, donc p, = pq

e Aucune réaction chimique interne entre le fluide et le solide, ni d’effets
thermiques.

Cette relation reste valide pour la propagation des ondes acoustiques a basses
fréquences ce qui implique les conditions suivantes.

e La pression du fluide est uniforme dans tout 1’espace poreux

e Lors de la perturbation induite basses fréquences, le déplacement relatif
du fluide par rapport au solide reste petit devant le déplacement de la
roche saturée.

L’extension de cette méthode par Biot fournit le méme type de relation
pour tous les domaines de fréquences [Biot, 1956a, Biot, 1956b, Biot, 1962].

Modele de fractures

Vuillod [Vuillod, 1995] a appliqué deux modeles de modules effectifs de milieux
fracturés. Le premier, issu des relations de Singh [Itasca Consulting Group,
1992] qui permettent de définir un module d"Young et un coefficient de Pois-
son équivalent d’un milieu composé de deux familles de fractures orthogonales
(quadrillées) en fonction de I’espacement moyen des fractures s.

E P
EFf=—-—o et = ——8
1+K€a g 1+K€s
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avec K, la raideur normale des joints en Pa/m et s en m.

Vuillod utilise aussi une méthode développée par Oda [Oda, 1986] décrivant
le milieu fracturé par des familles de fractures d’orientation et d’épaisseurs
déterminées. Ainsi, une raideur normale et tangentielle sont déterminées pour
chaque joint et une sommation (intégration) de chacune des composantes pour
chaque famille conduit & un tenseur équivalent et une formulation de la loi de
Hooke du type:

dl oda
€ij = T om + Bip

avec T°% et B°% les tenseurs homogénéisés reliant respectivement les défor-
mations aux contraintes et les déformations & la pression interstitielle.

2.7 Mesures de contraintes in situ

2.7.1 Fracturation hydraulique

Il existe plusieurs méthodes d’estimation du champ de contraintes in situ. Les
plus fréquemment employées restent a ce jour “la méthode du vérin plat”, “la
méthode du surcarottage” et “la fracturation hydraulique”. Il y a fracturation
hydraulique & partir du moment ol une augmentation de la pression de fluide
provoque une rupture dans la roche. La fracturation hydraulique appliquée
sur des sites géothermiques (cf. deuxiéme partie) correspond elle aussi & une
rupture induite par la présence de fluide mais elle représente une mesure &
une échelle beaucoup plus importante que pour la méthode des mesures de
contraintes. En effet, alors que la stimulation hydraulique est réalisée au ni-
veau d’une seule fracture pour la mesure des contraintes, celle utilisée pour
déterminer la perméabilité dans la prochaine partie est appliquée & 1’échelle
d’un réservoir.

2.7.2 Matériel

Pour stimuler une seule fracture a Pintérieur d’un forage, un double obtura-
teur est utilisé comme illustré sur la figure (2.9). Ce double obturateur permet
d’isoler une zone du forage appelée “chambre de fracturation” d’une longueur
pouvant aller de 0.80 m jusqu’a 10 m. Des observations antérieures sur la frac-
turation permettent de localiser la zone a stimuler. Le gonflage des obturateurs
est réalisé & ’aide d’un surpresseur & faible débit. Les manométres fournissent
les pressions dans la chambre ainsi que dans les pakers (obturateurs).
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Figure 2.9: Description schématique d’un double obturateur (d’aprés Homand (1998)).

2.7.3 Réponse type

La réponse type d’une fracture soumise & un essai de fracturation hydraulique
est représentée sur la figure (2.10). Elle permet d’introduire différentes pres-
sions caractéristiques de 1’essai: Py, la pression de fracturation, P, la pression
de réouverture, P, la pression d’extension et Pf la pression de fermeture.

Pression de fracturation (Pfr)

[} /

Pression de réouverture (Pr)

/ Pression d’extension (Pe)

Pression

Pression de
'/fermeture (Pr)

’

V- i 28777

Temps

Figure 2.10: Représentation schématique d’un type de comportement d’une fracture lors
d’un essai de fracturation hydraulique d’aprés (Bertrand, 1983).

Haimson [Haimson, 1968] a formulé une solution théorique de la réponse

d’une fracture verticale sollicitée par fracturation hydraulique pour des roches
& tres faible perméabilité.

Pfr=30h—0H+RT
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avec o, la contrainte horizontale minimum, oy la contrainte horizontale maxi-
mum et Rr la résistance a la traction en fracturation hydraulique. Dans ce
modele, la fracturation hydraulique se produit lorsque la pression & I'intérieur
de la fracture p atteint la pression limite de fracturation Pf, conduisant & une
contrainte extensive (& l'extrémité de la fracture) supérieure & la résistance en
traction Ry de la roche (fig. 2.11).

L%
Rt !

Figure 2.11: Rupture en traction d’une roche par fracturation hydraulique.

Ainsi en utilisant les parameétres déterminés lors de ’essai, le champ de
contraintes est calculé & nouveau.

O'hZPf y O'HZP,.—Pf

La contrainte lithostatique représente la composante verticale du champ de
contraintes. Cornet [Cornet and Valette, 1984] a développé cette méthode pour
des fractures d’orientation quelconques permettant d’aboutir & la définition
d’un tenseur de contraintes orienté de fagon quelconque.

2.8 Conclusion

Un certain nombre de notions directement liées a I’aspect mécanique des roches
fracturées ont été introduites. La définition des modules d’incompressibilité et
ses modélisations pour des milieux hétérogénes (poreux, fissurés ou fracturés)
sera utilisé dans la prochaine partie. En effet le modele de base de Gassmann
sera directement intégré comme parametre effectif du milieux poreux afin de
décrire la diffusion hydraulique induite pendant les essais de fracturation hy-
draulique & grande échelle.

Une description des méthodes de mesures de champ de contraintes a 1’aide
de la “petite” fracturation hydraulique” (stimulation d’un nombre limité de
fractures) apporte quelques informations sur 1’évolution des contraintes lors de
la stimulation d’une partie d’un forage. :

Cette méthode a été développée sur des sites pétroliferes, salins ou bien
géothermiques comme le site de Soultz-sous-Foréts en Alsace qui fera 1'objet
d’une description plus détaillée dans la derniére partie de cette these.
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2.8. CONCLUSION
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Chapitre 3

Comportement sismique d’un
massif rocheux fracturé

La sismique est un outil géophysique couramment utilisé en géologie pour re-
connaitre les structures géologiques profondes. Lors des essais de fracturation
hydraulique, des mécaniques de ruptures et de cisaillements résultant de 'in-
jection de fluide dans les fractures engendrent une multitude d’événements
sismiques. La magnitude de ces événements sismiques restant faible (inférieure
a 3 Mp), le terme de microsismicité est alors employé pour décrire ce type
de phénomene acoustique. Un rappel des notions de base et de I'utilisation de
celle-ci pour identifier des failles est développé dans ce chapitre.

3.1 Vitesse d’ondes sismiques

Une source acoustique peut étre provoquée par différents phénomenes (séismes,
mouvement tectonique, injection de fluides ... ). L’énergie libérée lors de ces
mécanismes se dissipe sous forme d’une vibration se propageant dans le milieu
géologique (fluide ou solide). De cette onde, la vitesse dépend du milieu &
I'intérieur duquel elle se propage. Ces vitesses sont couramment divisées en
deux catégories: les ondes compressives et les ondes de cisaillement. Dans la
premieére catégorie, les particules se déplacent dans le sens de la propagation,
en terme de mécanique vibratoire, ce sont des ondes longitudinales. A 'opposé,
dans la seconde catégorie, les particules se déplacent perpendiculairement au
“front d’onde”. Ce sont des ondes transversales.

Ainsi, la vibration des particules lors d’'une propagation d’onde de type
compressive le long d’une direction (O,z) peut se traduire par un déplacement
oscillatoire des particules dans le temps t de la forme u, = Up,g € *%~9) avec w
la pulsation du signal (w = 2r/T avec T la période), k le nombre d’onde (k =
27 /X avec A la longueur d’onde) et Up,, la norme maximale du déplacement.
La vitesse de cette onde s’exprime alors par sa célérité v = w/k encore appelée
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“vitesse de phase”.

Pour des ondes compressives, les déplacements traduisent une déformation
du milieu uniquement selon (O,z). Ainsi, la seule composante non nulle du
tenseur de déformation et du vecteur accélération sont respectivement, €,, =
Ou, [0z et a; = 8%u, /Ot2. L'équation de la dynamique (2.2) s’écrit alors:

004z 8%u,
= 3.1
oz ! o (8:1)
La loi de Hooke en contraintes (2.11) permet d’obtenir la composante 04,
E(l-v)

Tz = Ca (1)1 — 20)

La loi de la dynamique (3.1) s’écrit alors sous la forme d’équation d’ondes
w? 8%y, /0z* = k? §%u, /Ot%:
E(l-v) 0%, 0%,
A+v)1-20) 622 "o

D’ol I’écriture de la vitesse des ondes compressives V.

w
Vi = ¢
_ E(1-v)
SV @a+v) (@ -2v)p
K+3
- st (3.2)
0
(3.3)
Pour les ondes de cisaillement, de fagon similaire, u, = Uy, €' (kz-w?) et le seul

terme non nul du tenseur des contraintes est ez = Ou,/ (2 0z). L’équation de
la dynamique s’écrit:

00 4y —) d%u,
Oz ot?
et d’apres la loi de Hooke généralisée (2.2):
E

Oy (1 n I/)E:By

Donc:

E &, %
2(1+v) Oz? BT
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Ce qui conduit & la formulation de la vitesse des ondes de cisaillement V:

w
Vo = —
k
B E
V2@ +v)p
N
p

Les ondes compressives sont appelées ondes P avec P pour primaire, et les
ondes de cisaillement ondes S avec S pour secondaire. Les ondes compressives
se propagent plus rapidement que les ondes de cisaillement. La vitesse des
ondes P peut varier de 4000 & 9000 m s~!, alors que les ondes S se propagent
3 des vitesses V; plutdt de I'ordre de 2000 & 5000 m s~

3.2 Milieu poreux

La propagation des ondes dans les milieux poreux met en oeuvre un mécanisme
de diffusion dans un milieu hétérogene: la matrice rocheuse et les pores de la
matrice. La matrice sera considérée saturée donc les pores toujours remplis de
fluide. La masse volumique p de la roche poreuse saturée peut s’écrire:

p=(1_¢);03+¢,0f

avec ¢ la porosité totale, p, la masse volumique de la matrice rocheuse et pys
la masse volumique du fluide.

Coussy [Coussy, 1991] divise en deux catégories ’étude de la propagation
des ondes acoustiques en milieux poreux (& température constante). Dans le
cas d’'un milieu hétérogéne de porosité non connectée (perméabilité nulle),
aucun mouvement inertiel du fluide par rapport au solide n’est considéré. Les
vitesses s’expriment alors & partir des caractéristiques d’un milieu équivalent
de la roche saturée en régime non drainé:

Ky + 20, N
_ ut 34 et V, = \/ L
(1=¢)ps+ ps (1= &) ps + ¢ ps
Pour des milieux & perméabilité non nulle, Coussy [Coussy, 1991] résout

Péquation de la dynamique en régime drainé. Les ondes transversales possedent
alors une vitesse modifiée par le facteur de tortuosité 7 (fig. 1.12):

Vp

v = T
\/(1 — @) ps + (=2)b py
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Pour les ondes longitudinales le systéme d’équations acceptent deux vitesses
possibles V,,; et V2. Ces vitesses s’interprétent physiquement comme étant
représentatives du mouvement des particules fluides par rapport a celui des
particules solides. La premiére vitesse (choisie la plus rapide) correspond au
cas ou les particules fluides et solides sont en phases, elle est appelée onde de
premieére espéce. La seconde correspond a un mouvement de particules solide-
fluide en opposition de phase. Elle porte plusieurs noms: onde de seconde
espéce, onde lente ou encore onde de Biot. C'est en effet Biot [Biot, 1956a),
[Biot, 1956b], [Biot, 1962] qui fut le premier & mettre en évidence cette se-
conde onde de type compressif dans le cas de propagation acoustique en milieu
poreux. Elle se propage plus lentement que celle de premiére espéce.

La théorie de Biot constitue la base des phénomenes de propagation en
milieu poreux. Elle démontre que la vitesse de propagation des ondes augmente
avec la fréquence. Le comportement des vitesses dans la zone basses fréquences
est différent de celui des hautes fréquences. Pour différencier ces deux domaines,
une fréquence caractéristique f, est définie par,

. ne
fC— 27l'kpf

ol 1 correspond & la viscosité du fluide. I’onde de Biot traduit le mouvement
relatif des particules fluide et solide durant les phénoménes de propagation
d’onde en milieu poreux. Dans le domaine des basses fréquences, la vitesse de
I’'onde de Biot est de type diffusive, elle traduit alors les mécanismes de diffu-
sion de la pression interstitielle [Chandler and Johnson, 1981]. Les fréquences

caractéristiques présentent des valeurs variant de ’ordre du kHz jusqu’au GHz
(3.1).

Roche ¢ (%) k (mdarcy) fe
Gres de

Fontainebleau 5 0.1 80 MHz
Gres de

Fontainebleau 20 1000 30 kHz
Gres compact 8 0.02 1 GHz
Calcaire 24.5 9 4.5 MHz
Verre fritté 28.3 1000 42 kHz
Granite de

Soultz 0.003 0.025 362 MHz

Tableau 3.1: Quelques valeurs des fréquences caractéristiques de Biot [Le Ravalec, 1996].

Dans le cas d’une déformation uniaxiale, Dvorkin [Dvorkin and Nur, 1993)
fournit une solution du systéme des équations de la dynamique poroélastique,
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qui s’écrit alors:

do
P11 Ust + prawy + b (ug —wy) = 8;
P2 Wy + proaty +b(us —wy) = —¢p,

(3.4)

avec u et w représentent respectivement le mouvement des particules solides et
fluides selon Paxe x (z; = 0z/8t et zy, = 52z /0t?). o, et P, sont respectivement
le champ de contrainte et la pression interstitielle régnant dans le milieu. b est
le coefficient de dissipation, b = n@?/k. p11 = (1 — @)ps + pay P12 = —Pa
et pa2 = Pps + p,. La théorie de Biot définit le coefficient p;3 comme un
parametre de couplage des masses entre le fluide et le solide lors du passage de
la vibration des particules. Ce mécanisme se traduit par un couplage inertiel
entre les particules fluide/solide. :

Dvorkin [Dvorkin and Nur, 1993] montre que le systéme (3.4) se raméne &
la résolution d’une équation du second degré du type:

AY?*+BY +C=0
possédant deux solutions Y; 5. Les vitesses P sont doubles:

Vpia = (Re(X12))™" (‘3.5)
avec

B B C

— ./ _ )2
X1,2 - Y'].,2; Y1,2 2A + (2A) A

A = ¢F2M
P2
2
P1 (04 Pa .We
B = [FRo—¢—¢p—=)—(M+F—)(14+—+i—
[P (20— 6= 650 — (01 + FE) 1 4+ 22 12,
c = B+t
P2 P2 P2 w
1—v
M = 2M1—21/
K
a = 1—'1-{‘:
1 1
F = +—=)"!
(Pfcﬁ ¢Q)
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et

pr=(1—d)ps, p2=dps, we= l,f%qﬁ
Ps
ps est la viscosité dynamique du fluide, w < w, avec w, = 27 f. la pulsation
critique de Biot et ¢, la vitesse du son dans l'eau.

La vitesse V5 décrit la vitesse de 'onde de Biot. Pour les hautes fréquences,
la vitesse V2 est constante et égale & \/¢? F'//py, avec ¢ F, le module de Biot
[Coussy, 1991], généralement d’un ordre de grandeur inférieur & la vitesse Vj
Dans le domaine des basses pulsations (w < w,), cette vitesse traduit un
processus de diffusion lent, de la pression interstitielle. Les ordres de grandeurs
dans le cas de Soultz prédisent des vitesses lentes de 'ordre de 60 m/s (fig.
3.1). Les essais d’injection de fluide sont réalisés pendant plusieurs jours, les
fréquences du signal & la source d’émission peuvent &tre évaluées a des valeurs
de Pordre de 1/(3600 x 24) ~ 10~°Hz, ce qui correspond véritablement & des
phénomenes tres basses fréquences.

Vp2

60

40

m/s

20

Figure 3.1: Ezemple d’évolution de la vitesse de Biot en fonction de la pulsation w pour
une perméabilité de 10~17 m?2. Cette vitesse lente (60 m/s) est associée auz phénomeénes de
diffusion de pression interstitielle dans le domaine des basses fréquences (pulsations).

Nous verrons dans la prochaine partie comment utiliser cette onde lente
pour décrire les mécanismes de diffusion de pression interstitielle lors d’essais
de fracturation hydraulique dans les forages. Pour quantifier ce mécanisme de
diffusion, une mesure de la vitesse de propagation de la miscrosismicité induite
sera employée. Cette diffusion peut étre un moyen d’estimer une perméabilité
équivalente du réservoir stimulé.

3.3 Microsismicité

Un événement sismique se caractérise par I’énergie qu’il libére au cours de
son apparition. Pendant la fracturation hydraulique cette énergie libérée cor-
respond mécaniquement & la réouverture de fractures par augmentation de
la, pression interstitielle ainsi que les déplacements en cisaillement engendrée
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Figure 3.2: FEzemple d’une analyse spectrale d’un sismogramme de vitesse au spectre de
déplacement. Présentation des trois valeurs caractéristiques d’un spectre: wvaleur plateau,
fréquence coin et chute du spectre (Fortier, 1997).

dans la roche. Une modification brutale du champ de contraintes ainsi qu’un
déplacement de type “cisaillement” apparaissent alors le long de la fracture.
Toutes ces “perturbations” du milieu constituent les mécanismes au foyer ca-
ractérisant chaque événement microsismique.

Ces déplacements dans le milieu rocheux se propagent sous formes d’ondes
dont les vitesses ont été précédemment décrites. Les géophones sont des appa-
reils servant a controler les oscillations du sol. Ils permettent de caractériser une
activité sismique sous forme de “sismogrammes” (fig.3.2 a) représentant cette
oscillation au cours du temps. La courbe caractéristique d'un sismogramme
fournit les temps d’arrivée des ondes P et S (I'onde S, plus lente, arrive aprés).
Ainsi, a 'aide d’au moins trois géophones ou bien d’'un seul géophone multi-
composantes, il est possible d’inverser les temps d’arrivée des ondes observés
sur chacune des stations dont les coordonnées sont connues en terme de reloca-
lisation des sources sismiques. Senfaute [Senfaute, 1995] fournit une description
de ces méthodes dans son travail sur la microsismicité induite par les coups de
terrains dans les mines de charbon aux Houilleres de Provence.

3.3.1 Meécanismes au foyer

Les mécanismes au foyer quantifient la mécanique de rupture en cisaillement
q

qui provoque l'émission acoustique. Les trois parametres principaux de la

source sont:
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e Le rayon de la source R,, servant a dimensionner la taille de la source

e La chute de contraintes Ao apparaissant juste apres la rupture en cisail-
lement de la roche

e Le moment sismique M, quantifiant le couple du moment mécanique mis
en jeu pendant la rupture

Ces trois parametres dépendent directement de la fréquences coins F, et de
la valeur plateau §2, déterminée a partir de la transformée de Fourier du sis-
mogramme mesuré (fig.3.2 b). La définition détaillée de ces parametres ainsi
que des exemples de données pour le site de Soultz-sous-Foréts sont donnés en
annexes.

3.3.2 Magnitude

La notion de magnitude a été introduite par Richter en 1935 afin de quantifier
I’énergie dissipée au cours d’un séisme. La magnitude est déterminée & partir
des sismogrammes. C’est une quantité sans dimension (logarithmique). Il existe
différentes manieres de la mesurer [Senfaute, 1995].

A partir de 'amplitude d’un signal enregistrée par un sismographe:

e Magnitude locale My, ( pour les courtes distances)
My, = logA(A) — logA,(A)

A et A, sont respectivement les amplitudes en mm maximales a la
distance A du séisme de magnitude M, et du séisme de magnitude zéro
enregistrées sur un sismographe de type Wood-Anderson (W-A).

o Magnitudes des ondes de surface Mg (Formule de “Prague”)
A
Ms = log a + 1.66logA + 3.3

avec A la distance a I'épicentre (projection verticale du foyer, c’est a dire
la localisation exacte de la source du séisme, sur la surface topographique)

et A I'amplitude du déplacement du sol en micron associée a la période
T ( 20sec).

A partir de la durée sur le sismogramme:

o Magnitudes de durée Mp (pour les petits séismes de magnitude inférieure
a 4) La magnitude est alors une relation linéaire avec le logarithme de la
durée ¢ du signal.

Mp = alog(t) +b
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A partir du moment sismique M,:
log(M,) — 1.6
Mp=——"%7"——
& 1.5

C’est la méthode empirique la plus employée [Lee and Stewart, 1981|, nota-
ment pour le site de Soultz-sous-Foréts (fig. 3.3).

N
I

Magnitude

10 100 1000
Moment sismique

Figure 3.3: Relation de Lee (1981) entre Magnitude et Moment sismique (Soultz, GPK1,
1993). ( Valeur & lorigine=—2.4, pente de la regression=0.57 pour un coefficient de corre-
lation de 0.993).

La loi classique de Gutenberg et Richter [Gutenberg and Richter, 1956]
fournit une relation entre 1’énergie sismique et la magnitude.

logEl = 1.5Ms +4.8

Cette loi utilise les magnitudes des ondes de surfaces. Elle est mal adaptée
aux petits séismes (magnitudes inférieures & 5 ou 6). Les magnitudes des mi-
croséismes enregistrés pendant la fracturation hydraulique sont de faibles am-
plitudes (inférieur a 3). Cette faible émission d’énergie entraine une baisse de
précision de qualité des résultats. Il est donc difficile d’interpréter toutes les
données microsismiques en termes de mécanismes au foyers. Les parametres
aux sources des micro-événements du site géothermique de Soultz-sous-Foréts
présentent des distributions tres aléatoires, peu homogénes.

3.4 Fractures associées aux micro-séismes

3.4.1 Reconnaissance de multiplets

Les recherches sur 'inversion des données microsismiques afin de reconstruire
un réseau de fractures se divisent en deux écoles. La premiere, qualifiée de
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“classique”, repose sur une étude précise des signaux acoustiques émis. Il s’agit
de définir des multiplets, c’est a dire des ensembles de microséismes présentant
le “méme accélérogramme” [Fréchet, 1985]. Cette similitude peut constituer
un parametre d’identification de microséismes induit par le méme mécanisme
de cisaillement, donc appartenant peut étre a la méme fracture. Pour cela il
existe différentes méthodes de reconnaissance de multiplets.

o Critére visuel [Poupinet et al., 1985]

Apres classification des événements selon leurs temps d’arrivée des phases
d’ondes P et S, il est possible de regrouper les microcracks en “essaims” et
de les classer en visualisant chaque sismogramme d’une famille. Si deux
signaux possedent une méme “allure” ils constituent alors un doublet.
Cet entreprise est fastidieuse pour un grand nombre de données comme
a Soultz (plus de 10 000 événements) et en partie subjective.

e La cross corrélation temporelle

Il s’agit de déterminer un coefficient de corrélation qui caractérise le degré
de ressemblance entre deux signaux a l’aide de transformée de Fourier.
Soit deux signaux s; et s, et leur transformée respective S; S, alors la
cohérence peut s’écrire [Lanchy, 1997]:

_ S1(f)Sa(f)"
VS1(F)S1(F)* /S (F)Sa(f)*

(ou , signifie la conjugaison complexe). Les signaux sont traités deux a
deux jusqu’a l'obtention des multiplets selon un degré de confiance estimé
a l'aide du coefficient de corrélation. Cette méthode est une fois de plus
tres fastidieuse en cas de présence d’un grand nombre d’événements. Elle
fait souvent appel a une méthode présélective de classification utilisant
les temps d’arrivée des phases d’ondes.

C(f)

e D’autres méthodes ...

Il existe des classifications automatiques plus singulieres basée sur des
principes totalement différents. La méthode utilisée part Gaucher [Gau-
cher, 1997] sur le site de Soultz repose sur la détermination de la “distance
de Levenstein” de chaque signal. Les “modeles cachés de Markov” sont
basés sur des principes purement statistiques . ..

3.4.2 Relocalisation relative

La localisation des points basée sur les temps d’arrivée des ondes P et S
présente une tres forte incertitude de précision (jusqu’a 60%) ce qui représente
des erreurs de localisation de 20 & 60 m selon les directions pour Soultz




CHAPITRE 3. COMPORTEMENT SISMIQUE D'UN MASSIF ROCHEUX FRACTURE 63

Rais sismiques considérés papralléles

Evénement

Evénement D Esclave

Maitre

Figure 3.4: La technique de relocalisation relative permet de définir la longueur D séparant
un événement “esclave” du “maitre”.

[Gaucher, 1997]. Le principe de relocalisation repose sur I’hypothése de préalablement
connaitre la position d’un événement de fagon précise (événement maitre) et

de relocaliser tous les multiplets associés a ce dernier. Pour ce faire, deux hy-
pothése sont émises (fig.3.4).

e Les événements “esclave” et “maitre” possédent des rais sismiques pa-
ralléles. La distance D séparant les événements étant petite par rapport a
celle séparant chaque événement de la station, la déviation entre les deux
rayons peut étre considérée comme nulle.

e Au cours du temps qui sépare les deux séismes, les propriétés du milieu
de propagation sont constantes.

Ainsi, il est possible de décrire le temps d’arrivée de 'onde de phase (P ou
S) du maitre en fonction de ’esclave :

—
—

, Dn
temps phase maitre = temps phase esclave + Vo
P
avec D, le vecteur construit et orienté du point maitre au point esclave. L’opération
est identique pour les ondes S.

Appliqué sur tous les points d’un multiplet, un systeme d’équations est
inversé de fagon & déduire la distance D pour chaque “esclave”.

De nouveau ce type de méthode est “lourd” a gérer pour un nombre impor-
tant de microséismes. Gaucher (1997) a développé une étude sur les données
d’un forage de Soultz-sous-Foréts. La région étudiée dans son travail s’étend
de 120 m autour d’un point d’injection localisé sur le puits et correspondant
a une fracture de taille importante observée. Il reconstruit un réseau d’une
dizaine de fractures et compare les orientations et profondeurs obtenues avec
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les données observées au puits. Phillips [Phillips, 1998] fournit des résultats de
relocalisation sur deux essaims situés a deux profondeurs différentes, et sur le
meéme ordre de grandeur d’extension.

3.4.3 Autres approches ...

Il existe d’autres types d’approches reposant sur différentes hypotheses toutes
aussi différentes les unes des autres.

Jones [Jones and Stewart, 1997] suggerent d’utiliser I'incertitude de mesure
comme un parametre d’ajustement de relocalisation. Cette information se tra-
duit par une liberté de déplacement d’un point & 'intérieur d’un ellipsoide. A
chaque itération le point considéré est relocalisé au centre de gravité de ’el-
lipsoide déterminé en utilisant tous les points se trouvant dans cet ellipsoide.
Le processus est réitéré jusqu’a une pseudo-immobilité des points pour un seuil
limite donné. Testé sur des données synthétiques, cette méthode est appliqué
sur le site de Rabaul en Nouvelle Guinée.

Fehler [Fehler et al., 1987] ont mis au point une méthode de reconstruction
de plans a partir de trois points choisis au hasard dans le nuage. Cette ap-
proche engendre P(P — 1)(P — 2)/6 solutions, avec P le nombre d’événements
sismiques! Apreés analyse statistique des orientations des plans obtenus, un
plan le plus probable, d’extension limitée et joignant un certains nombre de
points microséismiques est déduit. Supprimant les points impliqués, le proces-
sus est réitéré. Apres avoir testé cette méthode sur des données synthétiques,
une application sur le site de Fenton Hill propose un champ de fractures as-
sociées. Cette méthode ne tient pas compte des caractéristiques acoustiques
des signaux émis. Elle utilise uniquement 'information géometrique.

Roff [Roff et al., 1996] ont entrepris une approche combinant a la fois les
informations acoustiques et géométriques des nuages. Pour cela ils utilisent le
rapport des amplitudes d’ondes S sur les ondes P comme critére de familles de
points et construisent des fractures a partir des essaims obtenus dans chaque
famille. Cette méthode a été testée sur le site de Fenton Hill.

Phillips [Phillips et al., 1997] ont réalisé un travail sur Fenton Hill basé sur
le principe des multiplets. Ils réalisent une comparaison entre les trois méthodes
appliquées sur le site. Il s’avere que les structures retrouvées difterent d’une
méthode a I'autre. Phillips (1997) accorde une plus grande validité a la méthode
de Roff (1996) car elle fait appel aux mécanismes au foyers des événements alors
que la méthode des trois points est basée sur un concept purement géometrique.
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3.4.4 Exemple de Soultz-sous-Foréts

Description des données

Deux essais de fracturation hydraulique ont été réalisés sur un méme forage
(GPK1) a des profondeurs différentes sur le site géothermique de Soultz. GPK1
était a 'époque d’une profondeur d’environ 3600 m (5000 m en 1999). La
section ouverte du forage débute a 2850 m jusqu’en fond de puits. Le premier
essai conduit du 1°" au 22 septembre 1993 stimulait la partie ouverte du forage
de 2850 a 3400 metres. Cet essai a fourni environ 13445 microséismes. Le second
essai réalisé en fond de puits (en dessous de 3400 m) a déclenché 'apparition
de 1954 micro-événements [Dyer et al., 1994].

Les deux nuages de points sont représentés sur la figure (3.5). La den-
sité du nuage (nombre de points par m?) est représentée par le code couleur.
Elle permet d’améliorer la visualisation en deux dimensions d’ensemble de
points appelés “essaims”’. Ces essaims ne sont pas nécessairement parfaitement
alignés. Ils représentent simplement des ellipsoides par lesquelles peut passer
un plan qui approximerait une position moyenne des points du essaims (au sens
des moindres carrés). Ces plans associés aux microséismes sont représentatifs
de I’hétérogénéité de la géométrie. Ils représentent une orientation moyenne des
zones de forte densité de points microsismiques. Dans le cas d'un ensemble de
points microsismiques distribué de fagon homogene dans I'espace, la distinction
des poles de densité est moins évidente.

densité (par m’)
22 e min

Figure 3.5: Représentation de la microsismicité induite par deux essais de fracturation
hydraulique a Soultz-sous-Foréts. (a) essai de septembre 1993, (b) essai d’octobre 1993. La
densité des points du nuage fait apparaitre des “essaims” signalés par les fléches.
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Figure 3.6: (a) La densité volumique d’'un nuage de points microsismiques projetée puis
interpolée sur une grille 3D de 80*100¥100 m (Forage GPK1, Soultz-sous-Foréts, France).
(b) Une surface isovaleur de cette densité de points. Elle permet de mieux distinguer les
“essaims” de points.

Figure 3.7: FEnsemble de plans construits d partir des péles de densité d’'un nuage de
microsismicité induite par fracturation hydraulique @ Soultz. (a) essai de septembre 1993.
(b) essai d’octobre 1993.
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Construction de plan a ’aide de GOCAD

En utilisant les outils disponibles sur le modeleur GOCAD, il est possible de
projeter une information ponctuelle donc discontinue (la densité), obtenue &
partir des points microsismiques, sur une grille en trois dimensions. En uti-
lisant 'interpolateur D.S.I. [Mallet, 1992], cette information discontinue est
transformée en une propriété répartie continiiment a l'intérieur de la grille (fig.
3.6 a).

Un exemple d’une surface représentative d’une isovaleur de la densité de
points choisie empiriquement permet de mieux distinguer et d’isoler chaque
ensemble de points (fig. 3.6 b). Un plan moyen (au sens des moindres carrés)
est alors construit pour chacun des essaims. L’essai de septembre produit un
ensemble de huit plans et celui d’octobre de sept plans (fig. 3.7).

De nombreuses analyses de la fracturation ont été entreprises sur le forage
GPK1 a différentes échelles a partir des observations [Genter et al., 1997b],
[Ledésert et al., 1993], [Dezayes et al., 1995], [Elsass et al., 1995], [Benderitter
and Elsass, 1995]. Genter [Genter, 1997] a réalisé un travail de synthése de la
fracturation sur le forage réduisant le nombre de fractures en 39 ensembles de
zones fracturées a pendage et azimut moyenné. C’est a partir de cette base de
données que les 15 plans obtenus ont été comparés.

Figure 3.8: Projection des normales auz plans issus des deur nuages de septembre (a)
et octobre (b) 1993, comparés avec les mesures de fracturation établie par Genter (1998) a
partir du sondage GPK1 (Soultz-sous-Foréts, France).

Sur la figure (3.8), les carrés blancs correspondent aux trente neuf zones
reconnus par Genter sur GPK1. Cette synthése de la fracturation laisse ap-
paraitre la méme tendance d’orientation générale, a savoir un azimut N170° &+
20° et un pendage moyen de 70° £ 20° F ou W. Les 15 plans obtenus mont-
rent une tendance & un pendage fort fidele a 1’allure subverticale générale du
nuage ainsi qu'a la tectonique du milieu. L’ensemble des azimuts restent étalé
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dans I’étendue des 39 familles, excepté pour le crack n°2 de septembre qui
correspond a la partie la plus élevée du réservoir.

3.5 Conclusion

Ce dernier chapitre était consacré a la description de I'information sismique
développée pendant des essais de fracturation hydraulique. Elle sera utilisée par
la suite dans les deux autres parties. Ces ondes sismiques permettent de locali-
ser les sources de propagation et de quantifier leurs parametres caractéristiques,
c’est & dire les mécanismes aux foyers. La magnitude des événements étant
faible les sources sismiques sont appelés “événements microsismiques”. Les
théories de propagations d’ondes en milieux poreux mettent en évidence trois
types d’ondes, deux ondes compressives et une onde de cisaillement. L’onde
compressive de seconde espece est aussi appelée onde de Biot. Elle caractérise
les mouvements oscillatoires des particules fluides par rapport aux particules
solides lors des propagations d’ondes. Elle est considérée comme représentative
de la diffusion de la pression interstitielle lors de 1’activité sismique et sera uti-
lisée dans la prochaine partie pour caractériser la perméabilité d’une roche
fracturée.

L’activité microsismique sera employée également dans la caractérisation de
la perméabilité de la roche comme étant représentatif de la diffusion de la pres-
sion interstitielle évoluant au cours d’un essai de fracturation hydraulique. La
position spatiotemporelle des événements sera utilisé comme critére principale
a défaut des mécanismes aux foyers. La microsismicité servira également dans
la derniére partie de cette thése comme support géométrique de définition en
trois dimensions de la perméabilité de la roche lors de ’élaboration d’un modele
de circulation de fluide. Cette distribution hétérogene pourra étre couplée a des
jeux de fractures observés dans les forages.
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Introduction

La seconde partie de cette thése est consacrée au développement d’une méthode
d’inversion de données microsismiques induites par de la fracturation hydrau-
lique en terme de perméabilité de réservoir stimulé. Cette méthode préalable-
ment établie par Shapiro [Shapiro et al., 1997] a été appliquée sur le site du
KTB en allemagne. Elle permet de donner une estimation d’une perméabilité
effective du milieu granitique trés fracturé, considéré alors comme un milieu
poreux équivalent. Cette estimation est fournie sous forme d’un scalaire. Le
développement de cette méthode consiste & extraire de l'information micro-

‘sismique une valeur de perméabilité de type tensorielle. Cette méthode sera

appliqué sur plusieurs essais de fracturation hydraulique réalisés sur des sites
géothermiques du monde entier (Fenton Hill, USA, Ogachi au Japon, Soultz-
sous-Foréts, France).

Pour ce faire la diffusivité hydraulique est déterminée par la résolution de
I’équation de diffusion de la pression interstitielle au cours de I'essai de stimu-
lation hydraulique. D’apres les équations de la poroélasticité, ce terme de dif-
fusivité hydraulique est directement proportionnel & la perméabilité du milieu
[Biot, 1962). En résolvant cette équation de diffusion pour un milieu homogéne
anisotrope un tenseur de diffusivité hydraulique conduit alors directement &
la formulation d’un tenseur de perméabilité effective du réservoir stimulé par
la fracturation hydraulique. Des axes prépondérants de perméabilité de plus
fortes valeurs peuvent alors etre mis en évidence et comparés avec d’autres
observations mesurées sur site. Cette étude a été menée plus particuliérement
en détail sur le site géothermique de Soultz-sous-Foréts en Alsace.
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Chapitre 4

Diffusivité hydraulique en
milieu isotrope

L’injection de fluide dans un milieu géologique provoque des perturbations
mécaniques qui peuvent étre décrites par la poroélasticité. Ces perturbations
pourront étre & I’origine de déplacements en cisaillement de par la modification
de la pression interstitielle et de la contrainte effective a l'intérieur de la roche.
Les mécanismes de ruptures en cisaillement constituent les sources de vibra-
tions des particules de la roche et du fluide qui conduisent & ’obtention d’une
émission acoustique. Cette relation directe entre modification de la pression
interstitielle et apparition d’un événement sismique a été identifiée et quan-
tifiée dans différents cas et & différentes échelles [Johnson and McEvilly, 1995];
[Fletcher and Sykes, 1977]; [Talwani and Acree, 1985].
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Figure 4.1: Coupe SW-NE de la faille de San Andreas sur laquelle est projetée une partie
de Vactivité sismique développée durant huit ans (d’aprés Johnson et al (1995)).

L’analyse de la sismicité dans les structures faillées peut conduire a une
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étude sur la présence de fluide dans des zones profondes comme l'ont suggéré
Johnson et Mc Evilly [Johnson and McEvilly, 1995] pour la faille de San An-
dreas. La distribution spatiale et temporelle de cette sismicité est analysée de
fagon a comprendre et donner une explication des comportements observés.
Pour cela, Johnson suppose que pour un événement de forte magnitude, un
mécanisme de diffusion de la sismicité se propagera alors le long de la faille de
part et d’autre du point initial. La figure 4.1 représente une coupe de cette faille
sur laquelle les événements les plus proches ont été projetés. La zone d’activité
sismique possede une épaisseur d’environ 4 km. Les vitesses de propagation
de la sismicité peuvent alors étre interprétées soit comme une diffusion de la
rupture en cisaillement sans fluides, soit par la diffusion de la pression intersti-
tielle des fluides qui engendre alors des mécanismes de fracturation hydraulique
provoquant cette émission acoustique.

L’histoire de la tectonique de la faille de San Andreas est trés complexe
et importante, 'interprétation de ces données est délicate. Fletcher [Fletcher
and Sykes, 1977] effectua une étude similaire sur la faille de Clarendon-Linden,
USA. La proximité d’une mine de sel ou plusieurs essais de fracturation hy-
draulique ont été réalisés sur des puits de production, constitue une source
‘parfaitement identifiée comme précurseur d’une soudaine augmentation de la
sismicité a l'intérieur de la faille.

| 4.1 Définition

Le mécanisme de diffusion précédemment introduit laisse supposer que la
présence de fluide dans le milieu autorise ce dernier & subir des modifications
pouvant entrainer 1’apparition d’événements sismiques. L’estimation des vi-
tesses de propagation de cette activité sismique est de I'ordre du metre par
seconde. Scholz [Scholz, 1990] suggere des valeurs variant de 1 & 3.3 ms™!. Ces
valeurs sont bien trop élevées pour correspondre & des estimations de vitesse
de filtration de Darcy. Elles seraient équivalentes a des valeurs de perméabilité
de l'ordre de 1078 m?!

Cette diffusion est en fait interprétée comme étant représentative non pas
de la propre migration du fluide & 'intérieur du milieu mais d’une propaga-
tion d’une onde de pression de fluide dans le milieu. Cette propagation, sous
certaines conditions, peut étre décrite par 1’équation de diffusion déduite des
équations de Navier-Stockes et de Darcy:

op
op _ 1
5; = DAp (4.1)

ou D est un scalaire permettant de quantifier la vitesse de diffusion. Il s’exprime
en m2s7!, L’idée d’utiliser la sismicité comme “traceur” de cette diffusion de
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pression de pore permet de donner une quantification de la diffusivité hydrau-
lique du milieu. Talwani [Talwani and Acree, 1985] propose une estimation de
cette diffusivité en considérant une géométrie monodimensionnelle de propa-
gation. Elle s’exprime par:

2

D = z (4.2)

t
ou L et t représente respectivement la distance et le temps séparant deux
événements sismiques successifs. Johnson [Johnson and McEvilly, 1995] ob-
tient des valeurs de diffusivité comprises entre 1 et 20 m2s™! pour la faille
de San Andreas. Talwani [Talwani and Acree, 1985] fournit des valeurs de la
croiite terrestre s’étendant de 0.5 & 50 m?s™*, Scholz [Scholz, 1990] de 1 & 10
m?s71, et Fletcher [Fletcher and Sykes, 1977] autour de 0.1 m2s~1.

4.2 Meéthode SBRC: source ponctuellé

La formulation (4.2) fournit des valeurs qui ont tendance & surestimer la diffu-
sivité hydraulique. La méthode SBRC (Seismicity Based Reservoir Cha-
racterization) a été récemment développée par Shapiro [Shapiro et al., 1997].
Elle repose sur I’hypotheése que la vitesse de propagation des ondes de pression
est décrite par I’onde de Biot précédemment introduite. Cette vitesse d’onde
correspond & des phénomenes basses fréquences. Une nouvelle définition de la
diffusivité hydraulique alors dépendante de la fréquence du signal a l'origine
de I’émission de l'onde est introduite. Le probléme est résolu en utilisant la
mécanique vibratoire.

4.2.1 Petit rappel sur les ondes

Nn(x,t)
N\
N~ N

X

Figure 4.2: Représentation d’une onde de type sinusoidal en deuz dimensions.

L’onde représentée sur la figure 4.2 peut s’écrire sous forme complexe:
Wz, t) = Aeilkewt) (4.3)

ol n(z, t) correspond & la partie réelle du complexe 7(z, t). A représente ’ampli-
tude de I'onde. L’onde se propage longitudinalement selon z, 1 correspond & la
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description d’une onde de type de cisaillement (les particules oscillent perpen-
diculairement au front d’onde). Les parametres caractéristiques classiques de
cette onde sont décrits par le nombre d’onde k = 27/ et la pulsation (ou
fréquence angulaire) de cette onde w = 27 f avec A et f respectivement les
longueurs d’ondes et fréquences de 'onde. La célérité ¢ de cette onde le long
de z s’écrit:

_A
=T

avec T'= 1/ f la période de l'onde.

4.2.2 Perturbations harmoniques

Dans le cas d’une géométrie monodimensionnelle (z), une perturbation P(z,t)
de type harmonique peut s’écrire sous la forme:

P(a,t) = Py &t (4.4)

ou a représente la position de la perturbation et F, 'amplitude maximale de
cette perturbation & cette position. En séparant les variables, la solution de
I’équation (4.1) peut s’écrire sous une forme harmonique:

P(z,t) = X(z) T(t) = X (x) e’

Ainsi en considérant la condition limite (4.4) et que la solution réelle tend vers
une valeur finie en I'infini, la solution de 1'’équation (4.1) s’écrit alors:

P(z,t) = Pyet“texp [ —2% 1+9)(a— :v)] (4.5)

Cette solution est décrite comme une onde de type exponentielle atténuée. Le
coefficient d’atténuation (nombre d’onde) est /w/2D et la célérité ¢ = A\/T
de 'onde s’écrit alors v/2 D w, soit:

)\2

Cette estimation introduit la notion de fréquence caractéristique d’émission
de la source origine de la perturbation dans la définition de la diffusivité hy-
draulique. Elle s’applique pour des phénomenes basses fréquences (inférieures
3 la fréquence caractéristique de Biot) qui correspondent aux phénomeénes de
propagation de ’onde de pression interstitielle dans un milieu poreux.
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4.3 Application a la fracturation hydraulique

4.3.1 Fréquences caractéristiques

Pendant les essais de fracturation hydraulique réalisés sur des forages profonds,
une microsismicité se développe pendant (et méme aprés) 'injection de fluide
dans le forage. Le signal émis & la source est de type “palier”. En d’autres
termes, l'injection de fluide est supposée réalisée & pression constante. Ainsi,
pour un événement sismique localisé & un temps %, seul le signal de type:

{P(t) = Py, pour 0<t<t

= 0 sinon (47)

contribue a son apparition. Tout ce qui a lieu apres le temps ¢ n’est en rien
liée & cet événement. En déterminant le spectre en fréquence A(w) d’un signal
de type palier (constant avec le temps, encore appelé fonction Heav1s1de notée
H(t)) comme défini en (4.7), il vient:

Aw) = |FLHOY = (45, 202 (49

avec |F{H(t)}| la norme de la transformée de Fourier de la fonction de Hea-
viside. La représentation de ce spectre (normalisé) sur la figure (4.3) défini le
domaine des fréquences pour lesquelles le spectre possede la plus grande ampli-
tude et donc ou la probabilité d’apparition de ’événement est la plus forte. Ce
domaine correspond aux fréquences angulaires w comprises entre 0 et 27 /t,.

Pression
o b
to  temps

Activité microsismique

Figure 4.3: Spectre (normalisé) en fréquence d’une fonction palier (“Heaviside”).

En choisissant la valeur limite de ce domaine de fréquence w = 2m/t,
Shapiro et al. [Shapiro et al., 1997] définit une distance & la source limite au
dela de laquelle il n’apparait plus d’événement sismique pour un temps donné:

=+v4n Dt (4.9)
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Roeloffs [Roeloffs, 1988] a défini un front similaire en utilisant les fluctuations
du niveau de remplissage d’un lac comme initiateur de la perturbation de la
pression interstitielle.

4.3.2 Hypotheses

L’application de la méthode SBRC & I’échelle d’un réservoir géothermique
nécessite quelques hypothéses quand & la géométrie du probleme ainsi que
I’hétérogénéité du milieu. Les données actuellement disponibles sont issues
de sites géothermiques de type Roche-Chaudes-Séches (Hot Dry Rock, cf.
troisieme partie) correspondant & la fracturation hydraulique de milieux cris-
tallins & des profondeurs pouvant atteindre 4000 metres. Le site de Soultz-
sous-Foréts présente une fracturation naturelle qui, associée & la stimulation
artificielle conduit & un état actuel de fracturation tres important dans le mas-
sif. La définition de la diffusivité hydraulique précédemment citée correspond
a un milieu poreux équivalent & la roche fracturée. L’activité microsismique
développée a Soultz fournit parfois plusieurs milliers d’événements selon les
essais. Cette forte activité contribue a une forte fracturation du milieu et
donc consolide I’approche milieu poreux équivalent. La valeur de diffusivité
hydraulique estimée est une valeur effective “moyenne” du milieu rocheux ou
la sismicité s’est développée. Ainsi dans I’équation (4.1) la valeur de D est
considérée constante et donc indépendante de la pression interstitielle au cours
du temps. Cette hypothése est une premieére approximation afin d’estimer D
par une méthode d’inversion.

La géométrique linéaire d’un puits laisserait supposer une résolution de
I’équation de Laplace dans une configuration cylindrique. Cependant, les puits
ne sont jamais “ouverts” sur toute leur longueur. Seule une section, en fond
de forage, reste non tubée. De plus, notamment dans le cas du forage GPK1
de Soultz-sous-Foréts, il a été constaté en observant la distribution des débits
le long de la section ouverte d’une longueur de plus de 500 m, qu’'une zone
de faible épaisseur (50 m) contribuait jusqu’a 60% de I’évacuation du fluide.
L’approche par une configuration géométrique sphérique a donc été adoptée
pour résoudre 1’équation de diffusion. La solution P,y s’écrit:

1
Psph = ; Prono (410)

ou r représente la distance & la source d’émission localisée sur le forage et
Pyono correspond & la solution (4.5) dans ’espace unidimensionnel. La vitesse
de I'onde est donc identique et le front défini par (4.9) est appliqué dans le cas
sphérique.
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4.4 FEtude de cas

4.4.1 Soultz-sous-Foréts

Essai de septembre 1993
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Figure 4.4: Description hydraulique mécanique et sismique de l'essai de fracturation hy-
draulique réalisé & Soultz-sous-Foréts en septembre 1993, (d’aprés Dyer et al., 1994).

Le principal objectif de cet essai était de pouvoir stimuler toute une partie
ouverte du forage (de 2850 a 3600 m environ), exceptée en fond de puits (en
dessous de 3400 m), correspondant & une zone tres fracturée [Dyer et al., 1994].
Cette zone a donc été au préalable remplie de sable pour cet essai. Elle fut de
nouveau libérée dans 1’essai suivant en octobre 1993. Le test a été réalisé en
12 paliers de débit de 48 heures démarrant & 0.15 1/s jusqu’a 36 1/s (fig. 4.4).
La réponse en pression est croissante jusqu’'a ce que le débit atteigne les 24
1/s. A ce stade, la pression en téte de puits reste constante & un peu plus de
100 bars environ. Cette valeur semble donc étre représentative de la contrainte
minimale locale. Au total, 25300 m? de fluide ont été injecté.

L’activité sismique commence a apparaitre pour une pression de 60 bars.
Elle semble initialement se développer autour d’un point d’injection localisé
aux environs de 2920 m, pour ensuite s’étendre dans l'espace autour de ce
point d’injection. Ainsi l'approximation d’'une configuration sphérique de la
géométrie de diffusion de la sismicité est cohérente. Plus de 18000 événements
ont été enregistrés et seulement 13500 localisés. Ne sont conservés dans le calcul
que les événements apparaissant durant l'injection du fluide, au total finale-
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ment 9300 environ. Alors que la sismicité présente une tendance a croitre plutot
vers le bas du réservoir, & partir du 7°™ jour I’évolution est beaucoup plus vaste
et I'ensemble des points s’étend entre 2000 et 3500 m de profondeur. Une fois
la source d’injection localisée sur le forage, il est alors possible de tracer une
distribution spatio-temporelle de tous les événements impliqués (fig. 4.6). La
définition (4.9) permet d’obtenir une estimation de la diffusivité hydraulique
de 0.04 m?s™! pour un front d’onde de pression considéré comme majorant
le mieux toute l'activité sismique. Cette valeur s’integre parfaitement dans
les grandeurs d’estimation antérieurement calculées pour une crotte grani-
tique [Johnson and McEvilly, 1995]; [Talwani and Acree, 1985]; [Scholz, 1990];
[Fletcher and Sykes, 1977].

(1] 1

o

souree
‘injection
2920 m)

) R

tempsih)

3800 m

Figure 4.5: Temps d’apparition des événements microsismiques de Soultz (France) durant
la fracturation hydraulique de septembre 1993 (en heures aprés le début de linjection de
fluide). Localisation de la source d’injection sur le forage.

Essai d’octobre 1993

Le second test de fracturation hydraulique de Soultz ayant fourni un nombre
assez conséquent d’événements sismiques (plusieurs centaines) a été réalisé
durant le mois d’octobre 1993 (du 11 au 21 octobre). Lors de 'essai précédent
en septembre, le fond du forage avait été comblé de sable a partir de 3480 m de
profondeur. Pour cet essai, le sable fut retiré et 'opération consistait a stimuler
au mieux une fracture observée vers 3485 m de profondeur. Bien que la partie
supérieure de la section ouverte du forage restait accessible au fluide, au vu
des résultats de la microsismicité développée durant 'essai, la fracture située
en profondeur a été la zone la plus stimulée par la fracturation hydraulique
(fig. 4.7).

L'injection de fluide a démarré le 11 octobre 1993 avec un débit constant
de 41 1.s7. Aprés quatre jours le débit est passé & 50 1.s™! pour les dernieres 24
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Figure 4.6: Distribution spatio-temporelle des événements microsismiques de Soultz
(France) dans le cas d’une approzimation sphérique de la géométrie du probléme de diffu-
sion. La distance correspond & celle séparant chague événement sismique du point d’injection
et le temps correspond 4 celui écoulé aprés le début de linjection de fluide dans le forage
(essai sept. 1993).

Wiz 500m

a)

Figure 4.7: a) Vue de dessus et b) Vue vers le Nord de I’émission acoustique développée
durant la fracturation hydraulique réalisée sur le site géothermique de Soultz (France) du 11
au 21 octobre 1993.

heures. 19300 m® d’eau ont été injectés et 1900 événements microsismiques ont
été localisés. L’apparition de cette microsismicité a débuté pour une pression
d’injection de surface de 7 & 8 MPa.

La source d’injection a été choisie a la profondeur correspondant a celle
de la fracture stimulée. Les résultats de ’estimation de la diffusivité fournis-
sent des valeurs supérieures a celles issues du premier test. Les valeurs varient
entre 0.04 et 0.5 m? s~ (fig. 4.8). Cependant, la répartition dans 1’espace
des événements microsismiques présente deux comportements. Un premier en-
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Figure 4.8: Distribution spatio-temporelle des événements microsismiques de Soultz-sous-

Foréts (France), développés durant Uessai de fracturation hydrauliqgue du 11 au 21 octobre
1993.

semble de points est localisé & proximité (moins de 500 metres) de la source
d’injection et correspond a la valeur de diffusivité précédemment obtenue (0.04
m? s71). Cette estimation correspond & la stimulation hydraulique de la frac-
ture observée en fond de puits. Cette zone du réservoir avait été comblée de
sable dans I’essai précédent. L’état de la roche est donc le méme que durant
’essai de septembre et fournit donc une diffusivité analogue. Le second en-
semble de points microsismiques est beaucoup plus réparti dans ’espace. 1l
s’étend sur un volume identique a celui de I'activité développé en septembre.
L’estimation correspondrait plutot a une nouvelle stimulation du réservoir et

présente donc des diffusivités plus importantes, correspondant aux diffusivités
du réservoir fracturé.

4.4.2 Cas de Fenton Hill

Le site de Fenton Hill est analogue a celui de Soultz-sous-Foréts. Ce forage,
situé au Nouveau Mexique (USA), appartient a un prototype américain de
site géothermique Hot Dry Rock. La fracturation hydraulique a été développée
dans une roche cristalline a 3400 m de profondeur. Quatre sismometres ont été
utilisés pour enregistrer les secousses durant le test. L’essai a duré 61 heures et
I'injection de 21600 m® a été réalisée avec un débit moyen de 0.1 m® s~! et une
pression moyenne a la surface de 48 MPa. 11366 événements microsismiques
ont été enregistrés et localisés a 1'aide des repérages de temps d’arrivée des
ondes P et S (fig. 4.9)[House, 1987]. Fehler [Fehler et al., 1998] fournit une
étude de I’évolution du volume de matiére rocheuse contenant des événements
sismiques par rapport au volume de fluide injecté durant 1’essai de stimulation.
Une vitesse de propagation d’activité sismique tres analogue a celle introduite
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Figure 4.9: a) Vue de dessus et b) Vue vers le Nord de I’émission acoustique développée

durant la fracturation hydraulique réalisée sur le site géothermique de Fenton Hill (USA) en
1983.
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Figure 4.10: Distribution spatio-temporelle des événements microsismiques de Fenton Hill
(USA). La distance représente celle liant chaque micro-événement au point d’injection sur
le forage. Le temps correspond d celui écoulé aprés le début de l'injection.

par Shapiro a été calculée par Fehler [Fehler et al., 1998]. Une configuration
de type sphérique est utilisé de par le fait que la section ouverte du forage
est de longueur réduite (20 m) par rapport & la hauteur du nuage d’activité
microsismique (1000 m). Le volume d’activité sismique est approximé par une
sphére de rayon R évoluant avec le temps selon 1’équation:

R = 129¢%%7

Cette vitesse de propagation du volume de roche “sismiquement actif” calculé
par Fehler est comparé a celle calculée par la méthode SBRC (fig. 4.10). La
méthode SBRC fournit une valeur de diffusivité aux alentours de 0.17 m2s~!
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. Cette valeur peut s’étendre jusqu’a 1 m? s=! selon les points considérés. Ces

valeurs restent toujours en accord avec les ordres de grandeurs des diffusivités
introduites précédemment.

4.4.3 Cas de Ogachi

Figure 4.11: a) Vue de dessus et b) vue azimut 45° de l’émission acoustique de Ogachi
(Japon) développée durant les essais de fracturation hydrauliqgue du réservoir inférieur en
1991 @ 1000 m de profondeur (cubes) et le réservoir supérieur ¢ 700 m en 1992 (croiz) .
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Figure 4.12: Distribution spatio-temporelle des événements microsismiques de 1991 ¢ Oga-
chi (Japon).

Le site géothermique d’Ogachi est localisé dans le Nord-Est du Japon, pays
marqué par une forte activité volcanique. Les gradients géothermiques moyens
du sol (0.2°C/m), essentiellement constitué de roches volcaniques et de gra-
nites, sont plus forts que ceux observés a Soultz et a Fenton Hill, respectivement
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Figure 4.13: Distribution spatio-temporelle des événements microsismiques de 1992 @ Oga-
chi (Japon).

de 0.05°C/m et 0.07°C/m. Les deux réservoirs constitutifs du site géothermique
sont géologiquement représentés par deux grandes failles, localisées dans les fo-
rages a des profondeurs de 700 et 1000 m ou la température atteint 228C°. En
1991, 10000 m? d’eau ont été injectés dans la section ouverte de 10 m en fond
de puits. L’activité sismique dessine une zone fracturée de 200 m d’épaisseur,
500 m de large et s’étendant sur 1000 m vers le Nord (représentée par des cubes
sur la figure 4.11). En 1992, une seconde campagne de fracturation hydraulique
fut menée sur ce méme forage. La section ouverte en fond de puits fut remplie
avec du sable. Une autre section, située a une profondeur comprise entre 711
et 719 m, fut stimulée créant une seconde zone fracturée possédant des dimen-
sions analogues a la précédente, mais avec une extension orientée vers I'Est, en
partant du forage (représentée par des croix sur la figure 4.11) plut6t que vers
le Nord comme le présentait la zone précédente. Les résultats des calculs de
diffusivité hydraulique sur les deux zones fracturées montrent des tendances
tout & fait similaires. Une valeur de 0.09 m? s~ semble appropriée pour fournir
une tendance générale de diffusivité pour les deux nuages. Cependant, parmi
les événements apparaissant en début d’essai, certains correspondent a des va-
leurs plus fortes de diffusivité pouvant atteindre 0.3 m? s~'. Ce phénomene est
d’autant plus marqué sur I’essai de 1991.

4.5 Cas d’une source cylindrique

Les champs étudiés précédemment correspondent au cas ou ’approximation
de la configuration géométrique du probléme a été choisie de type sphérique.
Autrement dit, il est admis que la source d’injection sur le forage peut étre
représentée par un point. Cette hypotheése est confirmé par 'observation des
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débits a I'intérieur du forage ainsi que par l'identification de la fracturation le
long de la section ouverte du puits (pour le cas de Soultz, [Dyer et al., 1994],
[Genter et al, 1997]). Il existe cependant des situations ou ce type de vérification
ne permet pas de justifier une position ponctuelle précise de la source d’injec-
tion. Par exemple, le second forage GPK2 du doublet géothermique du site de
Soultz-sous-Foréts présente une fracturation et des fuites d’eau réparties en plu-
sieurs zones le long de la section ouverte du forage et non pas localisées comme
sur GPK1. La réponse a la fracturation hydraulique du massif ne présente
alors pas forcément un comportement identique a celui prédit précédemment.
Il apparait donc utile de fournir de nouveaux éléments dans le cas ou la zone
d’injection sur le forage serait de géométrie cylindrique.

4.5.1 Notion de sources mixtes

Zsup

Zsup

=

Zinf

b)
Zinf
a)

Figure 4.14: Les profondeurs limites Zgyp et Zing a) définissent les frontiéres entre les
domaines a configuration géométrique sphérique et cylindrique b).

Cette approche consiste a diviser ’espace en deux systémes de coordonnées
géométriques différents. La zone d’injection est considérée comme une portion
de puits, donc un cylindre d’axe de longueur finie et de trajectoire quelconque.
La profondeur minimum et maximum de cette zone d’injection définissent deux
frontiéres respectivement appelée Z,, et Z;,s de valeurs positives. Le probleme
pourra étre résolu en utilisant les hypotheses suivantes.

Pour tous points dont la profondeur est comprise entre Z,, et Z;,¢, le repére
géométrique sera de type cylindrique. Autrement dit, chaque point pourra étre
défini par une longueur 7, un angle ¢ et une profondeur z. z correspond a
la profondeur du point, r» & la distance au puits (la distance entre le point
considéré et le points sur le puits a la méme profondeur) et ¢ a I’angle formé
par rapport & un angle de référence (par exemple I’azimut). La zone d’injection
sera considérée comme un cylindre infini d’axe linéaire, de forme quelconque
et de rayon égal a celui du puits.
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Pour tous points dont la profondeur est soit inférieur a Z,, soit supérieur a
Zing, le repere sera de type sphérique comme présenté dans la méthode SBRC.
La source d’injection correspondra alors respectivement au point du forage
de profondeur Z,,, et Z;,s. Chaque point est défini par une seule distance r
correspondant, cette fois ci & la distance séparant le point considéré au point
d’injection.

Dans le cas d’une géométrie cylindrique les symétries de révolution im-
pliquent que la solution soit indépendante de I’angle ¢ et de la profondeur
z. Ainsi, & partir d’un puits de forme quelconque, la solution dépendra uni-
quement d’une distance r définie différemment selon la profondeur du point
considéré (fig. 4.14).

Cependant, les conditions aux limites sont délibérément choisies comme ne
correspondant pas exactement a la réalité physique du phénomene étudié. Aut-
rement dit, pour la partie de ’espace ou la géométrie est choisie cylindrique, le
probléme de diffusion sera résolu pour une zone d’injection de type cylindrique
infini et non pas fini. Ceci implique que les solutions pour les profondeurs Z,,
et Zins seront différentes selon la géométrie choisie.

4.5.2 Equation de la diffusion en cylindrique

La diffusion de la pression interstitielle dans le massif consiste a résoudre I’équa-
tion (4.1) en coordonnées cylindriques. Pour ce faire, la source d’injection est
considérée comme un tube d’axe de forme quelconque et possédant une section
circulaire de rayon a. Le signal de pression émis a la source est considéré de
type harmonique. Sous forme complexe, il peut donc s’écrire :

P(a,t) = Pye'vt (4.11)

avec P, la valeur du palier de pression émis a la source.
La solution en pression est une fonction du temps et de la distance r, ainsi
’équation (4.1) s’écrit en coordonnées cylindriques:
10 oP 1 0P
e (7 kil P ol (4.12)
rdr \ Ir D ot
En supposant que la solution soit de type harmonique en temps, la méthode
de la séparation des variables conduit a la formulation de la solution suivante:

P(r,t) = f(r) &'

avec f(r) la partie complexe de la pression dépendante uniquement de la
distance r. L’équation (4.12) devient:

) a
T2ﬂ+?~§.—_r2?’_w

drz " dr p /=0 (4:18)
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avec © = 4/—1 le nombre imaginaire.
L’équation (4.13) est une équation de Bessel du type:

2 4%y dy : 2 2
d:c2+ To —(i(rz)*+n®)y=0 (4.14)
possédant pour solution:
3 1
5 = G iy (12 ‘TLB) 4+ K, (?,2 'rx) (4.15)

ou ¢; et ¢y sont des constantes, et J, et K, sont respectivement les fonctions
de Bessel de premiere espece et les fonctions modifiées de Bessel d’ordre n. La
solution de ’équation (4.13) s’écrit alors:

f()—clJo(%\/g )+c2Ko(%\/%m) (4.16)

Les deux conditions limites permettent de déterminer les constantes. D’une
part le signal émis a la source est décrit par I’équation (4.11). D’autre part, le
module |f| doit tendre vers 0 & I'infini pour que la solution reste bornée.

La fonction de Bessel Jo(i2 ) se décompose en un terme réel et une partie
imaginaire de la fagon suivante,

Jo (33 x) = Ber(z) + ¢ Bei(z)

ou Ber et Bei sont deux séries s’exprimant par:

&r @

Ber(z) = 1- o2 + a7
: 2\ (5)° , (B)°
Bei(z) (5) _W+_§!2__

Ces deux séries divergent a I'infini ce qui implique:
c = 0

La fonction modifiée de Bessel Ko(iz z) peut elle aussi se décomposer en
une partie réelle et une partie imaginaire:

K, (i% 2:) = Ker(z) + i Kei(z)

Les fonctions Ber, Bei, Ker et Kei sont aussi appelées les fonctions de Kelvin.
Ker et Kei s’expriment par:

Ker(z) = —(in(%)+7) Ber(a)+ 7 Bei(a)
+1- (;2:(1+ Ly (i): (1+5+3+7)-
Kei(z) = —(in ( 2) 4 'y) Bei(z) - = Ber(z)
+(§)2— (31)26 (1+2 + ;)+ -




CHAPITRE 4. DIFFUSIVITE HYDRAULIQUE EN MILIEU ISOTROPE 89

avec 7 la constante d’Euler:

p—+oo

= 0.5772156 ...

v = lim (1+%+ +%—£n(p))

Les séries Ker et Kei convergent a I'infini et permettent d’obtenir la formula-

tion suivante de la solution (4.16):
Ko (1 / !;D'-'i T’)

f(r) =P : (4.17)
Ko (/%)
D’ou écriture complexe de la solution générale du signal de pression:
D iwt KO ( V ig' T)
Foi(pst) = Py €™ ———== (4.18)

% (V)

En écrivant la solution issue de la méthode SBRC défini par (4.10) sous la
forme:

ﬁsph(r,t) = Ppetv? L “ﬁr) (4.19)
(V)
avec
x(Tz) = e;:

une analogie apparait entre les solutions de 1’équation de diffusion calculées
dans deux configurations géométriques différentes.

4.5.3 Relaxation spatio-temporelle de la pression

La limite définie en (4.6) représente la vitesse d’un front évoluant dans I’espace
et dans le temps traduisant I’arrivée d’une premiere “vague de pression intersti-
tielle” se propageant dans un milieu poreux saturé. L’état mécanique du massif
rocheux est supposé étre proche de la rupture de maniére a ce que la moindre
variation substantielle de la pression interstitielle méne a la fracturation hy-
draulique de la roche et conduise & ’apparition de I’événement microsismique
[Shapiro et al., 1997]. Ceci est confirmé par le fait que durant les essais de frac-
turation hydraulique, la microsismicité apparait toujours de fagon significative
pour une valeur de pression d’injection donnée correspondant & la pression de
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fracturation. Ainsi, pour un signal d’injection de fréquence w, il est possible de
déterminer une distance a la source ou la pression hydraulique dans le massif
devient supérieure a une valeur ¢ significative d’une variation substantielle.

En utilisant la formulation complexe de la pression interstitielle P(r,t), il
convient alors de chercher la distance r a la source ou le module de pression
sera inférieur & une valeur seuil ¢, soit:

P(r,t)
Fo

<€

Cette écriture correspond au module normé de I’expression complexe de la
solution en pression. La formulation de ce module normé pour les solutions
monodimensionnelles (4.5) s’écrit:

w

— exp ((a—'r) -

Ainsi, en tragant ’expression de ce module en fonction de (r — a) \/w/2D,
'atténuation de la pression est raisonnablement atteinte (fig.4.15) pour:

(r—a)yw/2D <27

Cette relation est équivalente & un € égal & exp(—2m) = 1.91072. Cette relation
a été développée dans les travaux de Roeloffs [Roeloffs, 1988] dans le cas d’un
chargement harmonique en temps appliqué sur un sol. En utilisant le principe
de la méthode SBRC qui permet de définir les fréquences caractéristiques w en
fonction du temps d’apparition des événements microsismiques ¢t par w = 27/t,
il vient alors I’expression du front limite suivant:

ﬁlp('f', t)
F

(r—a)=v4nw Dt

qui, pour des tailles de source a tres petites devant les distances r correspond
au front défini en (4.9).

Cette distance limite représente la zone autour de la source d’injection o
la pression n’est pas nulle et donc ou 'activité sismique a statistiquement le
plus de chance d’apparaitre.

Ainsi, pour une fréquence w donnée et une méme A}‘oche (méme diffusivité
hydraulique), les modules de la solution complexe |P(r,t)/F|, pour chaque
géométrie (monodimensionnelle, sphérique et cylindrique), s’écrivent:

mod;p = exp(—7(z—a))
mod,,, = exp(—7(z—a))a/z

mod.,; = exp(—7(z—a)) Va/z
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Figure 4.15: Ezpression de l'atténuation de la pression durant un essai de fracturation
hydraulique exprimé dans un repére monodimensionnel.

avec T = /35 et a représente la taille de la source. La formulation fournie en
cylindrique est une approximation de son module pour les grandes distances,
soit:

Poy(r,t)

Fo

avec:

et:

pour z grand [Abramowitz and Stegun, 1972].

En comparant ces trois modules, il apparait que celui correspondant a la
géométrie cylindrique décroit plus rapidement que celui en monodimensionnel
et moins rapidement que celui en sphérique (fig. 4.16).

4.6 Applications

L’exemple des essais de fracturation hydraulique du forage GPK2 a Soultz-
sous-Foréts correspond & la situation ou la source d’injection reste difficile a
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Figure 4.16: Comparaison des modules des solutions complezes des pressions interstitielles
correspondant a trois géométries différentes (sphérique, cylindrique et monodimensionnelle).

Le terme 7 = /5% est pris égal a 1, et le rayon de la source a est choisi égal a 20 centi-
meétres.

déterminer en tant que point-source. La comparaison des débits observés en
fonction de la profondeur montre clairement qu’il existe plusieurs zones de
fuites de fluides le long de la section ouverte du forage GPK2 a I'opposé de
GPK1 ou la majeure partie du fluide s’évacue dans les cinquante premiers
metres. Deux essais majeurs (produisant un nombre importants d’événements
microsismiques) ont été réalisés sur GPK2, le premier en 1995 et le second
en 1996 [Wilson et al., 1996],[Jones and Juppe, 1997]. Une représentation des
activités microsismiques est fournie dans la troisieme partie. Les deux nuages
ont produit plus de 5000 événements. Une comparaison entre la solution en
sphérique et celle en cylindrique avec les hypotheses décrites précédemment a
été réalisée sur les deux essais (fig. 4.17, 4.18).
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Figure 4.17: Comparaison des solutions a) sphérique et b) cylindrique du calcul de diffu-
swité a partir de la microsismicité développée durant l'essai de fracturation hydraulique de
1995 réalisé sur le site de Soultz-sous-Foréts en Alsace, (France).

La correction apporté par I’étude en coordonnées cylindriques de ’équation
de diffusivité ne modifie pas de fagon drastique les valeurs de diffusivité es-
timées par le calcul en sphérique. Cependant, elles permettent de confirmer
une estimation plutét qu’une autre en déplagant tous les points “vers le bas”
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Figure 4.18: Comparaison des solutions a) sphérique et b) cylindrique du calcul de diffu-
swité @ partir de la microsismicité développée durant l'essai de fracturation hydraulique de
1996 réalisé sur le site de Soultz-sous-Foréts en Alsace, (France).

sur le tracé spatio-temporel des points microsismiques.

4.7 Discussion

60
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Figure 4.19: Comparaison entre la vitesse de Biot Vyy (lente) et la vitesse de groupe V,
définie par Shapiro [Shapiro et al., 1997]en fonction de la pulsation w pour une perméabilité
de 2.5 10717 m? conduisant & une diffusivité hydraulique de 0.02 m? /s.

Dans cette approche, I'information sismique est utilisée comme traceur de la
diffusion de la pression dans I’espace et dans le temps. Nous avons vu que ce
mécanisme de diffusion s’explique par I'existence d’'une seconde vitesse d’onde
Vps, de type compressif, révélée par la théorie de Biot [Biot, 1956a]. La vitesse
de I’ onde de Biot, dans le domaine des basses fréquences, est représentative
de la vitesse de diffusion de la pression interstitielle. Dans le cas de Soultz, les
fréquences dominantes peuvent étre calculées a partir de la durée des essais
de fracturation hydraulique. Ces durées sont de l'ordre de plusieurs jours, ce
qui donne des ordres de grandeurs de fréquences de 1/(3600 x 24) ~ 107°.
Dans le cas de perturbation harmonique, nous avons constaté que la vitesse de
groupe V; de diffusion de I'onde résultante “vitesse de groupe”) s'écrit V, =
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Figure 4.20: La géométrie bornée de la condition limite d la source d’injection conduit d
une solution du champ de pression comprise entre le calcul en cylindrique pour les points
proches du puits et le calcul en sphérique pour les points loin de la source.

V2 D w, (voir expression (4.6) et dépend de la diffusivité. Ainsi, en utilisant
I’expression (3.5) fournie par Dvorkin [Dvorkin and Nur, 1993], il est possible
de trouver une diffusivité hydraulique associée a une perméabilité donnée. Dans
le cas de Soultz, les estimations sont cohérentes avec la comparaison entre les
vitesses de diffusion de pression et d’onde lente. Ainsi, pour une perméabilité
de 2.5 10717 m? et une diffusivité hydraulique d’environ 0.02 m?/s , les deux
ondes dans le domaine des basses fréquences sont identiques (fig. 4.19). Cette
valeur est donc en accord avec les estimations isotropes précédemment données.

Dans cette approche, tous les points ne sont pas pris en compte. Seuls ceux
correspondant a I’évolution la plus “rapide” dans I’espace du nuage serviront a
'estimation de la diffusivité. Ainsi, pour un point placé a une distance r¢ de la
source d’injection, la méthode fournit une valeur du coefficient de diffusion D
d’une onde de pression en estimant le premier temps d’arrivée de cette onde ¢
a I'aide des points microsismiques possédant le temps le plus petit pour cette
distance 7y (fig. 4.10). Mais d’autres événements peuvent apparaitre pour cette
méme distance a un temps ultérieur. Ils correspondent a une nouvelle vague
basse fréquence issue de ’émission du signal de pression a la source de type
palier. La valeur de la diffusivité hydraulique correspondant a ces points est
différente (supérieure) de I’estimation précédente car ces points correspondent
a une nouvelle fracturation hydraulique réalisée apres le passage du premier
front d’onde. Cependant il est impossible de la déterminer sans connaitre le
décalage a l'origine des temps de la nouvelle vague de pression émise par la
source. La valeur fournie par la méthode SBRC correspond a la vague issue du
signal émis au départ de I'injection. Elle représente donc une moyenne globale
correspondant a ’état de la roche perturbé apres le premier passage de 'onde
de pression.
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La résolution de I’équation de diffusion fournit une solution qui ne répond
pas exactement a la réalité du probleme. La géométrie de la source est bornée
et la solution correspondant & ce cas reste plus délicate a déterminer. Cepen-
dant, cette formulation et la solution en sphérique sont complémentaires et
fournissent deux bornes limites. En effet, pour les points situés a une distance
proche de la source (dans le sens de “petite devant la hauteur de la partie ou-
verte du puits”), la solution en cylindrique devient une bonne approximation.
Elle correspond au cas limite ou la distance a la source des points tend vers
zéro. Inversement pour les points situés a une grande distance de la source,
la, géométrie de cette derniére tend vers un point et la solution en sphérique
correspondra a la situation limite ol la distance tend vers l'infini (fig. 4.20).
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Chapitre 5

Diffusivité hydraulique en
milieu anisotrope

Les roches cristallines étudiées sont fracturées a la fois naturellement et artifi-
ciellement par I'injection de fluide dans le forage. Cette fracturation naturelle
contribue a l’existence d’une anisotropie des contraintes mise en évidence lors
des mesures du tenseur par des tests de petite fracturation hydraulique. A
I’échelle du réservoir, cette anisotropie du champ des contraintes controle une
partie de I'ouverture d’un réseau de fractures, lui méme support de la cir-
culation de fluide. Le sens d’injection du fluide est aussi prépondérant dans
la construction des fractures artificielles. Il y a donc un comportement hy-
dromécanique liant a la fois les orientations du réseau de fractures naturelles,

ey \’,\/\
(initiale) \ /Y

injection

/ \ de l;uide
S A AN
Vi) Ny

Perméabilité fracturation Perméabilité
" hydraulique +
~
a)

b)

Figure 5.1: Schématisation du couplage hydromécanique mis en jeu pendant la fracturation
hydraulique. La direction des chemins perméables (capable de traverser 'élément cubique)
dépendent a la fois du champ de fractures naturelles et du sens de l'injection de fluide. La
perméabilité sera plus importante pour les chemins b) que a).
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’anisotropie du champ de contraintes et celle de la perméabilité (fig. 5.1).

Les nuages de points microsismiques sont souvent constitués d’un nombre
important d’événements. Ainsi, ils possedent une anisotropie géométrique pou-
vant étre interprétée physiquement comme représentative du phénomene hy-
dromécanique précédemment décrit. Elle sera considérée comme significative
de 'anisotropie de la diffusivité de la pression interstitielle durant la fractura-
tion hydraulique.

5.1 Décomposition spatiale

Il apparait donc possible de tester la sensibilité de la méthode SBRC selon
différentes directions d’observation. Pour ce faire, la diffusivité hydraulique sera
définie isotrope dans une direction de ’espace. Chaque secteur devra contenir
un nombre de points suffisamment important pour étre a la fois représentatif
d’une orientation dans ’espace mais aussi significatif d’une estimation de la
diffusivité dans cette direction. Cette derniere est définie par un vecteur centré
au point d’injection et s’éloignant & 'infini de la source. Ainsi, pour un point
microsismique P situé dans I’espace et une source d’injection représentée par
un point O sur le forage, la direction sera alors représentée par le vecteur OP.
Dans le cas cylindrique, il faudrait alors projeter perpendiculairement P sur la
zone cylindrique d’injection en un point O’ et la direction représentative serait
alors O'P.

Origine

Point
d’injection

a) b)

Figure 5.2: Vue du dessus a) et vue du Sud b) de la décomposition de l'espace en 32
secteurs. Le cadran trigonométrique a été divisé en 8 selon les azimuts (azi) et selon les
pendages (dip).

L’espace est ensuite décomposé en M secteurs de la fagon suivante. L’azimut
est défini comme ’angle par rapport au Nord (c’est & dire I'axe (O,y)) du
vecteur directionnel (ﬁ)’, et le pendage est défini comme ’angle d’inclinaison
par rapport a ’horizontale (I’axe (O, z) orienté vers I’'Est) de OP. Les échelles

.

des angles d’orientation s’étendent de 0 & 360° pour les azimuts et de —90° a
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+90° pour les pendages (comptés positifs pour les points d’altitude supérieure
a celle de la source). Ces deux échelles ont été divisées en huit quartiers d’angle
45° fournissant une décomposition spatiale en M = 32 secteurs (fig. 5.2).

Une valeur moyenne de diffusivité hydraulique est alors déterminée pour
chaque quartier d’espace en utilisant les points compris a 'intérieur. Le résultat
représente donc un ensemble de 32 valeurs de “diffusivités directionnelles”.
A chacune de ces valeurs moyennes (valeur D;) est associée une orientation
moyenne définie par un vecteur passant par le centre d’injection et possédant
l’azimut et le pendage moyen de chaque quartier (le vecteur 7).

Sur le nuage d’activité microsismique développé durant la stimulation du
forage GPK1 & Soultz, il est possible de noter une sensible variation des valeurs
de diffusivité selon les secteurs. Un exemple est illustré pour deux d’entre eux
(fig. 5.3). Pour le “secteur!” et le “secteur?’ les azimuts sont compris entre
315° et 270° et 225° et 180° respectivement. Les pendages sont compris entre
—90° et —45° pour les deux secteurs. Ces deux portions de volumes contiennent
deux ensembles de points permettant d’obtenir une estimation de la diffusivité
hydraulique respectivement de 0.01 et 0.035 m? s1.

1000 v - 800 .
D=0,03m"2/s —— 200 | D=0,01m"2/s — |
800 D=0, 04m"2/s - D=0, 02m"*2/s -
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& g 400} -
S Et
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Figure 5.3: Illustration de la variation directionnelle de la diffusivité hydraulique dans
lespace pour deuz secteurs de U'espace. a) azimut = 292.5°+22.5°, pendage = —67.5°£22.5°,
b) azimut = 202.5° + 22.5°, pendage = —67.5° + 22.5° (hypothése d’une source ponctuelle).

5.2 Anisotropie de diffusion

Accorder une variation directionnelle de la diffusivité hydraulique dans 1’es-
pace, implique une modification de ’équation de diffusion. La diffusivité hy-
draulique est alors mathématiquement définie comme tensorielle et ’équation
(4.1) s’écrit:

% = v (bvp) (5.1)




100 5.2. ANISOTROPIE DE DIFFUSION

avec D le tenseur de diffusivité et Vz le signe “nabla de x”, soit le vecteur
gradient de la variable x.

Le tenseur de diffusivité est du second ordre, il peut donc étre représenté
par la matrice D;;. Il existe un repere principal dans lequel la matrice D;; est
diagonale et ou ’équation (5.1) prend alors la forme:

op &%p &p 0*p
a e Dwm"é'x'—z = Dyya—yz + Dzzazz
tr(D) 0%p 0?%p %p
3 (Ex 2 +6y8—y2+63@ (52)

ou D;; sont les valeurs propres de la matrice D;; exprimée dans son repere
principal (O, z,y, z), ('indice ¢ correspond & la variable & pour 1, y pour 2, 2
pour 3), tr(D) = Dy, + Dy + D,,, et:

_ 3D, 3Dy, 3D..

€s = Ey = 2 €, = =
tr(D) tr(D) tr(D)
En se plagant dans le repére suivant:
T Yy z
X = Y=—"-— Z= (5.3)
(5.2) s’écrit a présent:
dp tr(D) (& 8% 8%
R 4
5t~ 3 \axz tav:tave (5.4

Cette derniere formulation est analogue a 1’équation (4.1). Il apparait donc que
pour un espace transformé par l’expression (5.3), la diffusion de la pression
interstitielle puisse étre de nouveau décrite comme isotrope avec un coefficient
de diffusivité de type scalaire et égale a:

tr(D)
3

Ainsi, le front d’arrivée de la premiere vague de pression peut s’écrire sous
une forme:

ronis0 — /4 Daniso ¢ (5.5)

ott 'indice 2% signifie que la variable z est exprimée dans le repére transformé
décrit par I’expression (5.3). Soit,
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et,
Da‘mso E‘f‘@
3
Le front d’onde décrit en (5.5) prend alors la formulation suivante:
1 $2 y2 22
4nt = . — 4+ =4 — 5.6
mt= g (= + L+ 5 (55)

Dans le repere principal:

) (& 00 i 1 ez 0 0
D=D*""*°| 0 ¢ 0 = D™= i 0 1/ey O
0 0 e 0 0 1/e,

avec D~ Dinverse de D. 11 apparait ainsi une écriture de (5.6) sous forme
quadratique:

Art=4'D 4 avec U=

SIS

conduisant a la formulation valide pour tout repeére:
drt=r*7'D 7

avec 71 le vecteur directeur normé permettant de définir une orientation dans
'espace partant de la source et allant vers I'infini.

Il vient ainsi, I’écriture de la formulation générale, dans le cas d’une diffu-
sion anisotrope de la pression interstitielle, de I’évolution spatio-temporelle du
premier front d’onde de pression émis durant un essai de fracturation hydrau-

lique:
47t
=y ——— (5.7)
aRtD-#w

Exprimé dans son référentiel principal, ce front présente une forme géométrique
de type ellipsoidal.

5.3 Implémentation numérique

L’étude précédente a permis de définir un nouveau front spatio-temporel dé-
pendant du tenseur de diffusivité moyen équivalent au milieu poreux saturé
que constitue le réservoir fracturé. La décomposition spatiale permet d’obtenir
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une estimation de ce tenseur de diffusivité pour M directions différentes. I
apparalt donc envisageable d’utiliser cette information de type discréte, pour
fournir une approximation du tenseur fournissant une information continue de
la diffusion directionnelle. La diffusivité hydraulique dans la direction 7, D,
peut s’exprimer en fonction du tenseur de diffusivité par la relation:

t 5~ 1

)

En écrivant (5.8) pour les 32 directions, il s’en déduit un systeme de M
équations a 6 inconnues: les 6 composantes du tenseur de diffusivité défini
symétrique positif. Soit,

;= D:":_:r Dz—y D:;z Ny
n'D™n = (ngny,n;) | Dy, Dy, Dy, ny
Dx_z Dg:z Dzz Ny

_ 2 N— 2 - 2 N-
- nzDz$+nyDyy+nz Dzz

+2nyny Dy +2nem, Dy, + 20y 0, Dy,

1

D,

qui pour les M directions peut s’écrire sous la forme du systeme,

[ 42 2 2 e - 1 A
Mgy My Ny 2n41My1 2nz1Ma1 2Myngy S e 15 .7
i . . . . DES','
Dyy
Dzz _—
ny
sz :
2 2 2 ' ' | Dy | 1
| e Mym Tom 2annyM 2neMNMm 2nyanM ] | D

avec le vecteur n; correspondant aux M directions différentes,

Mg
n; = nyi
Nzi

pourz=1... M.
Sous forme matricielle, le systeme devient,

—

AX =B (5.9)




CHAPITRE 5. DIFFUSIVITE HYDRAULIQUE EN MILIEU ANISOTROPE 103

avec A une matrice de dimension 6 x M dont chaque ligne s’écrit,

2 2
n Qﬂmﬂ,y“ 2NgiMzis znysnzt

Ty i) zu

et,

X = (b,,D,,D,,D;,D;,D,,)

TPy = 22V gy < 22

1 1,
(E,’D_M)

we ]}
|

Le systeme (5.9) est surdimensionné. En utilisant la méthode des moindres
carrés il est possible d’obtenir une approximation de la matrice D~ par:

X =(A'A)A'B

ou X* est le vecteur approché du vecteur X issu d’une estimation par les
moindres carrés. -

L’estimation des erreurs de calculs sur les termes de D~ sont fournis par la
matrice 6 X 6 de covariance:

5_
ou,
2 ||B — AX]|
B M —6

La racine carré des 6 termes de la diagonale de 0% _ fournissent les termes de

la matrice 3 x 3 symétrique € des erreurs commises sur les termes de D~. En
calculant I'inverse de (D~ +€) et de (D~ —#), il est alors possible d’obtenir un
encadrement de D.

5.4 Application sur Soultz

5.4.1 Diffusivité

L’activité microsismique développée a Soultz-sous-Foréts durant I’essai de 1993
permet d’obtenir des résultats sur la caractérisation d’un tenseur de diffusivité
hydraulique équivalent du réservoir stimulé. Soit, en considérant le volume
de roche tres fracturé comme un milieu poreux équivalent saturé de fluide, il
devient alors possible d’obtenir une écriture de la matrice D:

) 0.6 £ 0.2 0 0
D= 0 1.74+0.3 0 x 1072 m2s~! (5.10)
0 0 46424

Dans un repére (z, y, z) orienté selon (Est, Nord, Haut) respectivement.
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5.4.2 Inertie

Le tenseur de diffusivité obtenue possede des directions principales et des coef-
ficients d’anisotropie. Ces parametres sont comparés avec ceux du nuage avant
déformation, soit I'inertie du nuage d’activité microsismique observé a la fin
de D’essai. La matrice d’inertie I centrée & I'origine d’un objet de masse m et
de volume V est définie par la matrice 3 x 3 symétrique positive:

_ Ia:x _I:r.y _I:rz
I= Iy Lyy —Iy
_Imz _Iyz Izz
avec,
e = [lJy (v* +2%) dm, Iy = [[[,(2* +2%)dm, L. = [[[,(y* +2%) dm,
Loy = [[Jy zy dm, L. = [[fy zz dm, L. = [Ify y= dm,

I est facile de montrer que cette matrice est identique a la matrice de covariance
C. Centré au point d’injection de coordonnées m;, C est définie par la matrice

C;; pour un ensemble de n points de coordonnées z;(k) (pour le kiéme) par:

T

Cy= =3 (@ilk) — ms) (a;(k) —m;)

n
k=1

Soit la matrice I » définie par:

tr(1)

o

0
0

o~
p—

—
)
I

2

tr
0 2
0

tr(
0 2

—

la relation entre la matrice d’inertie et celle de covariance est alors:
C=-I,+1

La comparaison de 'orientation de ces deux tenseurs est représentée a l’aide
d’un diagramme de Schmidt (fig.5.4). Les notations intitulées D; correspondent
a la projection, dans le diagramme, du vecteur propre lié a la valeur propre
D; (avec Dy < Dy < D3) du tenseur de diffusivité (la taille des rectangles est
proportionnelle a la valeur des D;). Les valeurs propres et directions propres
de la matrice de covariance sont affectées de la lettre C' et sont représentées
par les cercles. Le signe positif correspond a une projection dans I’hémisphere
supérieure et inversement. Ainsi, les deux ensembles de carrés et de cercles
constituent chacun une base directe représentant le repere principal du ten-
seur de diffusivité et d’inertie, respectivement. Les orientations des deux bases
semblent assez différentes pour les deux tenseurs. Cependant, la valeur propre
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Figure 5.4: Projection dans un diagramme de Schmidt de la base propre du tenseur de
diffusivité hydraulique du granite fracturé de Soultz-sous-Foréts France) estimé a 'aide de
la microsismicité (Valeur D; < Dy < Dj3) et de la base propre du tenseur d’inertie du
nuage d’événement microsismiques développés durant Uessai de fracturation hydraulique de
1993 (Valeurs Cy < Cy < Cj3). Le signe positif signifie que la projection est réalisé dans
Uhémisphére supérieure et le signe négatif dans [’hémisphére inférieure.

maximum possede la méme orientation subverticale dans les deux cas avec un
pendage proche de E75° pour la matrice C et W80° pour la matrice de dif-
fusivité. La seconde composante principale des tenseurs est quasi horizontale
et possede un azimut proche de N130° pour le tenseur de diffusivité alors que
lorientation du nuage semble étre autour de N165°. Néanmoins, les incerti-
tudes sur l'orientation des vecteurs propres sont considérablement élevées. En
effet, chaque secteur fournit une valeur de diffusivité qui, dans le cas d’une
décomposition spatiale en 32 secteurs, correspond a une orientation donnée a
+22.5°! En conclusion, il apparait que les deux tenseurs présentent la méme
tendance: une orientation subverticale pour la composante principale majeure
et une orientation NW/SE & N/S pour la seconde composante principale.

5.5 Généralisation

5.5.1 Inversion directe

La méthode de décomposition spatiale est tres sensible a la disposition des M
secteurs. Plus le nombre de secteurs M est important, meilleure est I'inversion
par les moindres carrés. Cependant, chaque secteur contient alors moins de
points et ’estimation de la diffusivité directionnelle est moins précise. Cette
méthode demande donc une étude de sensibilité assez fastidieuse pour obtenir
une estimation réelle des marges d’erreurs commises a la fois sur le calcul des
composantes principales du tenseur ainsi que sur les orientations des vecteurs
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propres. De plus, elle nécessite la présence d’une forte activité microsismique,
ce qui n’est pas systématique sur les essais de fracturation hydraulique (le KTB
ne présente que quelques centaines de points [Zoback and Harjes, 1997)).

Aussi, une seconde approche basée sur un principe d’inversion directe a été
développée. En reprenant la définition du front d’onde de pression pour un
tenseur de diffusivité donnée en (5.7) a I'étape fournie par ’équation (5.6), il
vient:

$2 ,y2 22
=47t 5.11
Dt D, "D, =" il

ou le repere (O,z,y, z) représente un référentiel centré au point d’injection.
Ainsi, exprimée dans le référentiel suivant:

x Y z

By = e P = 5.12
varmt 4 vant vamt (5.12)
’équation (5.11) devient:
2 2 2
T 3 Ys ks Zg =1, (513)

Dm: Dyy Dzz

Cette équation définit la géométrie d’un ellipsoide possédant comme longueur
des demi-axes la racine carré des valeurs propres du tenseur de diffusivité
hydraulique. L’orientation des axes de Dellipse définit chaque direction des
vecteurs propres associées aux racines carrés des valeurs propres du tenseur de
diffusivité. Ainsi, ’enveloppe de section elliptique qui englobe I’ensemble de ces
points dans l’espace déformé défini par (5.12) sera représentative du premier
front d’onde de pression en trois dimensions capable de fournir une estimation
des composantes du tenseur de diffusivité de la roche.

5.5.2 Utilisation de gOcad

L’utilisation des outils géostatistiques fournis par le logiciel “gOcad’ [Mal-
let, 1992] est tout a fait appropriée & la recherche de 1’ellipsoide défini par

azi = arctan(x/y)
0 < azi < 360
dip = arcsin(z)

-90 < dip < 90

Figure 5.5: Définition des pendages (dip) et azimuts (azi) donnés pour chacune des direc-
tions principales du tenseur de diffusivité.
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I’équation (5.13). Un de ces outils permet d’obtenir un calcul d’Analyse par
Composantes principales d’un ensemble de points dans l’espace. Le résultat
est représenté par I’ellipsoide possédant comme orientation les directions prin-
cipales de la matrice de covariance, et comme longueur de chaque demi-axe,
deux fois I’écart-type de chacune des composantes des coordonnées des points
(204, 20y,20,, avec 0, = /C,, etc...). Ainsi, en utilisant le nuage des points

— coord ées des points du ge (x,y,2)
- temps d’apparition (t)

INPUT - coordonnées de la source (xo, yo, zo)

- pourcentage (lim)

P {

:équation de Dellipsoide | transformation dans le référentiel
E : | Xnew =220 . Ynew =322 . Znew= 2%

b Xnew+\’new+2new=l rq—— [3—11[' [T_nt' [@nt
: : \lex \‘Dyy \lDzz |

calcul de la matrice
de covariance

e = valeurs propres
(Cxx, Cyy, Czz)
+

A

vecteurs propres

@, @, &

ajustement dichotomique
trouver C tel que:

2 2
Xnew”. Ynew , Znew . .2
—_— —t—— <
4Cxx dCyy d4Czz
pour lim% des points

TENSEUR ; TENSEUR
D’INERTIE Y \ DE DIFFUSIVITE

2 2 2
[(Z;Cf:. i\lCr y2ofCa)| o ] OUTPUT > (4_S C-:x' ‘iC Cyy, 4C Czz
|1, d2, d3) (d1, d2,d3)

Figure 5.6: Algorithme utilisé pour le calcul des tenseurs d’inertie et de diffusivité sous
gOcad.

dont les coordonnées ont été modifiées par le changement de variable (5.12), et
en déterminant 1’ellipsoide possédant les directions propres et les composantes
propres de la matrice de covariance (fig. 5.7), il est alors possible de retrou-
ver les (racines carrées des) composantes du tenseur de diffusivité. Cependant,
pour retrouver un front en trois dimensions équivalent a celui déterminé pour
un calcul isotrope, il est nécessaire d’obtenir I’ellipsoide qui majore en moyenne
I’ensemble de ces points dans 'espace déformé. Pour cela, un calcul d’ajuste-
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ment par dichotomie a été réalisé de maniere a conserver le méme ellipsoide,
issu des calculs de variance (mémes directions et mémes coefficient d’anisot-
ropie entre les composantes principales), mais calibré par homothétie pour
englober un pourcentage donné de I’ensemble des points.

A T'aide de quelques classes gOcad C++, un algorithme a été développé
de fagon a automatiser la méthode (fig. 5.6). En choisissant un pourcentage
évoluant entre 75% et 90% une variabilité des valeurs des composantes est
obtenue. Cette échelle de pourcentage a été choisie de maniére a conserver
une variabilité cohérente, c’est a dire pertinente par rapport aux premieres
estimations isotropes données a partir d’une évaluation empirique.

5.5.3 Etude de cas

Dans le tableau 5.1 sont rassemblés les résultats de ces calculs. Les valeurs
des composantes de la diffusivité sont fournies pour chacun des différents sites
géothermiques. La premiére ligne correspond a 75% et la seconde & 90% de
I’ensemble des points majorés par I’ellipsoide obtenu.

Les directions propres sont données en terme d’azimut et de pendage comme
défini sur la figure 5.5. Seules les deux directions (vecl et vec2) correspondant
aux deux premieres valeurs propres (D; et D,) sont données. La troisieme
peut étre déduite des deux autres puisque la base donnée est orthonormée
directe. Enfin, 'aspect mécanique est trés important durant le phénomene
de fracturation hydraulique. Le champ de contrainte naturel dans lequel le
milieu est confiné explique la différence des pressions d’injection nécessaire pour
fournir une microsismicité pendant ’essai entre les différents sites. Il apparait
qu’a Soultz-sous-Foréts les pressions d’injection sont moins importantes que
pour les sites d’Ogachi et de Fenton Hill. Ceci s’explique de par le fait que le
horst de Soultz est situé dans le graben du Rhin, constituant ainsi un milieu
déja naturellement fracturé, donc non confiné, et ou le champ de contrainte est
plus faible en profondeur que pour un secteur confiné [Hosni, 1997).

5.6 Estimation des perméabilités

Il apparait donc que la migration de 'activité sismique induite par de la frac-
turation hydraulique (industrielle ou naturelle) puisse étre interprétée comme
représentative de la diffusion de la pression interstitielle dans le milieu poreux
saturé. L’application de cette approche pour les essais de fracturation hydrau-
lique menés sur forage fournit des ordres de grandeurs des valeurs de diffusivité
cohérentes avec les estimations antérieures réalisées sur des sites a plus grandes
échelles (failles).

Bien que la vitesse d’évolution de cette sismicité ne soit pas directement
représentative de la circulation des fluides mais plutot de la propagation de la
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SITES Dieo Di D, D dirl dir2 Press.
azi dip azi dip Inj.
m?/s m?/s m?/s m?/s ° ) . °  MPa
FENTON 93 16.1 6.8 2.1 340 36 195 47 50
(sph) 124 221 94 3.0 - - - -
OGACHI91 4.9 8.0 2.9 22 12 -28 69 45 20
(sph) 96 149 54 4.1 16 -23 78 -
OGACHI92 5.9 8.0 2.1 08 97 -31 28 30 20
(sph) 82 120 31 11 92 -26 25 37
SOULTZsept93 1.5 3.4 1.5 02 131 73 345 14 6
(sph) 24 48 2.1 0.3 - - - -
SOULTZoct93 85 189 5.6 0.7 339 61 336 -—28 8
(sph) 206 336 10.0 14 344 71 - —18
SOULTZ95
(apk) 22 12 07 01 4 -28 205 33 5
3.5 1.8 1.1 0.1 351 -—-19 280 42
() 17 23 01 0 343 0 73 0
3.5 4.9 0.3 - 337 - 67 -
SOULTZ96
tank) 146 184 51 08 316 15 202 51 15
223 288 7.9 1.2 - - 207 54
(cyl) 6.2 9.0 1.4 0 330 O 60 0
11.3 151 2.3 - - - - -

Tableau 5.1: Résultat des calculs de tenseurs de diffusivité hydraulique sur différents sites
géothermiques. Le miliew stimulé par fracturation hydraulique est de type granitique. Les
diffusivités sont données en 1072m? s~1. Dy > D, > Ds représentent les composantes prin-
cipales du tenseur exprimé dans son repére propre. La variabilité des valeurs correspond d
deux calculs de la géométrie de lellipsoide entourant 75% (premiére ligne) et 90% (deuziéme
ligne) des points dans le repére déformé. La pression d’injection pour laquelle la microsismi-
cité apparait est indiquée en MPa. (sph: hypothése d’une source ponctuelle, cyl: hypothése
d’une source cylindrique).
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s
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Figure 5.7: Vue vers le Nord a) et vue de dessus b) de Uellipsoide représentant le tenseur
de diffusivité du réservoir a partir du nuage d’activité microsismique “transformé” issu de
la fracturation hydraulique de 1993 a Soultz-sous-Foréts (France).

pression du fluide, intuitivement, elle n’en reste pas moins dépendante d’une
perméabilité équivalente du milieu stimulé. Il existe une dépendance de la
vitesse de propagation de l'onde de pression avec la structure géométrique
des vides du milieu poreux. En d’autres termes, il est possible de trouver une
valeur moyenne de perméabilité du réservoir d’un volume équivalent a celui
représenté par les événements microsismiques. Pour obtenir une relation liant
les tenseurs de perméabilité k effective et de diffusivité D il faut de nouveau
faire appel a la poroélasticité déja introduite dans la partie précédente.

5.6.1 Poroélasticité

Les relations constitutives pour un milieu poreux élastique saturé en fluide sont
au nombre de deux [Rice and Cleary, 1976]. La premiere fournit la relation
entre le tenseur de déformation et de contrainte. Elle est décrite par I’équation
(2.15) qui s’écrit aussi généralement sous la forme:

Vg 3 (Ve — va)
= e B
T+ %% ¥ Bl v (L + )

2 Gd 653' = 0',;3.' pégj (514)
ou Gy = pg le coefficient de Lamé, vy et v, sont les coefficient de poisson du
milieu “sec” et “non drainé” respectivement et B le coefficient de Skempton
introduit en ANNEXE A. B traduit le comportement de la pression intersti-
tielle en fonction de la contrainte isotrope oy imposée, en régime non drainé.
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La seconde équation constitutive exprime la variation de masse de fluide
contenue dans une unité de volume du milieu poreux saturé en fonction des
contraintes effectives. Elle est introduite en ANNEXE A par I’équation (A.2).
Elle peut s’écrire aussi sous la forme:

_ SP(Vu_Vd)
Am { B

3
T2GB(+m)(4m) [T —P] (5.15)

Les équations de compatibilité

Les équations de compatibilité traduisent le fait que le champ de déformation
doit étre continu (c’est a dire dérivable deux fois) a l'intérieur du milieu. En
dérivant chaque terme du tenseur de déformation décrit par I’équation (2.4):

1 E‘?u,; 81:‘,3.'
“ = §(B$J 831)

il vient le systéme de six équations de compatibilité:
€ijkt + €klij — Eikjt — Ejtik = 0 (5.16)

La signification physique de ces équations est d’établir que I’état de déforma-
tion en un point doit étre compatible avec la déformation des points voisins.
Elles caractérisent la continuité de la matiere.

Equation de consolidation isothermale

Ainsi, en utilisant les équations d’équilibre en statique fournies par (2.1),
P’équation de continuité (1.3), la relation de Darcy (1.17), les équations de
compatibilité (5.16) et celles de la poroélasticité (5.14) et (5.15), il vient, apres
un fastidieux calcul, ’écriture de 1’équation de consolidation isothermale:

3 0 3
DV? [O'kk + EP] == [Ukk 7+ EP] (5.17)

Cette relation, déja développée par plusieurs auteurs ([Rice and Cleary, 1976],
(Kiimpel, 1991], [Charlez, 1991]), représente une équation de diffusion pour le
terme oy, + -g.—p. D est la diffusivité hydraulique isotrope, elle s’exprime sous
la forme:

o=t [ =]

avec k la perméabilité isotrope exprimée en m? et  la viscosité du fluide en
Pa.s. 11 vient ainsi une écriture permettant de relier la diffusivité hydraulique
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avec la perméabilité du milieu. Cette écriture nécessite cependant 'utilisation
d’'un modeéle de module de compressibilité effectif comme ceux décrits dans la
partie précédente. En utilisant celui de Gassmann (cf. eq. 2.16) et en écrivant
P’expression précédente a I’aide des modules de compressibilité, il vient alors
la formulation donné par Shapiro [Shapiro et al., 1997]:

o IR (5.18)
n
avec:
M
N = EP“
(¢ a—¢\T
M = (Kﬁ -
H = P,+a*M
4
Py = Katgpa

Roeloffs [Roeloffs, 1988] emploie trois types de simplifications pour utiliser
I’équation (5.17). La premiere, qualifiée “Uncoupled”, consiste a découpler to-
talement les comportements hydraulique et mécanique. Ainsi, les contraintes
obéissent aux équations de I'élasticité, et la pression interstitielle aux équations
de la diffusion. Autrement dit, I’équation (5.17) se scinde en deux équations:

Viow =0 et DV2p = %
La seconde, appelée “Incompressible constituents”, suppose que les consti-
tuants sont incompressibles. Les coefficients de poisson et de Skempton devien-
nent alors v, = 0.5 et B = 1. La déformation volumique €, suit une loi de
diffusion et le mécanisme du milieu poreux s’assimile a celui de la “consolida-
tion”.
La troisieme, définie “Decoupled”, suppose que les contraintes suivent un
comportement Uncoupled (V? oy, = 0), conduisant le relation (5.17) a une
écriture simplifiée:

3 0 3
2|3 |9 3
DV [BP] 37 [Ukk + BP]

La comparaison de ces trois approches a été menée dans le cas d’un probleme
1D (tassement de terrain provoqué par une charge posée en surface de sol), de
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maniére a obtenir une solution analytique exacte s’écrivant en terme de cont-
raintes effectives en fonction de la profondeur z:

ﬁ(}j;t) = (1 - ) e“teap [\/%(Hz‘) (a~z)] +oy (5-16)

avec:

B(1+4+w,)
3(1—1y)

a) =

Le terme a; est alors qualifié comme la réponse non drainée du milieu. Elle
devient nulle dans le cas du découplage totale ( Uncoupled), et I’équation (5.19)
devient analogue a (4.5).

5.7 Applications

L’équation reliant la diffusivité hydraulique en fonction de la perméabilité peut
etre mis a profit pour estimer les perméabilités effectives des réservoirs gra-
nitiques stimulés par fracturation hydraulique. En supposant que I’équation
(5.18) reste la méme pour une diffusion anisotrope, les directions principales
du tenseur de perméabilité et de diffusivité sont alors supposées étre identiques.
Les composantes principales des tenseurs de diffusivité et perméabilité seront
proportionnelles. Les résultats en terme de perméabilité sont donnés avec une
certaine variabilité issue des calculs réalisés pour la diffusivité (Tab. 5.3). Pour
définir les différents modules de compressibilité, il suffit de connaitre les vitesses
d’ondes P et S et d’utiliser les définitions (3.3) et (3.4). Les milieux cristallins
fracturés sont de type granitiques pour Soultz et granodioritique pour les sites
d’Ogachi et de Fenton Hill. Les vitesses sismiques, pour un milieu constitué
uniquement des grains (de porosité nulle), sont supposées identiques pour tous
les sites. V,, = 6650 ms™!, V,, = 3840 ms™'. Le fluide injecté est supposé
suivre le comportement mécanique de ’eau. Pour le calcul des perméabilités
de Soultz une approximation valable pour les faibles porosités (de I'ordre du
pour mille) a été utilisée [Shapiro et al., 1997]:

NN £+i_l
- Kf Kg

Les résultats du tableau 5.3 ont été établis a partir des parametres rassemblés
dans le tableau 5.2. Les températures sont données approximativement pour
une profondeur correspondante sachant que la microsismicité se développe sur
une envergure de plusieurs centaines de metres dans toutes les directions. Les
valeurs de viscosité correspondent donc a une valeur moyenne.
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SITES Ve Vs ¢  Temp. n Prof.
(ms7!) (ms7!) (%) (C°) (107*Pas) (m)

FENTON 5920 3900 0.30 240 1.2 3500
OGACHI91 5000 2889 2.84 240 1.2 1100
OGACHI92 5000 2889 1.56 180 1.8 800
SOULTZ 5800 3400 0.30 170 1.9 3500

Tableau 5.2: Compilations des vitesses sismiques utilisées dans les calculs de perméabilité,
ainsi que les porosités et viscosités du fluide d’injection.

5.8 Discussion

5.8.1 Résultats

L’ensemble des valeurs de perméabilités obtenues a été comparé avec des esti-
mations précédemment établies sur les sites. La perméabilité des granites sains
est naturellement trés faible (environ 10~2° m?). Mais la fracturation naturelle
du milieu cristallin peut permettre des connections dans le milieu et joue un
role fondamentale dans le comportement hydraulique du massif.

A partir de test de pompage, une valeur de 2.5 10717 m? a été estimée
sur le forage GPK1 de Soultz-sous-Foréts [Jung et al., 1996] en accord avec
les estimations précédemment établies a partir des tests de 1993 et 1995. Les
essais de 1993oct et 1996 mettent en évidence un facteur d’amélioration de la
perméabilité par une nouvelle stimulation hydraulique appliquée sur un méme
réservoir. Il apparait une augmentation d’environ un ordre de grandeur entre
les deux essais.

Les estimations fournies par le site d’Ogachi (communication personnelle
avec Dr. Eguchi) fournissent des valeurs de perméabilité d’environ 10716 m?
pour le réservoir supérieur correspondant & 1’essai de 1992 et 3 1075 m? pour
la partie inférieure correspondant a ’essai de 1991. Alors que les valeurs de dif-
fusivité obtenues par la méthode SBRC sont du méme ordre de grandeurs pour
les deux réservoirs au vu des résultats automatisés. La seule différence entre
les deux réservoirs calculée en terme de perméabilité réside dans la variation
de température trés rapide en fonction de la profondeur pour le site d’Oga-
chi. Cependant, en comparant les deux figures (4.12) et (4.13) pour les temps
inférieurs a 50 heures, il existe une différence notable entre les deux ensembles
de points. Cette zone temporelle constitue la partie des nuages correspondant
aux valeurs de diffusivité les plus importantes. Le contraste est d’autant plus
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SITES kico ki ko, ks

FENTON '10.5 183 7.7 23
(sph) 14.1 25.1 10.7 34
OGACHI91 13.5 220 8.0 6.1
(sph) 264 41.0 15.1 11.3
OGACHI92 171 249 6.5 25
(sph) 255 374 9.7 34

SOULTZsept93 1.7 39 1.7 0.2
(sph) 27 - 55 24 03

SOULTZoct93 96 215 6.4 08

(sph) 234 382 114 1.6

SOULTZ95

(sph) 26 14 08 0.1
40 20 13 0.1

(cyl) 1.9 26 0.1 0

40 56 03 O

SOULTZ96

(sph) 166 209 58 09
254 328 9.0 14

(cyl) 71 102 1.6 0

129 172 2.6 0

Tableau 5.3: Résultat des calculs de tenseurs de perméabilités sur différents granites frac-
turés issus de sites géothermiques. Les valeurs correspondent & des perméabilités ¢ 10~17m?.
ky > ko > ki représentent les composantes principales du tenseur exprimé dans son repére
propre. La variabilité des valeurs correspond d deuz calculs de la géométrie de Uellipsoide
entourant 75% (premiére ligne) et 90% (deuziéme ligne) des points dans le repére déformé.
(sph=hypothése d’une source sphérique, cyl=hypothése d’une source cylindrique).
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fort pour le nuage de Ogachi9l ou la diffusivité présente des valeurs de plus de
0.35 m? s, ce qui correspond alors & des perméabilités d’environ 107*° m?.
Les valeurs de diffusion sont choisies de fagon a étre les plus représentatives
du comportement global de la sismicité induite durant la période totale de
I'injection de fluide. Les mesures de perméabilités correspondent plutot a des
zones proches du forage ol la perméabilité est plus élevée. La méthode SBRC
considere que la diffusivité et donc la perméabilité sont indépendantes du temps
et de la pression. L’objectif de cette méthode est de fournir une valeur effec-
tive équivalente au comportement du volume de réservoir stimulé occupé par
’activité microsismique.

Le site de Fenton Hill a été sujet a plusieurs tests de fracturation hydrau-
lique pour différentes profondeurs. Plusieurs valeurs de perméabilité, corres-
pondant a chacune de ces étapes, ont été estimées. La perméabilité du grano-
diorite sain est estimée aux alentours de 107 m? [Potter, 1978], les essais de
pompage fournissent des valeurs de 2 107* m? pour une distance trés proche
du puits; pour les mémes essais de pompage, une perméabilité de 2 10717 m?
a été estimée en extrapolant sur une zone plus étendue autour du puits, ou un

changement de pression avait été constaté (communication personnelle avec
M. Fehler).

5.8.2 Méthode

La microsismicité développée pendant la fracturation hydraulique a été jus-
qu’a présent interprétée essentiellement comme une information de I’état de
fracturation de la roche ainsi que de I’état du champ de contraintes du milieu.
Elle est supposée apparaitre lors de la rupture en cisaillement de fractures ini-
tialement présentes ou nouvellement créées. C’est donc essentiellement par sa
position dans l'espace et sa magnitude sismique que cette information a été
exploitée. L’interprétation de la microsismicité en terme de chemin de circu-
lation de fluide reste contestée. Certains auteurs ont mis en évidence, a 1’aide
de la tomographie ou bien en observant les fuites de fluide dans le forage, des
zones de circulation de fluide non reflétées par la sismique [House et al., 1997,
[Cornet and Morin, 1997]. Ces zones qualifiées parfois “asismiques’ peuvent
expliquer les sous estimations obtenues par les calculs précédents, notamment
pour le site d’Ogachi.

La diffusivité-perméabilité obtenue correspond a une valeur moyenne du
réservoir. Mais il est parfaitement reconnu que le milieu présente une hété-
rogénéité de par la nature méme du milieu. Un granite fracturé est divisé
en blocs possédant chacun des perméabilités tres faibles et séparés par des
joints de conductivité hydraulique tres variable selon leur épaisseur ainsi que
leur rugosité. L'objectif de cette méthode vise a fournir un moyen de contour-
ner la complexité naturelle d’'un tel milieu par une approche milieu poreux
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équivalent, tel le changement d’échelle (upscaling) employé dans le secteur in-
dustriel pétrolier.

L’orientation des tenseurs d’inertie n’a pas été mentionnée dans le cas de
Iinversion directe. Il s’avere que cette derniere est, a quelques degrés pres,
identique a D'orientation du tenseur de diffusivité, excepté pour les nuages
d’Ogachi. L’écart de plusieurs dizaines de degré entre les deux tenseurs peut
s’expliquer du fait que la géométrie initiale des nuages est tres antisymétrique
par rapport a la source d’injection.

Excepté le cas de Ogachi, il semble donc difficile de distinguer la différence
des orientations principales entre 'inertie du nuage initiale et celles de la dif-
fusion. Shapiro et al. [Shapiro et al., 1999] explique cette similitude d’orienta-
tion, dans le cas de Soultz, de par la nature de la fracturation hydraulique:
pour des réservoirs fracturés, la microsismicité est représentative du réseau de
fractures, et donc la symétrie du nuage coincide avec la symétrie des chemins
de circulation.

La comparaison des calculs de diffusion entre les trois géométries (mo-
nodimensionnelle, sphérique, cylindrique) conduit & la définition d’un méme
front de pression ou la distance r est a redéfinir selon la géométrie employée.
Le facteur 47 est défini de maniére purement heuristique. Certains auteurs
préconisent une valeur plus proche de 7 tendant donc & augmenter la valeur
de diffusivité. Shapiro et al. [Shapiro et al., 1999] suggeére une calibration de
ce parametre avec des données de perméabilité issus de tests hydrauliques. Il
souligne le fait que la méthode, dans le cas de Soultz, fournit sans le moindre
ajustement une valeur tout a fait en accord avec les estimations antérieures.

5.9 Conclusion

Une méthode a été développée a partir des travaux de Shapiro [Shapiro et
al., 1999] sur linterprétation de la sismicité induite pendant la fracturation
hydraulique d’un réservoir granitique. Les résultats sont fournis en terme de
perméabilité effective & grande échelle. Ces recherches ont trouvé, pour l'ins-
tant, leur domaine d’application dans la caractérisation des réservoirs grani-
tiques fracturés issus de sites géothermiques. La vitesse d’évolution de la mi-
crosismicité est traduite a I’aide de la théorie de la poroélasticité ainsi que des
mécanismes de Biot en terme de diffusivité, directement proportionnelle a la
perméabilité du réservoir. Cette vitesse de propagation est interprétée comme
une diffusion de la pression interstitielle durant 1’essai. En étudiant la varia-
tion des diffusivités dans l’espace, il a été possible d’obtenir une estimation
de I'anisotropie de diffusion. Le développement des calculs dans une nouvelle
configuration géométrique fournit un facteur correctif utile pour la diffusion
cylindrique. Les résultats en terme de perméabilité fournissent des valeurs en
accord avec les estimations antérieures réalisées par essai de pompage.
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Les estimations de perméabilité du granite fracturé de Soultz réalisées dans
cette partie constituent une premiere étape vers les objectifs de la troisieme et
derniére partie de cette theése. En effet, I'utilisation de la microsismicité sera
de nouveau mise a contribution afin de fournir un modéle en trois dimensions
du site Hot Dry Rock de Soultz-sous-Foréts. Pour ce faire, les estimations
des directions et des facteurs d’anisotropie des tenseurs de perméabilité seront
utiles comme parametres d’ajustement du modéle.
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Partie 111

Modélisation
thermo-hydraulique de
Soultz-sous-Foréts
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Introduction

La troisieme partie de cette these présente les résultats numériques de simu-
lations thermo-hydrauliques du site géothermique de Soultz-sous-Foréts (Al-
sace, France). Cette étude s’intégre dans le cadre des recherches menées par
’PADEME (I’Agence de ’Environnement et de la Maitrise de I'Energie) sur le
développement des énergies nouvelles. A ce jour, la durée d’exploitation des
réservoirs pétroliferes est estimée & une centaine d’années. De plus, la poli-
tique actuelle des sociétés industrialisées est de réduire les taux de pollutions
engendrés par la consommation des hydrocarbures, notament le rejet de COs
dans I’atmospheére. Ces mesures dynamisent les activités de recherche sur les
énergies nouvelles, notamment la géothermie qui présente toutes les condi-
tions théoriques d’une énergie “propre” et exploitable sur plusieurs dizaines
d’années. Le site de Soultz-sous-Foréts est actuellement le prototype le plus

prometteur développé depuis ces derniéres années. Il existe plusieurs autres

sites géothermiques expérimentaux dans le monde présentés dans la partie
précédente pour 1’étude de leurs données microsismiques obtenues lors de la
fracturation hydraulique: les Etats-Unis, le Japon, mais aussi 1’Angleterre
(Rosmanowes), la Suede ... :

Le code de calcul Thermass, développé au Centre de Recherche Pétrogra-
phique et Géochimique (CNRS, Nancy) [Gérard, 1997], permet de résoudre
les équations aux dérivées partielles régissant les mécanismes de transferts de
masse et de chaleur en milieux poreux. Ce logiciel a été congu de manieére
a pouvoir utiliser comme support géométrique maillé, les objets géologiques
numériques construits par le modeleur 3D gOcad [Mallet, 1992]. Ainsi, grace
a la combinaison de ces deux outils, une estimation des circulations de fluides
et des transferts de chaleur engendrés par lessais de circulation & Soultz sera
établie. Elle pourra apporter quelques éléments de réponses aux nombreuses
questions que se posent les concepteurs et dirigeants des sites géothermiques
sur les mécanismes régissant la connexion hydraulique entre les forages et
I’évolution du champ de température du réservoir granitique lors de sa future
exploitation. Grace aux multiples capteurs placés sur le site, ainsi qu’aux nom-
breuses études géologiques, géophysiques et géochimiques antérieures menées
depuis le début du projet, un maximum de données sera collecté et intégré au
mieux dans le modéle.
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Chapitre 6

La géothermie

6.1 Principes

Le fonctionnement d'une exploitation géothermique Roches Chaudes Séches
est basé sur un concept assez simple. Il pourrait étre assimilé & celui d'un im-
mense radiateur naturel. Le sous-sol présente un gradient géothermique naturel
d’environ 30 C° km~!. Cependant, pour différentes raisons, ce dernier peut at-
teindre des valeurs nettement supérieures (> & 100 C° km™!). Cette anomalie
géothermique présente un capital énergétique, sous forme thermique, important
et envisageable pour le développement de nouvelles énergies. Par définition, le

@70c/Km

Figure 6.1: Représentation schématique d'une exploitation géothermique. Celle ci est
constituée d'un triplet: un forage d’injection et deux forages de production.
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cas des sites géothermiques HDR (Hot Dry Rock) concerne uniquement les mi-
lieux cristallins. L'idée est donc d’utiliser une roche, située en profondeur et
naturellement chaude, comme un réservoir thermique en récupérant ’énergie,
sous forme d’eau chaude, a 'aide d’un puits de pompage. Cette roche, initia-
lement séche, sera alors soumise a une circulation de fluide en réinjectant le
liquide produit (et refroidi par une centrale) dans le réservoir.

A l'origine, le granite est peu perméable, il est donc nécessaire de procéder a
des essais de fracturation hydraulique. Ces essais serviront a stimuler le réseau
de fractures existant, porteur de la circulation de fluide entre les forages d’in-
jection et de production (fig. 6.1). Ils permettent d’augmenter la perméabilité
du réservoir autour des puits, ainsi que d’améliorer la connexion entre les fo-
rages. Les risques majeurs d'une telle entreprise sont doubles. Soit la connexion
entre les forages est mauvaise, voire inexistante, et aucun fluide (chaud) n’est
récupéré en surface, soit les deux puits sont trop bien connectés et le fluide
passe au travers du réservoir sans méme se réchaufter (court-circuit). Dans les
deux cas, la production devient peu rentable. C’est pour mieux comprendre et
maitriser tous les parametres régissant la stabilité productive d’une exploita-
tion géothermique que plusieurs prototypes ont été créés et testés a travers le
monde.

6.2 La géothermie HDR dans le monde

Fenton Hill, Los Alamos, USA

Le site précurseur dans 'exploitation géothermique est celui de Fenton Hill
(1974-1980). Ce projet a évolué en deux étapes. La phase I constitue la premiere
tentative mondiale de circulation de fluide entre deux forages. Le gradient
géothermique est de 65 C° km™!. Les forages, situés a des profondeurs d’environ
3 km, ont révélé une température de fond de puits d’environ 200 C°. Plusieurs
stimulations hydrauliques et ajustements techniques ont été nécessaires pour
obtenir un doublet (deux forages) opérationnel. Une période de 286 jours de
circulation fut conduite durant laquelle la température du fluide en sortie a
diminué de 156 a 149 C°.

Durant la seconde phase, un nouveau doublet a été construit sur un site
voisin présentant les mémes caractéristiques géophysiques et géologiques. Une
nouvelle conception de doublet géothermique a été testée. Cette idée reposait
sur ’hypothése que la fracturation hydraulique induit un ensemble de frac-
tures subverticales. Ainsi, le premier puits a été volontairement approfondi de
fagon a étre localisé au dessus du fond du second puits. Cette hypothese s’est
avérée inexacte aun vu des résultats produits par les stimulations hydrauliques
qui, dans le cas de Los Alamos, réactiverent d’anciennes fractures colmatées.
Plusieurs périodes de circulation en boucle ont été menées pour une pression
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d’injection de 27 MPa, une température d’environ 180 C° et une faible perte
de fluide estimée a 7% [Duchane, 1995].

Rosmanowes, UK

A ce jour, le site de Rosmanowes (1980-1989) n’est plus opérationnel, mais il
a énormément contribué a la compréhension des mécanismes régissant le fonc-
tionnement d’un site HDR [Parker, 1989]. Composé d’un triplet, I'exploitation
fut construite a une profondeur de 2.6 km pour une température de 100 °C. La
trajectoire de chacun des forages a été modifiée en fond de puits de maniere
a s’aligner avec le champ de contraintes pré-existant. Cette technique visait a
profiter de la tectonique du milieu lors de la stimulation des puits pour const-
ruire le réservoir géothermique. Le site de Rosmanowes possede le record de
longévité en essai de circulation de fluide en boucle (presque trois ans). Ce
test en longévité a permis d’optimiser I’ajustement des parameétres controlant
'exploitation: 24 1/s pour une pression d’injection de 10 MPa et une perte de
fluide de 20%. Malheureusement, en souhaitant diminuer la pression d’injection
a ’aide d’une pompe placée en fond de puits un court circuit fut établi entre
les forages. Cette “trop bonne” connexion entre les forages a été confirmée par
des essais de tragage géochimique et observée par une perte du contrble de
stabilité de la température du fluide en sortie durant les essais de circulation.

Hijori, Ogachi, Japon

Actuellement, il existe deux sites HDR en cours de développement au Japon:
Hijori et Ogachi. C’est lors de la remise en état d’un forage situé dans le cratere
d’Hijori que le programme géothermique japonais a débuté en 1985. La taille
du réservoir est plutét réduite de par les faibles distances séparant les forages
(de 40 & 70 m). Le gradient géothermique est fort dans ces zones volcaniques
et permet d’obtenir une température de 250 C° pour une profondeur de 1.8 km
[Yamaguchi et al., 1992]. La mise en place d’un triplet géothermique a permis
d’obtenir un test de circulation de fluide entre les forages d’une durée de trois
mois. A ce jour, le projet est en cours de développement afin d’obtenir une
augmentation du volume de I'échangeur géothermique.

Le projet d’Ogachi a débuté plus tardivement aprés une premiere tenta-
tive menée par 1'équipe du CRIEPI (Central Research Institute of Electric
Power Industry) a Akinomoya [Kaieda and Hibino, 1989]. Durant cette étude
préliminaire, une méthode permettant de localiser une partie du forage sou-
mise a la fracturation hydraulique a été mise au point (la méthode CRSP,
“Casing Reamer and Sand Plug”). A 'aide de cette méthode, un ensemble de
deux réservoirs distincts fut construit par stimulation d’un méme forage a 700
et 1000 m de profondeur. La microsismicité développée pendant la fractura-
tion hydraulique (cf. partie précédente), met en évidence la géométrie planaire
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Figure 6.2: Localisation du site géothermique de Soultz-sous-Foréts, Alsace, France: au
nord du Graben du Rhin.

des deux fractures majeures. Apres avoir foré un second puits de production
a 80 m de distance du premier, des essais de circulation ont été entrepris
[Kitano, 1997]. Bien que la température du fluide en sortie atteigne les 160
C° pour des réservoirs peu profonds (700 et 1000 m), la perte de fluide a
toujours été trés importante durant les essais de circulation (90% pour les pre-
miers essais, 70% aujourd’hui). L’un des objectifs premiers des dirigeants de
I’exploitation de ce site est donc de trouver une solution pour augmenter le
taux de récupération de fluide entre les forages ainsi que de réduire la pression
d’injection nécessaire au bon fonctionnement des essais de circulation.

6.3 La géothermie HDR a Soultz

6.3.1 Géologie

Le site géothermique de Soultz est situé dans le nord du fossé Rhénan sur un
horst d’une surface d’environ 10 km? (fig.6.2). Les grabens sont décomposés en
blocs séparés par des ensembles de failles normales. La formation du graben du
Rhin est diie, entre autres événements, & une remontée du manteau au tertiaire.
Ce diapirisme, associé a une fracturation naturelle assez intensive, autorise des
circulations de type convectif au sein du graben [Flores Marquez, 1992]. Ces
circulations, impliquant des échanges de fluide socle-sédiments, seraient a 1’ori-
gine des anomalies géothermiques rencontrées dans tout le graben, et notam-
ment & Soultz ou le gradient géothermique atteint les 100 C° km~! pendant
les premiers 1200 m de profondeur pour ensuite revenir progressivement a un
gradient normal de 30 C° km~" (fig. 6.3).

La lithologie & Soultz est constitué d’un socle granitique situé a 1400 m de
profondeur environ, surmonté des subdivisions classiques du Trias Germanique:
une couche de 400 m de grés de Buntsandstein, un calcaire du Muschelkalk
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Figure 6.3: FEvolution du champ de température relevé dans le forage GPK! (Soultz,
France). Il apparait les deuz gradients géothermiques représentés par la pente de la droite.
Des circulations convectives de fluides dans le socle et le trias inférieur ont été évoquées
pour expliquer le gradient plus élevé que la normale.

d’environ 100 metres d’épaisseur, surmonté d'une épaisse pile de formation
sédimentaire (Keuper, Jurassique, Oligocéne) [Elsass et al., 1995]. Les failles
majeures (faille de Hermeswiller a 1'Est et les failles de Kutzenhausen et Soultz
a I'Ouest) sont orientées NS de part I’ orientation NN E du Graben (fig. 6.4).

Le forage GPK2 atteint & ce jour la profondeur de 5000 m pour une
température de 200 C°. Au moment des essais de stimulation et de circula-
tion, les profondeurs maximales des forages GPK1 et GPK2 étaient de 3600 et
3800 m, respectivement. Le granite de Soultz présente une fracturation natu-
relle trés intense. Des études sur carottes récupérées dans le forage EPS1, ainsi
que des observations d’images des parois des deux forages & 'aide de caméra
ont fournis des statistiques sur les familles de fractures présentes dans la roche
[Genter et al., 1997a]. Les fractures sont subverticales et les azimuts présentent
une tendance NS a NN FE, alignée avec 'orientation générale du graben.

6.3.2 Comparaison avec les autres sites

Il n’existe pas un seul critere pour définir le “meilleur” site HDR ou HWR (Hot-
Wet-Rock)géothermique au monde. Un ensemble de facteurs sont nécessaires,
mais pas toujours suffisants, pour que 'exploitation fonctionne efficacement.
La perméabilité du milieu controle la connexion entre les forages. Son efficacité
(du point de vue de I'exploitation géothermique) dépend de la distance séparant
les zones de production et d’injection des forages. La perméabilité ne devra pas
étre nécessairement la plus élevée possible pour éviter la malencontreuse étape
terminale du site de Rosmanowes. Cependant, elle est initialement faible dans le
type de roches rencontrées dans cette étude (magmatiques) et des essais de sti-
mulation hydraulique sont nécessaires pour 'augmenter. Durant ces essais, un
volume de roche fracturée est créé. Il correspond a [’échangeur géothermique. I1
possede une certaine température dépendant du gradient géothermique, donc
de la profondeur. Cet échangeur définit le volume de roche dans lequel le fluide
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Figure 6.4: Modéle géométrique (gOcad) des failles situées dans le horst de Soultz [Re-
nard and Courriouz, 1994]. Représentation du doublet géothermique: le volume de l'activité
microsismique développé durant la fracturation hydraulique donne une représentation de la
taille de l'échangeur géothermique (z=Est, Y=Nord).

circule. Ce volume et la surface d’échange associée sont des parametres ca-
ractéristiques de l'efficacité thermique de 1’échangeur (tab. 6.1).

Le champ de contraintes régnant au sein du massif joue aussi un role
prédominant pour tous les parametres d’exploitation du site. Il gouverne la
pression d’injection nécessaire a la fois pour la fracturation hydraulique, mais
aussi pour la production de fluide pendant les tests de circulation. Le débit de
production sera optimisé en fonction de ce champ de contraintes. Cependant,
meéme si la perméabilité est satisfaisante, si la connexion entre les forages est
correctement établie et si le champ de contraintes n’est pas défavorable, le
réseau de fractures peut, de par sa géométrie, étre connecté vers 'extérieur de
I’échangeur et réduire ainsi le taux de récupération du fluide produit.

C’est donc cet ensemble de parametres et le couplage thermique, hydrau-
lique et mécanique qui permettent de définir l'efficacité d'un site et les condi-
tions favorables pour son exploitation. A 'heure actuelle, le site de Soultz
présente les résultats les plus encourageants en terme de production a long
terme (circulation en boucle entre le forage de production et celui d’injection).
Il possede un réservoir de trés grand volume (la distance séparant les puits




CHAPITRE 6. LA GEOTHERMIE 129

Sites Perm.  Prof. Temp. Vol. Reservoir
(km)  C° m® x 109
Fenton Hill 1 basse 2.9 180 0.6
Rosmanowes basse 2.6 90 3.5
Fenton Hill 2 trés basse 3.5 240 6.5
Hijori forte 1.8 240 0.7
Ogachi forte 1.0 200 1.3
Soultz moyenne 3.5 170 240

Tableau 6.1: Comparaison des paramétres physiques déterminants dans une exploitation
géothermique: perméabilités, profondeur, températures, volume du réservoir, d’aprés [Du-
chane, 1998].

SITES Press. Inj. Débit Taux Rec.
(MPa)  (1/s) (%)
Fenton Hill 1 8 6 90
Rosmanowes 10 25 80
Fenton Hill 2 27 6 93
Hijori 5 13 79
Ogachi 7 8 25
Soultz 2 24 100

Tableau 6.2: Comparaison des résultats hydrauliques de circulation de plusieurs sites
géothermiques: pression d’injection, débit de production, taux de recouvrement du fluide,
d’aprés [Duchane, 1998].

est de 500 m). Le gradient thermique n’est pas le plus élevé (a I’époque la
température du fluide produit était de 140 C°), mais son taux de perte de
fluide est estimé comme quasiment nul (tab. 6.1). La pression d’injection re-
quise est la plus faible pour un débit de production parmi les plus élevés (tab.
6.2). C’est pourquoi ce site est considéré a ce jour, comme I'un des prototypes
les plus encourageants pour le futur de la géothermie [Duchane, 1998].

Le projet européen HDR a nécessité un investissement considérable pour
mener a bien son évolution. Ce prix élevé a encouragé la mise en place d’une
collaboration entre les différents gouvernements nationaux ainsi que la Com-
mission Européenne. La France, I’Allemagne et 1’Angleterre sont a l’origine
du projet en 1987. Ils seront rejoints par I'Italie, la Suisse ainsi que la Suéde
pour développer le prototype HDR. Le site de Soultz a été selectionné, avec le
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consentement des autres partenaires, parmi deux autres projets (“Bad Urach”
en Allemagne et “Rosmanowes” en Angleterre). La société Socomine (Société
de Coopération Miniere et Industrielle, SA) représenté sur le site par un francais
(A. Gérard), un allemand (J. Baumgirtner) et un anglais (R. Baria) régit les
différentes phases d’évolution du site de Soultz-sous-Foréts depuis le début du
projet. La collaboration des différents partenaires apporte un élan a la fois tech-
nique et scientifique au projet. La géologie, la géophysique, la géochimie, les
modélisations mathématiques et numériques ainsi que I'ingéniérie des réservoirs
sont mises a contribution, donnant lieu a de nombreuses publications scienti-
fiques.

6.4 L’essail de circulation de 1997

Les objectifs de la modélisation sont d’obtenir une meilleure connaissance des
exploitations géothermiques. Les modeles essayent d’apporter “un point de
vue” sur ’évolution du site selon différents scénarios d’exploitation. Pour ce
faire, il est d’abord nécessaire de construire un modele qui vérifie au mieux
un cas déja testé. L’essai de circulation, réalisé durant ’été 1997, fournira les
parametres de calages nécessaires a I’ajustement du modele.

6.4.1 Principes

L’expérimentation de 1997 visait a effectuer un essai de circulation en boucle
entre les deux forages GPK1 et GPK2 sur une durée prolongée (quatre mois).
Le fluide produit est pompé par le forage GPK2 (fig. 6.5) & une température
d’environ 140 degrés. Une fois en surface, il est refroidi par un échangeur ther-
mique connecté a un lac. Le lac alimente en eau froide I’échangeur placé en sur-

Figure 6.5: Représentation du doublet géothermique de Soultz-sous-Foréts (France). L’eau
circule dans le socle granitique fracturé du puits GPK1 vers le second forage GPK2 séparés
d’environ 500m, (les distances ne sont pas respectées).
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face et servant a refroidir I’eau produite. La température de 1’eau est ramenée
a environ 70 degrés et réinjectée dans le forage GPK1. Le systeme fonctionne
en boucle fermé, c’est a dire, sans contact avec I'extérieur et a une pression
de 10 bars de maniére a éviter tout probleme de corrosion et de précipitation
occasionnés par des réactions chimiques avec ’oxygene de 'air.

6.4.2 Observations hydrauliques

C ison des distributions des débils dans GPK1 et GPK2 N

T

= = - GPK1: 19/10/96
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Figure 6.6: Distribution des débits le long des sections ouvertes de GPK1 et GPK2 durant
les phases de stimulations hydrauliques de 1996 [Gérard, 1998].

La circulation dans le socle granitique fracturé s’effectue entre la zone d’in-
jection de GPK1, comprise entre des profondeurs de 2850 et 3600 m et la
zone de production de GPK2 située entre 3200 et 3800 m. Ces deux sections
ouvertes des forages ont été sollicitées hydrauliquement par fracturation (cf.
partie précédente) et des mesures de distribution de débits le long des forages
ont fourni des informations sur la localisation des zones d’évacuation de fluide
dans les sections ouvertes (fig. 6.6). Ces zones de fuite de fluide sont localisées
a des profondeurs ou le flux diminue sensiblement. Pour GPK1, les zones hy-
drauliquement actives sont localisées vers 2860-2910 m, 3100-3220 m et 3490 m
avec des proportions respectives de ’ordre de 60%, 15% et 25%. Pour GPK2,
la distribution des débits est moins contrastée. Trois zones sont tout de méme
identifiables, une localisée vers 3245 m (15%) une seconde vers 3340 m (25%)
et une derniére a 3470 m (35%) [Gérard et al., 1998].

6.4.3 Observations thermiques

La répartition des températures le long du forage GPK2 a évolué au cours des
années. La situation juste aprés le forage du puits présentait une température
en fond de puits aux environs de 157 °C (fig. 6.7). Apres deux essais de fractu-
rations hydrauliques en 1995 et en 1996, la température chute a moins de 135
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Figure 6.7: Répartition des températures le long du forage GPK2 [Gérard, 1998].

°C car l'injection était réalisée avec de '’eau a 50 °C (c’est le cas “97: avant
circulation” sur la fig. 6.7). Puis, un premier essai de circulation, conduit sur
une courte période de trois semaines, remonte la température a la situation
initiale de I’essai de circulation de plus longue durée (c’est le cas “97: aprés
circulation” sur la fig. 6.7).

6.4.4 Equipements

Apres les nombreux tests de pompage et de fracturation hydraulique réalisés
sur le site, des ordres de grandeurs de pressions et débits nécessaires a un
bon fonctionnement de la boucle ont pu étre définis. Afin d’obtenir des débits
de circulation compris entre 20 et 30 1/s, un écart de pression de maximum
d’une centaine de bars est nécessaire entre le puits d’injection et le puits de
production. La pression en téte de puits de production est alors conservée
autour de 10 bars et la surpression de réinjection est de I'ordre de 50 bars.

Afin d’éviter des probléemes de colmatage du puits de réinjection rencontré
lors de précédents essais, la boucle de circulation de fluide extérieure est main-
tenue a une pression de 10 bars et le fluide subit une série de filtration avant
d’étre réinjecté.

L’ensemble des pompes de réinjection et de production est automatisé de
fagon a ce que le systeme se stabilise autour de la pression de surface. Aut-
rement dit la pompe de production (immergée & 400 m de profondeur dans
GPK2) est exploitée & 75% de son maximum et la vitesse de réinjection est
ajustée de maniere & ce que la pression en surface reste constante.
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Figure 6.8: Evolution des paramétres principauc des essais de circulation de Soultz-sous-
Foréts [Baumgartner, 1998].

6.4.5 Résultats

Hormis deux incidents rencontrés en début d’essai (des orages signalés par les
termes “power failure” sur la figure 6.8), la suite des opérations de circulation
s’est déroulée sans encombres. Le systéeme semble donc assez résistant face aux
éléments perturbateurs extérieurs [Baumgértner et al., 1998].

Le débit, globalement constant, a été augmenté de 21 & 25 kg/s (pour une
densité d’environ 1040 kg/m?). La quantité de fluide pompée est égale a la
quantité de fluide injecté conduisant & un volume total de fluide circulé de
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244000 m®.

La température de production en téte de puits n’a cessé d’augmenter tout le
long de ’essai caractérisant un trés bon comportement thermique de I’échangeur.
Au premier jour, elle était de 128 °C. Elle atteint 142 °C a la fin de I’essai (120
jours). La perte de température au cours de la remontée est relativement faible.
En effet, comparant la température en fond de puits avec celle observée a la
surface, la différence est estimée autour de 3 °C seulement.

Un gain de la productivité du site a été obtenu lors de la diminution de la
pression de réinjection passant de 4 MPa a 2.5 MPa. Cette diminution semble
étre associée & une modification du traitement chimique du fluide. En effet,
afin d’éviter des problemes de dépots de carbonate antérieurement rencontrés,
un produit dispersant a été employé en début d’essai. Cependant, le pH du
fluide, mesuré en permanence, présentait une valeur plutét faible (autour de
4.8) permettant d’éviter tout risque de dépots. Il fut donc décidé de suppri-
mer le produit anti-corrosif, ce qui contribua de fagon positive a la production
globale du site. La réduction de la pression d’injection a été associée a une
réorganisation des débits le long de la section ouverte (la zone d’évacuation
proche du casing-shoe est plus connectée, ainsi qu’une zone située a une pro-
fondeur de 3250 m).

Afin de confirmer une connexion entre les deux forages GPK1 et GPK2,
une campagne de tragage géochimique a été réalisée pendant I’essai de circu-
lation. Pour ce faire, plusieurs traceurs ont été choisis: de ’acide benzoique
(290 kg), du deuterium D,O (43 kg placé a 3450 m), du SFg (500 g dissous
dans 15 m® d’eau), de la fluorescéine (150 kg), de la rhodamine (23 kg) et de
’amino-G (pur a 60%, 48 kg). Les résultats du test confirme une connexion
entre les forages avec des temps de premiére arrivée différents selon les tra-
ceurs [Aquilina et al., 1998]: 44 h pour le deuterium, 70-75 h pour la fluo-
rescéine, 72 h pour I’acide benzoique, 84 h pour la rhodamine et 120 h pour
I’amino-G. Au vu des résultats précédents et des seuils analytiques limitant la
détection des traceurs, une estimation du temps de premiere arrivée de 72+ 10
h [Aquilina et al., 1998 semble convenable comme estimateur de temps de
transit minimum entre les deux forages (fig. 6.9).

6.4.6 Discussion

Les résultats de ces essais de circulation sont trés encourageants en ce qui
concerne le comportement du prototype de Soultz. Le doublet géothermique a
été opérationnel durant tout le test. Seul des difficultés extérieures au systeme
ont contribué a des arréts momentanés. Des améliorations sur la produc-
tion ont pu étre menées en cours d’opération. Le systéeme a fonctionné en
perte nulle: le fluide produit a été réinjecté. Le fluide de circulation conte-
nait de I’eau douce provenant des essais de stimulations hydrauliques réalisées
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Figure 6.9: Résultats des tests de tragage réalisés durant les essais de circulation de Soultz-
sous-Foréts (France) [Aquilina, 1998].

antérieurement (85000 m® injectés en 1995 et 1996). Ceci confirme le fait que le
réservoir semble plutot confiné dans un systéme non connecté vers ’extérieur
[Gérard et al., 1998].

Les traceurs géochimiques (notamment I’acide benzoique et la fluorescéine)
présentent des réponses en concentration typiques de transfert en milieu hé-
térogene avec une croissance rapide vers un pic suivi d’une diminution plus
progressive vers une valeur palier ou vers une pente (fig. 6.9). L’allure différente
du deuterium est attribuée au fait que ’injection de ce dernier a été réalisée en
profondeur [Aquilina et al., 1998]. Le temps d’apparition du pic a été estimé
par I’ensemble des traceurs aux alentours de 200 heures. D’apres les calculs
du BRGM, les taux de récupération sont de 35%, 21%, 8% et 2% pour Pacide
benzoique, la fluorescéine, I'amino-G et la rhodamine, respectivement (dans
I’hypothése d’une conservation parfaite des traceurs, ce qui fournit la vue la
plus pessimiste possible des résultats). Ces pourcentages sont interprétés de
fagcon positive par Socomine par rapport a la rentabilité du prototype. En
effet, la version finale du site de Soultz se présentera sous la forme d’un triplet
(un puits d’injection + deux puits de production). Le taux de recouvrement
issu des deux forages de production sera alors certainement double.

Un calcul du volume du réservoir (eau+matrice) est réalisable grace a
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I'asymptote de la courbe réponse des traceurs, en admettant que les circu-
lations sont réalisées en systéme fermé. Cette asymptote, projetée sur 'axe
des ordonnées, définit une valeur de concentration correspondant a celle du
mélange, considéré homogene chimiquement, de la quantité du fluide en circu-
lation dans le réservoir. Connaissant la quantité de traceur injectée au départ
de l’essai, cette valeur conduit & une estimation d’un volume du réservoir mat-
rice+fluide. Les calculs de ce volume sont, pour le moment, estimés de I’ordre
du millions de métres cubes. Le résultat varie selon les traceurs, la variabilité
des estimations est importante.

Baumgértner [Baumgértner et al., 1998] fournit des estimations de la puis-
sance thermique exploitable et exploitée en cours d’essai (fig. 6.8). Cette puis-
sance dépend de I’écart de température AT entre celle du fluide produit et
celle du fluide injectée ici estimée a 60 °C environ. Ainsi, en considérant un
débit moyen @ de 25 kg/s pour une densité p de 1040 kg/m® et une capacité
calorifique C choisie comme celle de ’eau égale a 4.18 10° J/m? °C, le site de
Soultz peut fournir actuellement une puissance exploitée P, de

_ QCAT
p

P, = 8MW environ

en supposant un rendement de 100%.

Une puissance exploitable, calculée pour une température de production mi-
nimum de 40 °C, peut atteindre une valeur de 10 MW (cf. fig. 6.8), équivalente
a celles fournies aux installations de chauffage industrielle en région Parisienne
[Gérard et al., 1998], mais & température (et donc enthalpie) nettement plus
élevée.

6.4.7 Les objectifs du modele

Le test de circulation de 1997 est donc une réussite du point de vue du com-
portement du site sur une durée de quatre mois. La question reste de savoir
comment le prototype de Soultz va évoluer sur une plus longue période. Les
objectifs de la modélisation de cette these sont donc de proposer un comporte-
ment hydraulique et thermique du doublet géothermique en mode de fonction-
nement (circulation), dans I'état de 1997, & long terme. Ce travail répond a une
demande des dirigeants des sites prototypes qui, ayant récolté un maximum de
données durant ce test prometteur, souhaiteraient avoir une estimation de la
longévité de I’échangeur géothermique.

La microsismicité développée sur les deux forages donne une estimation du
volume de roche stimulé par la fracturation hydraulique. Elle reste a ce jour la
seule information volumique permettant d’établir un modele en trois dimen-
sions. Ce volume sismique peut étre associé a celui du réservoir géothermique.
Cependant, certains auteurs ont montré qu’'une activité hydraulique, voire
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mécanique, dans un réservoir n’est pas systématiquement accompagnée d’un
phénomene sismique [Cornet et al., 1997], [Evans, 1998]. La sismicité traduit
avant tout un effet mécanique de rupture de la roche. Donc, si cette rupture
est provoquée par une surpression de fluide, elle peut étre aussi une trace de
circulation mais 'inverse n’est pas systématique. En effet, durant les tests de
circulation réalisés a Soultz, aucune activité microsismique n’a été enregistrée
alors que le fluide circule bien concrétement entre les forages. Néanmoins, la
zone stimulée peut étre raisonnablement approximée par I’espace occupé par
'activité sismique [Jones and Stewart, 1997]. Un modele hydraulique, const-
ruit en utilisant les points microsismiques “communs” aux deux puits selon un
critere empirique, a déja été proposé [Jupe et al., 1998]. Les attentes de Soco-
mine en ce qui concerne les modeles a venir (cf. fig. 6.10) sont d’obtenir un bilan
hydraulique fournissant un débit de circulation de 25 kg/s et ce, avec ou sans
fuites de fluide vers ’extérieur du réservoir. Le volume du réservoir peut étre
approximé raisonnablement en utilisant 1’activité microsismique comme pour
délimiter la zone stimulée. La perméabilité du milieu est double. Elle est com-
posée a la fois d’un réseau de fractures connectant les deux forages, mais elle
est aussi constituée d’un milieu tres fracturé approximé par un milieu poreux
équivalent. Les surpressions nécessaires a 1’écoulement sont de quelques MPa.
Le puits EPS1 situé juste au dessus du réservoir fournit un parametre de ca-
lage en terme de pression. Enfin, I’essai de 1997 correspond a une température
d’injection de 60 °C pour une température de production de 140 °C.
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Figure 6.10: Vue simplifiée du systéme HDR développé a Soultz-sous-Foréts [Gérard, 1998].

Il est donc nécessaire de posséder des outils capables de représenter en
trois dimensions tous les parametres sismiques, hydrauliques et thermiques du
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systeme géothermique de Soultz, mais aussi d’utiliser un code de calcul pouvant
résoudre les équations de transferts de masse et de chaleur en trois dimensions.
Dans le prochain chapitre, une description du modeleur gOcad ainsi que du
logiciel d’éléments finis Thermass sera donnée de fagon a expliciter la démarche
appliquée pour la résolution de ce probleme. Ces deux outils fournissent une
méthode pour déterminer une solution en régime permanent de la circulation
de fluide entre les forages (lignes de courant, débit et charge dans le massif).
A partir de ce premier résultat, il sera alors possible d’envisager un calcul &
long terme du comportement thermique d’un tel modeéle dans des conditions
de circulation a long terme.




CHAPITRE 7. LA MODELISATION 139

Chapitre 7

La modélisation

Avant d’entamer une description des outils employés dans ce travail de modéli-
sation des écoulements de fluide et des échanges de chaleur associés, un rappel
des équations de transferts régissant la physique du probléme est nécessaire.
Ces équations & dérivées partielles seront résolues dans le milieu en trois di-
mensions par la méthode des éléments finis. Le code de calcul a été concu et
programmé de maniére a étre directement interfacé avec les objets 3D const-
ruits par le modeleur gOcad [Gérard, 1997].

7.1 Les équations de transferts

7.1.1 Transfert hydraulique

La conservation de la matiéere au cours d’un écoulement dans un milieu poreux
est décrite, en I’absence de terme source, par ’équation (1.3):

op®

div(p V) + 5 =0

avec V la vitesse d’écoulement et p la densité volumique. De plus, il a été
montré que la loi de Darcy pouvait, sous une forme plus généralisée (tenant
compte des effets de la gravité et de la viscosité du fluide), étre décrite par
I’équation (1.17):

V= —%gr_&dh

avec g la gravité, u la viscosité dynamique du fluide, k le tenseur de perméabilité
et h la charge reliée a la pression p a une profondeur z dans le massif par la
relation (1.11):

h=—1—)—+z
Py
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La définition précédente de la vitesse correspond & un écoulement de type
potentiel. En effet, la vitesse est définie en fonction d’un gradient de pression
(ou de charge). Elle peut donc s'écrire sous la forme donnée par la relation
(1.4), décrivant un écoulement dérivant d’un potentiel.

L’objectif du modeéle hydraulique est de traduire au mieux les écoulements
de circulation effectués en boucle dans le doublet géothermique. Ainsi, en uti-
lisant 1’équation de continuité et la loi généralisée de Darcy, 1’équation de
transfert de masse dans le massif, en régime permanent et avec une densité p
constante, est régie par 1’équation de Laplace:

v. Bi—kvh =0 (7.1)

Le transfert de masse dans le cas du site géothermique de Soultz-sous-Foréts
sera résolu en terme de charge. La charge est choisie nulle lorsque la pression
interstitielle du milieu est égale 3 la pression hydrostatique, c’est & dire le poids
de I'eau. Ainsi, la différence de pression nécessaire a la mise en circulation du
fluide est caractérisée par une surpression (charge non nulle positive) dans la
zone d’injection du forage GPK1, et une zone de sous-pression (charge non nulle
et négative) dans la zone de pompage de GPK2 (fig. 7.1). Une fois le champ
de charge évalué pour un régime de circulation établi constant dans le temps,
il est alors possible, en utilisant la loi généralisée de Darcy de reconstruire le
champ de vitesse de filtration du fluide. Ce dernier est totalement dépendant
du tenseur de perméabilité défini dans le milieu granitique.
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Figure 7.1: Représentation schématique de la circulation de fluide en boucle fermée et en
régime stationnaire établie dans un doublet géothermique.

7.1.2 Transfert thermique

Le transfert de chaleur en milieux poreux présente une analogie directe avec
les mécanismes de transport de masse. Cependant, quelques rappels sur la
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définition des parameétres caractéristiques des transferts thermiques sont né-
cessaires a une meilleure compréhension de la problématique de Soultz.

Définition

Telle la charge en hydraulique, la température T est le parametre caractéris-
tique principal des transferts thermiques. La quantité de chaleur Q) est la forme
d’énergie obéissant aux lois de conservation telle ’équation de continuité en hy-
draulique. Exprimée en Joules, elle dépend de la masse m et de la temperature
du milieu dans laquelle elle est confinée,

dQ = mCdT

avec C la capacité calorifique du milieu (en J/Kg K). Cette quantité de chaleur
peut se déplacer dans un milieu. On appelle densité de flur de chaleur ], la
quantité de chaleur qui traverse I'unité de surface par unité de temps. Il existe
trois modes de transfert thermique: la conduction, la convection et la radiation.

La conduction

Elle correspond au déplacement de la chaleur au travers une matiere immobile.
La loi de Fourier, tout a fait analogue a la formulation généralisée de Darcy en
hydraulique, permet d’introduire la notion de conductivité hydraulique. Elle
traduit la relation proportionnelle entre la densité de flux de chaleur j et le
gradient de température,

= —XgradT (7.2)

fs’exprime enlJ/s m?, ou bien en W/m? , le Watt valant un Joule par seconde.
Le tenseur A est appelé tenseur de conductivité thermique. Son unité est donc
le W/m K.

Pour obtenir le flux de chaleur ® (ou chaleur écoulée par seconde) & travers
une surface S il suffit alors d’écrire,

®=37S
avec 71 le vecteur normal 3 la surface S.

La convection

La convection traduit les transferts de chaleur engendrés dans un milieu avec
déplacement de la matiére. Ce phénomene correspond exactement au cas de
Soultz-sous-Foréts. En effet, lors de 1’essai de circulation en boucle fermée, c’est
essentiellement le mouvement du fluide qui gouverne le transfert de la chaleur.
Autrement dit, lors de la réinjection de I’eau (une fois refroidie) dans le milieu,
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le granite voit sa température diminuer progressivement de la zone d’injection
(GPK1) vers la zone de production (GPK2) (fig. 7.2). Le phénomeéne conductif
intervient mais sur une échelle des temps plus importante. Le transport pu-
rement conductif de la chaleur est plus lent que le transport convectif dans
le cas de Soultz car la circulation de fluide est forcée. Cet écart serait moins
prononcé pour des circulations naturelles.

La quantité de chaleur par seconde traversant une surface S lorsque le
milieu qui la contient se déplace & une vitesse V s'écrit alors,

dQ = pC; TV dS

surface

Zone
d’injection &
X ) X X S $e%
(GPK1) X§ "3‘3’4.:':'2: e zone
] .
: LKL 2de production
(GPK2)
()
0%
IS P II-O XK
C LR AR A AR RAIDEIRERANNKKS
S 2. 0,009 989400890089
(v0‘0.0.0‘0.0‘0'0’0‘0‘0‘0'0.0‘0’0‘0.0

. circulation
granite en régime
fracturé stationnaire

Figure 7.2: Représentation schématique de I’évolution du front de refroidissement dans le

granite. Le transfert de chaleur est convectif, la température est “portée” par la circulation
du régime établi.

La radiation

Le phénomeéne de radiation correspond au transport de chaleur dans le vide
(rayonnement). Il ne sera pas abordé dans cette thése.

7.1.3 L’équation de la chaleur

En effectuant un bilan thermique sur un volume élémentaire, il est facile de
montrer que 1’équation de transfert de chaleur s’écrit:

7. (% 97) =9 [(00); 7] = 2 (oo 1] (73)

Cette relation traduit les phénomenes de transfert par conduction et convection
forcée dans un milieu poreux. L’exposant * correspond au milieu équivalent
thermiquement & celui représenté par une partie fluide et une partie solide. Le
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milieu effectif pourra étre approximé raisonnablement par la roche elle-méme
au vu des porosités faibles rencontrées dans les granites (de 1'ordre de 0.003).

Contrairement aux calculs réalisés en hydraulique, les transferts thermiques
sont résolus en régime transitoire (dépendant du temps), de fagon a quantifier
la vitesse d’évolution du front thermique froid qui se développe au sein du
granite pendant la circulation des fluides.

7.2 Méthodes et moyens
7.2.1 Thermass

Le code de calcul Thermass a été développé au Centre de Recherche Pétrogra-
phique et Géochimique de Nancy, au cours d’un travail de thése [Gérard, 1997]).
Ce programme utilise la méthode des éléments finis (parmi d’autres), pour
résoudre ’équation aux dérivées partielles régissant les phénomeénes de trans-
fert de masse et de chaleur en milieu poreux. Cette équation se divise en
différents termes,

v.(Bvu) - v[aVe] = 2y o+ 4 (7.4)

SN————r S—— S —~ S~~~

terme diffusif terme convectif terme transitoire terme source
Selon ’emploi ou non de certains des termes définis ci dessus, nous retrouvons
dans cette formulation générale, I'écriture des deux équations (7.1) et (7.3).
L’objet de cette thése n’est pas de présenter a nouveau la méthode des éléments
finis, mais simplement de décrire les principes de la formulation adoptée dans
Thermass. '

7.2.2 Les éléments finis
Position du probleme

Pour qu’un probléme soit posé correctement, il faut définir un domaine Q a
l'intérieur duquel une variable u (température, charge) varie selon une équation
du type (7.4). Des conditions limites doivent étre définies sur les frontiéres du
domaine 82 de fagon & ce que le systeme d’équations & résoudre posséde une
solution unique. Ces conditions limites définissent les échanges entre le domaine
Q et I’extérieur. Ces conditions limites peuvent étre de deux types:

Dirichlet,

u = uy sur une partie I'; de 01,

ou Neumann,

oo

(

615) .7 = cst sur une partie I'y de 92
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Physiquement, une condition limite de type Dirichlet pourra correspondre &
une donnée de pression ou de température observée dans un forage ou & sur
la surface par exemple. La valeur imposée est une constante. Une condition de
type Neumann correspond & un flux normal imposée sur un domaine particu-
lier: un débit de fluide (proportionnel au gradient de la pression), un flux de
chaleur ...

Principes

Les transferts de masse ou de chaleur dans un milieu & trois dimensions peuvent
rapidement devenir complexes & résoudre analytiquement, notamment dans
des milieux tres hétérogenes et anisotropes. C’est pourquoi des formulations
- mathématiques permettent de “diviser” un unique probleme complexe en un
ensemble de problemes simples.

Pour ce faire, ’écriture de 7.4 est dérivée sous la forme:

Lu)=0 (7.5)

ou L correspond & I'opérateur constitué des différents termes de ’équation
(7.4). L(u) est appelé le résidu, il est nul pour la solution exacte du probléme.
Afin de diviser la complexité du probleme analytique, la solution réelle de
la variable u est alors approximée par la variable 4. L’espace des 4 est défini
par un ensemble de n points, appelés noeuds z; (i = 1...n), ou la valeur
de u est u;. Une des approches employée pour exprimer @ a partir des u; est
Pinterpolation entre les noeuds & l’aide de fonctions de formes N;(z):

z représente la position dans I’espace local de 1’élément. N; = 1 pour x corres-
pondant au noeud et N; = 0 en dehors de ’élément. Ainsi la variable approchée
4 est totalement déterminée si tous les u; sont connus.

Pour palier le fait que le résidu n’est pas nul pour la variable approchée,
Péquation (7.5) est écrite sous la forme des résidus pondérés, soit:

/ummm=o (7.6)

ol ¢ représente la fonction poids. La variable u solution de (7.6) est aussi
solution de (7.5). L’écriture sous la forme des résidus pondérés peut alors étre
utilisée sur chacun des n noeuds en utilisant n fonctions de poids ¢,.

fummaz=o
Q

Il
o

/ L(@) ¢, 4O
Q
(7.7)
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Cette formulation est dite de forme faible car le résidu n’est pas nul sur chacun
des noeuds. La solution de ce systéme donne les u; . .. u,, donc 4. Le choix des
fonctions de formes et des fonctions de poids est fondamental. Il conduit &
différentes formulations de résidus pondérés. Plusieurs types de formulations
sont disponibles dans le logiciel Thermass (Galerkine, Petrov-Galerkine ... ).
La formulation dite de Galerkine, employée dans cette étude, correspond au
cas ol les fonctions de formes et de poids sont les mémes.

La formulation conduit alors a I’écriture d’un systéme linéaire sous la forme
[K].@ = f, ot & représente le vecteur inconnu (de dimension n), [K] est appelée
la matrice de rigidité et f le second membre. Lorsque la complexité du probléeme
augmente, il devient nécessaire d’augmenter le nombre de noeuds. L’espace Q2
est alors décomposé en sous espaces §); représentant une partie de matiere.
Cette décomposition, appelée la discrétisation du domaine, est basé sur la posi-
tion des noeuds z;. Sur chacun de ces éléments 'approche des résidus pondérés
est utilisée pour obtenir les matrices et vecteurs élémentaires décrivant le com-
portement d’une partie de matiére liée & cet élément. La matrice de rigidité
globale ainsi que le vecteur second membre global sont construits en assemblant
les matrices élémentaires et les vecteurs élémentaires calculés sur chaque ;.
Le vecteur @ est alors déterminé par la résolution du systéme linéaire obtenu.

Interfaces

Lors de la modélisation, il est nécessaire de définir de fagon précise:

e le discrétisation de ’équation différentielle partielle:

schéma et formulation

e la définition géométrique du domaine discrétisé:

maillage

e la description du milieu dans le domaine discrétisé:
propriétés

e la définition des conditions limites aux interfaces du domaine discrétisé:

conditions limites

La difficulté majeure du probléme réside dans le fait que toutes ces définitions
sont liées les unes aux autres. Pour accéder a I'un de ces objets, il est nécessaire
d’avoir aussi acces aux autres. Un systéme d’interface entre ces différents objets
a donc été congu pour répondre & cette difficulté. Cette interface fournit un
moyen de reconnaissance et de dialogue pour chaque entité (fig. 7.3).

Le choix du schéma de résolution est une étape fondamentale dans le proces-
sus de la modélisation. Il a une influence sur toutes les structures et notamment
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Figure 7.3: Représentation schématique des liens existants entre les différents objets utiles
& la modélisation.

sur le maillage. 11 intervient donc lors de la discrétisation de la PDE (Partial
“ Differential Equation), les conditions limites et éventuellement les propriétés.

Lors de sa création, le maillage doit respecter un certain nombre de condi-
tions: la peau du domaine (le volume du réservoir, les couches géologiques . ..
), les frontiéres internes au domaine (interfaces entre les couches, les fractures
... ). Un lien doit étre créé entre la peau et le maillage (positionnement des
noeuds sur les frontiéres du domaine).

Les propriétés physiques du domaine peuvent étre décrites par sous-do-
maines. Elles doivent étre définies sur chacun des éléments. Elle peuvent &tre
liées & d’autres propriétés (la perméabilité fonction de la température par
exemple).

" Les conditions limites relient le domaine créé & extérieur. Si le probleme
est bien posé, elles en assurent 'unicité de la solution. Elles peuvent étre liées
a des propriétés, a d’autres conditions limites.

7.2.3 gOcad

gOcad [Mallet, 1992] est un modeleur congu pour la représentation en trois
dimensions d’objets géologiques: réservoirs, couche sédimentaire, failles ..
Pour ce faire plusieurs types d’objets sont a disposition.

Les objets Vset servent a représenter des ensembles de points. C’est grace
a ce type d’objet qu’une représentation de la microsismicité a été donnée dans
le chapitre précédent. Les objets Tsurfservent & la construction de surfaces ou
surfaces fermées (failles). Enfin, les T'Solid représentent de véritables objets en
trois dimensions comme des couches lithologiques par exemple.

11 existe aussi des objets de type grilles, les Vozets formant des grilles
réguliéres ou bien les SGrid permettant la construction de grilles déformables.

gOcad offre aussi la possibilité d’obtenir un maillage de chacun de ces ob-
jets. Actuellement, plusieurs types d’éléments géométriques élémentaires sont
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Figure 7.4: Différents types d’éléments.
proposés par gOcad (fig. 7.4).

e triangle: objet Tsurf, pour les problemes 2D ou bien la définition des
conditions limites dans les problemes 3D

e quadrilatere: objet vozet, pour les problemes 2D ou bien la définition
des conditions limites dans les problemes 3D

e tétraedre: objet T'Solid, pour les problemes 3D

e parallélépipéde: objet Vozet et SGrid, pour les problémes 3D

Afin de pouvoir représenter au mieux la construction de objet 3D gOcad
présente la particularité de pouvoir créer un ensemble de propriétés sur ces
objets. Ces propriétés pourront étre de types scalaire, vectoriel ou tensoriel.
Elles sont définies sur les noeuds constitutifs de ’objet.

7.2.4 Conclusion

La résolution des équations & différentielles partielles régissant les transferts
de masse et de chaleur dans les milieux poreux fait appel a une méthodologie
complexe nécessitant ’emploi d’outil de différentes natures. Tout d’abord, des
outils mathématiques sont nécessaires pour décrire les lois physiques, mais
aussi la résolution de ces équations (éléments finis). Il faut ensuite donner une
description géométrique (3D dans notre cas) du milieu & l'intérieur duquel la
résolution des équations aux dérivées partielles sera effectuée. A cette descrip-
tion géométrique, est associée une description géophysique du milieu par la
donnée des propriétés a l'intérieur du domaine. Enfin, les conditions limites
connectant le milieu vers ’extérieur sont nécessaires pour assurer 1’unicité de
la solution du systéme d’équations a résoudre.
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7.3 Modele hydraulique

Dans cette partie, un exemple de construction d’un modele dit “hydraulique”
est présentée. L'objectif de cette simulation est de qualifier et de quantifier
au mieux la circulation de fluide dans un milieu granitique fracturé entre un
forage d’injection et un forage de production. Cette circulation en boucle fermée
représente la mise en fonctionnement d’un doublet géothermique, les données
utilisées proviennent du site géothermique de Soultz-sous-Foréts.

Les modeles géométriques et géophysiques sont construits avec le modeleur
gOcad. La perméabilité est la propriété principale de ce modele. C’est elle qui
est a l'origine des différents scénarii proposés, et donc des différents résultats
des modeéles hydrauliques présentés. Sa construction repose sur l'utilisation des
deux informations principales disponibles sur le site: la microsismicité, utilisée
comme support de répartition de la perméabilité dans le granite fracturé (elle
reste & ce jour la seule information en trois dimensions disponible pour la
caractérisation des réservoirs), et I'identification des fractures réalisée dans les
forages (information fournie en une seule dimension et d’extension latérale
inconnue).

7.3.1 Modele géophysique

Deux méthodes différentes ont été appliquées pour déterminer le tenseur de
perméabilité du milieu poreux équivalent. La premiére méthode est basée sur
la répartition dans I’espace de la microsismicité induite, et la seconde utilise les
informations fournies par les observations réalisées dans les forages sur 1’état
de fracturation du granite.

Perméabilité-Sismicité induite

k(r)

Figure 7.5: Le modéle de perméabilité est choisi en fonction de la distance v & la source
d’injection des points microsismiques. Elle décroit d’une valeur mazimum kmaz jusqu’d la
perméabilité de matrice kmin.
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Les estimations de perméabilité établies dans la partie précédente constituent
une premiere approche dans la recherche d’une relation entre la microsismi-
cité induite et une perméabilité équivalente. Ces résultats correspondent a des
essais d’injection de fluide, et non a des essais de circulation durant lesquels
aucune microsismicité n’a été observée. Il n’y a donc pas eu de fracturation
hydraulique pendant les tests de circulation. Ceci est confirmé par les faibles
valeurs de pressions nécessaires a la mise en circulation du fluide (20 & 40 bars
pour la circulation contre plus de 100 bars pour certains essais de fracturation
hydraulique). La fracturation hydraulique a construit un nouveau réseau de
circulation en créant de nouvelles fractures ou bien en réactivant d’anciennes
fractures colmatées. La microsismicité illustre cette construction dans l'espace.
Dans cette étude, la sismicité induite est employée comme un support de la
distribution spatiale de la perméabilité du réservoir. Autrement dit, la sismicité
est considérée comme représentative des zones perméables du milieu.

L’utilisation de la sismicité induite comme support de la perméabilité a déja
été réalisée sur le site de Soultz [Jupe et al., 1998], ainsi que le site d’Ogachi
[Eguchi et al., 1998]. Dans le cas du site de Ogachi, la perméabilité est choisie
proportionnelle a 'intensité de la magnitude de I’événement sismique. Dans le
cas de Soultz, seuls les événements “communs” aux forages d’injection et de
production ont été conservés. Le terme “commun” définit des événements issus
de la fracturation du premier forage suffisament proches d’autres événements
issus de la fracturation du second forage. A partir de cet ensemble de points,
un réseau de tubes connectant les événements est construit. Une conductivité
hydraulique est associée a chacune des connexions pour réaliser la simulation
hydraulique.

Méthode de construction:

Dans cette étude, la perméabilité est choisie plus forte pres des forages. Ce
comportement est considérer cohérent avec les stimulations hydraulique car la
roche est fracturée principalement pres du puits. La méthode consiste a estimer
une perméabilité k sur chacun des événements en fonction de la distance r de
cet événement & la source d’injection (fig. 7.5). Ainsi, la loi k(r) s’exprime de
la facon suivante:

k(ry=axr¢+b (7.8)

avec k(rmaz) = kmin et k(rmin) = kmaz.

La distance de fracturation rmax correspond & un volume de roche considéré
comme hydrauliquement actif. La perméabilité kmin est choisie comme étant
égale a celle du granite avant fracturation a 2.5 1077 m?2. Cette valeur corres-
pond aux estimations établies dans la partie précédente. Des estimations de
perméabilité ont été réalisées a la fois in-situ et en laboratoire sur le granite de
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Soultz, [Hettkamp et al., 1998]. Les mesures in-situ réalisés par des tests d’os-
cillation en pression fournissent des valeurs de perméabilité variant de 10~
a 1071 m? Ces estimations correspondent & la roche aprés fracturation hy-
draulique. Les mesures sur carottes en laboratoire fournissent des estimations
beaucoup plus faibles, de 1072 & 107'® m?, correspondant & une perméabilité
de matrice, sans fractures. La valeur de 2.5 1077 m?, située entre les deux
limites, a été choisie pour caractériser la perméabilité de la roche fracturée
naturellement.

La valeur des coeflicients a et b dépend de la valeur des distances de fractu-
ration rmax et rmin choisies. Le comportement du modele pourra étre modifié
en fonction de la dimension fractale d introduite en (7.8) (fig. 7.5).

Distance (m) ST cy
800 g . | EPSI

Figure 7.6: Distance a la source d'injection pour chaque point microsismique mesurés
] f f

durant les tests de fracturation hydrauliques a Soultz (France). Cette propriété sert de support

pour le modéle de perméabilité.

Le modele de perméabilité est divisé en trois régions. La premiére corres-
pond a 'activité microsismique développée durant ’essai de septembre 1993,
soit la partie supérieure du forage GPK1. La seconde région est associée a la
microsismicité issue de 1'essai d’octobre 1993, soit la partie profonde du forage
GPK1 (en dessous de 3400 m). La troisieme région représente l'espace oc-
cupé par la microsismicité induite durant les deux essais conduits sur le forage
GPK2 en 1995 et en 1996. A chacune de ces régions est associée une distance
a la source (fig. 7.6), ainsi qu'une perméabilité maximum kmaz. Les sources
d’injection sont considérées comme ponctuelles pour les tests de fracturation
hydraulique réalisés sur le forage GPK1. Elles sont donc au nombre de deux,
la premiere est située a une profondeur d’environ 2890 m et la seconde 3500
m. Sur le forage GPK2, la source d’injection est un cylindre de longueur finie
représentant la section ouverte du forage (3200 — 3800 m). La distance corres-




CHAPITRE 7. LA MODELISATION 151

pond alors a la distance & ce segment de droite, de la méme maniére que la
distance a été définie dans la partie précédente (fig. 4.14).

Interpolation 3D de la perméabilité:

GPKIl1 GPKI1

Figure 7.7: La propriété “perméabilité” calculée d partir des points microsismiques est
peinte sur la grille 3D (a). A Uaide de D.S.L., cette propriété est interpolée dans le milieu

(b).

Les outils de gOcad fournissent un moyen de propager une information de
type discréte dans un milieu de type continu. Ainsi, apres avoir calculé une
perméabilité sur chacun des points microsismiques, il est possible de “peindre”
cette information sur le support géométrique précédemment construit. Cepen-
dant, le champ de perméabilité obtenu se présente sous une forme tres discon-
tinue, et aucune connexion ne semble apparaitre, en terme de perméabilité,
entre les deux zones d’injection et de production (fig. 7.7 a). A l'aide de
D.S.I. (Discret Smooth Interpolator) [Mallet, 1992, il est alors possible d’in-
terpoler cette information de maniere continue et lisse. L’interpolation 3D de
la perméabilité est réalisée de maniere a ce que les valeurs de perméabilités
établies précédemment aux points microsismiques soient conservées (fig. 7.7

b).

Perméabilité-Fracturation

La seconde approche dans 1’élaboration d'un modeéle hydraulique du site de
Soultz consiste a utiliser la fracturation observée a ’échelle des forages comme
support de la perméabilité dans les reservoirs.

L’étude menée par Tenzer [Tenzer et al., 1998], conjugue a la fois les obser-
vations réalisées par les caméras placées dans les forages [Genter et al., 1997a],
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Figure 7.8: Représentation sous formes de disque des fractures observées dans le forage
auz profondeurs de fortes évacuations de fluide [Tenzer et al, 1998].

ainsi que les mesures de débits le long de la section ouverte. Cette derniere
permet alors de définir les zones de fortes évacuations de fluide caractérisées
par une chute de débit (fig. 6.6).

A partir de cette étude, un ensemble de neuf fractures a été retenu. Il cor-
respond aux fractures identifiées aux profondeurs de plus fortes pertes de débit.
Pour le forage GPK1, 4 zones se distinguent plus particulierement aux profon-
deurs de 2900, 3100, 3200 et 3400 m. Pour GPK2, 3 zones sont choisies a des
profondeurs de 3200, 3300 et 3500 m. Ces zones et les pendages et azimuths as-
sociées ont été comparées de fagon & pouvoir mettre en évidence une éventuelle
connexion directe entre les deux forages [Pribnow and Clauser, 1998]. Cette
étude met en évidence le fait qu’aucune connexion directe par un plan n’est
envisageable pour relier des zones de fortes évacuation de fluides constatées
sur les deux forages. Il est donc nécessaire d’envisager la construction d’un
réseau de plusieurs fractures qui, une fois connectées entre elles, permettront
une connexion cohérente avec les débits observés.

Pour ce faire, les fractures sont représentées par des disques dont le centre
passe par le forage a la profondeur observée et dont 'extension (rayon) est
adapté selon les scénarii. Sur chacun des disques la perméabilité décroit en
fonction de la distance au forage. La perméabilité de fracture k est tensorielle,
elle peut s’écrire dans le repere lié a la fracture (axe 1 et 2 dans le plan de la
fracture, axe 3 égal a la normale a la fracture):

E(r) 0O 0
K = 0 k(r) 0

0 0 kmatrice
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ou k(r) = axr+b représente la variation de la perméabilité le long de la fracture
de rayon rmaz et k(rmaz) = kmatrice et k(rmin) = kmaz. Le rayon rmin
représente le rayon du forage (10 cm). Ainsi sur chaque fracture un kmaz et un
rmax est modifiable et ajusté selon les scénarii envisagés. La perméabilité a été
modélisée comme décroissante en fonction de la distance au puits et orientée
dans le plan de la fracture selon une loi linéaire. Cette loi a été choisie par
sa simplicité de mis en oeuvre, car il n’existe pas de comportement unique
pour décrire la variation de la conductivité hydraulique le long d’une fracture.
Cette variation dépend trés fortement de la nature de la fracture (rugosité des
épontes, épaisseur) impossible a déterminer loin des puits.

7.3.2 Modele géométrique, conditions limites

2=5000m % ————-— )

Figure 7.9: Représentation du modéle géométrique construit pour la simulation numérigue
du doublet géothermique de Soultz-sous-Foréts. Le maillage est de type écossais, il est raffiné
au niveau de la zone stimulée par fracturation hydraulique.

De nouveau, la microsismicité développée sur les deux forages sert a définir le
volume considéré comme hydrauliquement actif dans le massif. Ainsi, la grille
se présente sous la forme d’un bloc de dimensions 2 X 3.4 x 3.45 km, allongée
N163°, centré sur le doublet de forage. Le fond est & une profondeur de 5000
m. A la frontiere de ce domaine la surpression (la charge) dans le granite est
considérée comme nulle. L’objet choisi est de type Sgrid, il posséde des éléments
parallélépipediques. Le maillage de la grille a été raffiné au niveau de la zone
la plus sollicitée par la microsismicité.
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Au niveau des zones de production (GPK2) et d’injection (GPK1), les sur-
pressions nécessaires sont respectivement de —3.2 MPa et 2 MPa. Ces valeurs
correspondent a 1’état des pressions d’injection et de production observé en fin
d’essai, soit environ trois mois apres le départ de la mise en circulation.

7.3.3 Parametres de calages
Débit-Pression

Le modele hydraulique se présente sous la forme d’une grille sur laquelle un
champ de pression est calculé a partir d’un champ de perméabilité simulé. En
utilisant le champ de pression et la perméabilité, un champ de vitesse de Darcy
est obtenu. Ces vitesses de filtration permettent d’obtenir les débits sortant et
entrant des zones d’injection et de production. Ainsi, le modéle de perméabilité
est ajusté de fagon a simuler un débit de production de 24 1/s. Pour le débit de
réinjection dans GPK1, ’observation des fuites de fluides dans le forage révele
une évacuation plus importante dans la partie supérieure du forage (6.6). La
section du forage comprise entre 2850 et 3000 m fournit 60% du débit, soit
environ 14 1/s (les pertes de fluide sont supposées nulles) et la partie inférieure
située a 3000 m produit un débit d’environ 10 1/s dans le réservoir. C’est donc &
partir de la vérification de ces conditions que les valeurs des kmaz des différents
modeles, construits & partir de la sismique et des fractures, sont ajustées.

Le forage EPS1

Au cours des nombreux essais de différentes natures (pompage, fracturation
hydraulique et circulation), les trois puits GPK1, GPK2 et EPS1, ainsi que
deux autres puits d’observation (4601, 4550), moins profonds (1500 m), ont
été utilisés pour observer le débit et la pression régnant au sein du granite.
Durant I’essai de circulation une tres faible augmentation avec le temps de la
surpression mesurée dans EPS1 a été observée. Elle est estimée autour de 0.12
bars environ a la fin de ’essai, ce qui correspond a une charge de 1 metre.
Cette estimation de la pression en un point du réservoir permet de caler la
distance de fracturation rmaz précedemment définie. Elle correspond a une
distance de fracturation hydraulique efficace dans le cas de I'utilisation de
'activité sismique comme support de la perméabilité, ou bien au rayon des
disques représentant les fractures dans le milieu.

7.4 Simulations hydrauliques

Pour étudier le comportement hydraulique du réservoir géothermique de Soultz-
sous-Foréts, trois modeles, dont la perméabilité est générée par une méthode
différente, ont été réalisés. Ces modeles serviront, ensuite, comme support de
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travail pour les simulations thermiques réalisées a la fin de cette partie. La
perméabilité est construite soit & partir de la microsismicité induite, soit des
fractures identifiées dans les puits ou par un mélange des deux procédés.

7.4.1 A partir de la sismicité induite
Permeéabilité constante

Le premier modele hydraulique présente un champ de perméabilité dans I’es-
pace établi de fagon “simple”. Dans le cas d’'un modele de perméabilité const-
ruit & partir de la microsismicité induite, trois régions i (i = 1,2,3) ont été
définies en fonction des zones stimulées par fracturation hydraulique. Sur cha-
cune de ces régions i, une valeur constante de perméabilité isotrope K; =
kmaz a été attribuée. Cette valeur s’étend autour des sources d’injection
d’une distance rmaz identique pour les trois nuages (tab. 7.1, cas 1 a 4).
Pour différentes valeurs de rmaz, les perméabilités kmaz; ont été ajustées de
maniere a obtenir les débits souhaités (& 1 1/s pres): 18 1/s dans la partie
supérieure de GPK1 (¢ = 1), 6 1/s dans la partie inférieure de GPK1 (i = 2),
et 24 1/s sur GPK2 (i = 3).

Cas K1 K2 K3 h rmaxl rmax2
(10715 m?) (<10m)  (m) (m)

1 8.0 i | 2.7 87 500 500

2 15 3.5 3.0 76 400 400

3 40 3:1 3.5 49 300 300

4 687 3.2 15.6 24 200 200

5 60 3.1 3.5 40 280 500

6 257.4 3.9 6.1 27 280 500

i 188.3 2.8 4.0 26 280 500

Tableau 7.1: Comportement du modéle hydrauliqgue en fonction de la distance de fractu-
ration rmazx. rmaxl correspond d la zone d’eztension autour de GPK1, rmax2 autour de
GPK2. La surpression dans EPS1 (h) dépend de la distance de fracturation donnée autour
de la zone supérieure de GPK1. Les valeurs de perméabilité K1, K2, K8 ont été ajustées de
maniére & retrouver les débits respectifs de 18, 6 et 24 1/s.

Les résultats de ces calculs fournissent un domaine de variabilité pour la
distance rmaz. A 200 m, il parait impossible d’ajuster les débits pour des
perméabilités cohérentes avec un granite fracturé. Cette valeur minimale est
en accord avec la géométrie du site puisque les deux forages sont séparés d’une
distance pouvant varier de 400 a 600 m environ. A I'opposé, en autorisant une
grande extension de perméabilité autour de la partie supérieure de GPK1, les
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surpressions engendrées dans EPS1 (h) deviennent rapidement importantes (en
réalité, elles ne dépassent pas la dizaine de metres en terme de charge). C’est
donc la distance de fracturation issue du test de fracturation hydraulique de
septembre 1993 sur GPK1 qui contréle les surpressions observées dans EPS1.
En conclusion, la distance minimale autorisant une connexion entre les deux
puits est estimée a rmax = 280 m.

La sismicité développée autour de GPK2 occupe moins ’espace que celle
obtenue dans la partie supérieure de GPK1. En effet, la majeure partie des
points se situe a I'intérieur d’un cylindre centré sur GPK2 possédant un rayon
de 500 m, alors que la sismicité de I’essai de septembre 1993 s’étend jusqu’a
1500 m autour de la source d’injection. De plus, la région située entre la par-
tie supérieure de GPK1 et GPK2 présente peu d’événements sismiques. Au
final, le modele hydraulique, pour une perméabilité choisie constante et des
surpressions minimisées dans EPS1, est obtenu dans le cas d’une distance de
fracturation de 270 m sur GPK1 et 500 m sur GPK2 (cas 5 tab. 7.1).

Perméabilité hétérogene

Par la suite, une perméabilité hétérogéne est intégré dans le modele. Elle évolue
en fonction de la distance au forage. Pour ce faire, la relation 7.8 a été utilisée
dans trois cas particuliers: d = 1, d > 1, d < 1. Le support géométrique
possede un maillage dont chaque cellule présente la dimension d’un cube de 17
m de c6té (pour la zone située entre les deux forages). Ainsi, pour constater une
véritable variation de la perméabilité (éviter le tout ou rien en passant d’un
noeud & l'autre), la valeur de I’exposant d la plus appropriée s’avere étre la
plus “simple”, soit: d = 1. En effet les modeéles testés pour d > 1 tendent vers
un modele de type perméabilité constante sur la région considérée, alors que
les modeles pour d < 1 atténuent rapidement les valeurs de perméabilité selon
I'extension et reviennent finalement a une diminution de la distance de frac-
turation rmaz. Le modeéle autorisant une variation linéaire de la perméabilité

avec la distance permet de diminuer de nouveau les surpressions du forage
EPS1 (cas 6 tab. 7.1).

Anisotropie

Dans la seconde partie de cette these les résultats de la méthode de calcul de
tenseur de diffusivité-perméabilité traduisent un comportement plus perméable
pour une direction subverticale par rapport aux deux autres directions princi-
pales (tab. 5.3). Cette tendance peut s’expliquer du fait que le forage lui méme
induit, de fagon locale, une anisotropie verticale, mais aussi d’autre part, que
la fracturation observée dans les forages présente des pendages subverticaux
[Genter et al., 1997a). Cette tendance va a l'encontre d’une éventuelle dimi-
nution des surpressions calculées dans EPS1. Un calcul anisotrope a tout de
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méme été réalisé de la fagon suivante: les axes propres des tenseurs de dif-
fusivité-perméabilité déduits dans la partie précédente ont été conservés (tab.
5.1), I'anisotropie est appliquée uniquement le long de la direction principale
qui connecte les deux forages (I’azimut). Les résultats (cas 6 tab. 7.1 facteur
d’anisotropie égal a 2) révelent une augmentation de la connexion au niveau
inférieur de GPK1, et peu de changement significatifs au niveau des surpres-
sions dans EPS1. Ceci s’explique de nouveau du fait que la zone supérieure de
GPK1 et de GPK2 est sismiquement peu active.

7.4.2 A partir du réseau de fractures

Puits Prof. Azi. Pend. Kmax rmax
(m) (deg) (deg) (107 m?) (m)

GPK1 2867 20 78 78.3 500
GPK1 3102 17 —87 30 700
GPK1 3234 45 —78 30 700
GPK1 3236 60 —79 30 700
GPK1 3490 27 74 7.8 700
GPK1 3496 12 76 7.8 700
GPK2 3248 150 57 78.3 700
GPK2 3347 141 —87 78.3 700
GPK2 3508 198 —82 78.3 700

Tableau 7.2: Réseau de fractures utilisé dans la simulation des écoulements du doublet
géothermique de Soultz-sous-Foréts. Les caractéristiques des fractures sont issues de la conju-
gaison des observations des forage [Genter et al., 1997a], et des observations de débits [Ten-
zer et al., 1998]. L’azimut varie de 0 @ 360 °C, le pendage de -90 a +90 °C.

Les observations de fonds de puits [Genter et al., 1997a), [Tenzer et al., 1998]
ont permis la construction du réseau de fractures décrit en détail dans le tableau
(7.2). Les profondeurs de chaque fracture correspondent aux zones de forte
évacuation de fluide. Les orientations des fractures présentent un réseau a
pendage subvertical orienté en azimut selon trois familles distinctes: N-S pour
la partie supérieure et inférieure de GPK1, N-NE pour la partie médiane de
GPK1 et N-NO pour GPK2 [Genter et al., 1997a]. Les extensions des fractures
(rayon du disque) ne peuvent étre inférieures & 250 m, sans quoi la connexion
n’est pas établie entre les forages. Cependant, afin de diminuer les surpressions
dans GPK1 ’extension de la fracture située le plus proche d’EPS1 est réduite
a 250 m.
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Les perméabilités de chaque fracture ont été classées en trois familles: forte,
moyenne et faible [Tenzer et al., 1998]. Cette qualification est issue des esti-
mations des épaisseurs des fractures mesurées dans le puits. La perméabilité
décroit linéairement & partir d’une valeur maximum au niveau du puits pour
atteindre la perméabilité de matrice & I’extrémité du disque, choisie & 2.5 10717
m? [Shapiro et al., 1999]. Les trois valeurs maximales pour les fractures qua-
lifiées de forte, moyenne et faible perméabilité sont respectivement de 7.83
1071 m?, 3 1071 m? et 7.83 107 m?. Ces tenseurs de perméabilités, définis
sur chacun des disques, sont ensuite projetés dans la grille (fig. 7.9). Tous les
noeuds de chaque cellules de la grille traversé par un disque possedent la valeur
du tensorielle de perméabilité définie sur le disque.

Ce type de réseau permet d’obtenir un contréle sur I'extension des sur-
pression autour du doublet géothermique. En modifiant la taille des disques,
il est possible d’atténuer les surpressions dans ’espace tout en conservant une
connexion entre les forages. Cet approche apporte un exemple de modele hy-
draulique correctement ajusté en terme de débit-pression.

7.4.3 A partir du réseau de fracture et de la sismicité
induite

Le premier modele, construit uniquement a partir de 'information sismique,
est plus difficile & ajuster aux parametres de calages choisis. Le second modéle
propose un milieu purement fracturé. Il est possible de conjuguer les deux afin
d’obtenir le comportement d’un réservoir constitué a la fois d’un milieu poreux
représenté par le volume de roche occupé par 1'activité microsismique (limité
par la distance de fracturation précédemment estimée), mais aussi constitué
d’un ensemble de fractures comme défini dans le tableau 7.2.

Le volume considéré comme hydrauliquement actif est plus important que
celui occupé par les deux modeles précédents. Ainsi, les perméabilités, ap-
pliquées a la fois sur la zone sismique et sur les fractures, sont plus réparties
dans ’espace et sont atténuées dans leur intensité d’un facteur égal a 2.25.

7.4.4 Synthése des résultats

L’ensemble des modélisations réalisées conduisent a la définition de trois mo-
deles. Le premier type de modele définit le volume du réservoir en fonction de
la zone microsismiquement active lors des essais de fracturation hydraulique.
Il sera appelé par la suite le modeéle Sismique. La simulation par une méthode
“milieux poreux équivalent” impose la définition d’une zone hydrauliquement
active plus réduite que celle occupée par I’activité microsismique afin de réduire
le champ de surpression associé (fig. 7.11 a). Cette région correspond a la zone
ou la fracturation hydraulique a été plus importante (prés du puits) et ou la
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Figure 7.10: Définition des caractéristiques principales des trois modéles “Sismique”, “frac-

turé” et “Mizte” retenu pour la modélisation hydraulique.

perméabilité est sensiblement augmentée par rapport a ’état initial de la roche.

Le second type de modele utilise uniquement l'information fournie par la
fracturation du granite observée dans les forages. Il sera appelé par la suite le
modele Fracturé. Cette approche permet de controler le volume des surpres-
sions engendrées. Le volume de ce réservoir uniquement constitué de fractures
est différent de celui occupé par la microsismicité (fig. 7.11 b).

Le dernier type de modeéle est une superposition des deux précédents (fig.
7.11 c). Il sera appelé par la suite le modele Mizte. Il combine a la fois la
connexion entre les forages nécessaire a la circulation du fluide et 'occupation
d’un volume de roche plus important que celui établi avec les fractures seules.
Ce volume joue un role important dans les phénomenes d’échange de chaleur
et donc dans le temps de refroidissement du granite engendré par la circulation
du fluide.

Les essais de stimulation du puits GPK1 de 1993 ont été effectués alors que
le second forage n’existait pas encore. Ceci explique le fait que les connexions
entre les réservoirs construites avec les fractures ne soient pas systématiquement
mises en évidence par la microsismicité. Il est donc nécessaire d’ajouter a cette
information sismique un réseau de fractures afin de permettre aux différents
réservoirs de communiquer hydrauliquement entre eux. Un tableau récapitulatif
présente les caractéristiques permettant de différencier les trois modeles précé-
demment définis (fig. 7.10), accompagnées des conditions aux limites imposées
sur le support géométrique.
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Perm (107-15 m”2) Charge (m)
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Figure 7.11: La perméabilité du modéle géophysique est construite de trois maniéres
différentes en utilisant: a) la microsismicité seule, modéle “Sismique”, b) la fracturation,
modéle “Fracturé”, ¢) la microsismicité + la fracturation, modéle “Mizie”. L’extension des
surpressions est plus faible pour le modéle fracturé.
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7.5 Les tests de tragage géochimique

7.5.1 Description

Concentration
l

to = temps

Figure 7.12: Réponse type de concentration de traceur géochimique mesuré dans le puits
de production au cours du temps aprés son injection.

Afin d’étudier le comportement hydraulique du réservoir, des essais de tragage
géochimique ont été utilisés. Le principe est d’injecter une quantité connue
d’un produit dans le fluide, puis de mesurer en sortie la concentration de ce
produit au cours du temps aprés son injection. La courbe réponse type en
concentration présente ’allure d’une courbe non symétrique (fig. 7.12).

Deux temps caractéristiques sont utilisés pour décrire ce type d’essai. A
Soultz, le premier front d’arrivée présente un temps de transfert de 72 heures
(t), il correspond & l’arrivée des particules par le chemin le plus rapide (pas
forcément le plus court) [Aquilina et al., 1998]. Il caractérise la “meilleure”
connexion dans le réservoir entre les deux forages. Le second pic d’arrivée (¢;)
correspond au maximum de la courbe de tragage. Il est estimé autour de 10
jours, soit 240 heures (fig. 6.9). Ce dernier représente le temps & partir duquel
la majorité des particules du traceur injecté a atteint le forage de production.
I1 caractérise I’ensemble des connexions établies dans le réservoir.

La courbe de retour de traceur représente donc la distribution des temps
d’arrivée de chaque particule de fluide apres leur injection. Le réservoir est
alors considéré comme une “boite noire” qui transforme un signal de type Dirac
(I'injection est réalisé en un temps trés petit (quelques minutes) en comparaison
avec le temps nécessaire pour récupérer la majeure partie du traceur), en une
courbe de réponse (ou fonction de transfert).

7.5.2 Vitesse de filtration

Les vitesses de filtration V; obtenues dans les modeles correspondent aux vi-
tesses de Darcy. La vitesse réelle V, du fluide est proportionnelle a la vitesse de
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Darcy en fonction de la tortuosité 7 ainsi que de la porosité ¢, par la relation:

Y
et

la porosité ¢, correspond a une porosité cinématique représentative de la quan-
tité de fluide liée a la circulation. Dans un granite, ces porosités sont plus faibles
que la porosité totale (de un & deux ordres de grandeurs). La tortuosité est
le rapport de la distance réelle parcourue par une particule sur la distance
euclidienne entre deux points.

Ve

(7.9)

7.5.3 Lignes de courant

Figure 7.13: Un ezemple de quelques lignes de courant calculées lors d’un écoulement entre
les forages GPK1 et GPK2 a Soultz-sous-Foréts.

Le champ de vitesse de filtration calculé permet d’obtenir le réseau des lignes
de courant joignant les deux forages (fig. 7.13). Ces lignes de courant décrivent
le “chemin” parcouru par les particules de fluides pendant la circulation. Elles
sont perpendiculaires aux surfaces d’iso-charge. Ainsi, elles traduisent le gra-
dient de charge en trois dimensions. Les vecteurs de vitesse de Darcy sont tan-
gents a ces lignes de courant. Dans cette étude, un programme a été développé
afin de reconstruire I’ensemble des lignes de courant associé aux circulations de
fluide simulées. L’algorithme employé ne calcule pas exactement les véritables
lignes de courant, puisqu’il utilise uniquement 'information aux noeuds de la
grille, mais il s’en approche considérablement. Pour ce faire, seule 'information
donnée au noeud de la grille, soit le champ de vitesse de filtration de Darcy, a
été utilisée (aucune interpolation entre les noeuds). En se plagant sur un noeud
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quelconque de la grille, il est alors possible de “rebondir” & un noeud suivant en
utilisant 'orientation du vecteur vitesse du noeud de départ. Le noeud d’ar-
rivée sera le voisin parmi les 27 entourant celui de départ, qui sera le plus
proche de la direction donnée par le vecteur vitesse. Ce processus permet alors
de relier les forages d’injection et de production par des lignes qui s’appro-
chent correctement des lignes de courant. L’algorithme n’est pas suffisamment
robuste dans le cas d’écoulement fortement hétérogene (forte courbure).

7.5.4 Simulation des tests de traceurs géochimiques

12 " T T 6000 . :
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—_ 1t Y 5000 1
% &
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o
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Figure 7.14: Une simulation de test de tragage pour 10° particules injectées d partir des
trois modéles “Sismique”, “Fracturé” et “Mizte” présente des allures différentes de celle du
tragage effectué avec de l'acide benzoique.

Dans cette efude, & partir des trois modeles hydrauliques “Sismique”, “Frac-
turé” et “Mixte”, trois groupes de lignes de courant associées ont été utilisées
pour simuler des tests de tragage géochimiques. Pour ce faire, la simulation
est réalisée en supposant qu’a un temps donné, un nombre N (N = 10°) de
particules est injecté dans le forage. Ces particules “s’échappent” du puits d’in-
jection par 'un des chemins défini par les N, lignes de courant. Chacune d’entre
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elles contient un nombre n; de particules (i = 1,...,N;), pondéré en fonction
du débit ¢; associé a la ligne de courant i,

qi

z N Qi

Pour déterminer le temps t; d’arrivée de la quantité n; au forage de production,
il est nécessaire de connaitre la vitesse réelle d’écoulement de fluide, différente
de la vitesse de filtration (ou de Darcy), sur chacune des lignes de courant.

Pour ce faire, le chemin le plus “rapide”, en terme de vitesse de Darcy,
est recherché. En effet, connaissant la vitesse de Darcy le long de la ligne de
courant, il est possible de calculer le temps minimum ¢,, correspondant aux
vitesses de filtration par la relation:

n; = N

L

. T
n = (7.10)

ou L est la longueur de la ligne de courant, V; la vitesse de filtration de Darcy.
Toutefois, il faut noter que le premier temps d’arrivée, ou temps de transfert
t; d’une particule sera déterminé par la vitesse réelle V,. du fluide,

fy = V. (7.11)
Des relations (7.9), (7.10) et (7.11), on en déduit une porosité cinématique
et globale au volume de roche soumis a une circulation de fluide ®,: @, =
ti/tm. Une fois cette porosité globale déterminée, il est possible de déduire
tous les autres temps de transferts calculés a 1'aide de I’ensemble des lignes
de courant. En utilisant un temps de transfert ¢, estimé a 72 h a 'issue des
tests de tragage, une valeur de ®, a pu étre estimée de environ 1.5 10~* pour
le modele “sismique”, et 4 10~ pour les modeles & fractures et mixte.
Les courbes de retour de traceur déduites des trois modeles ont été tracées
en calculant le nombre de particules arrivées au puits de production en 24
heures (fig. 7.14). Les trois courbes de simulation présentent une méme allure
asymétrique en accord avec la théorie. Néanmoins, chaque pic de courbe est
différent selon le modele hydraulique utilisé et chaque fin de courbe (aprés le
pic) est décroissante de maniére plus “rapide” comparé a l’allure du traceur
acide benzoique. En effet, 50% du pic de 'acide (0.6 mg/l) est mesuré environ
1000 heures apres le retour du traceur, alors que le temps équivalent (50% de
la valeur du pic le plus fort) est estimé autour de 500 heures pour les trois
simulations. De plus, les courbes simulées contiennent des “trous”, autrement
dit des espaces de temps ou aucune particule n’est comptabilisée.
Deux éléments caractéristiques sont principalement a 'origine de ces fai-
blesses dans la qualité des résultats: la porosité et le nombre de lignes de cou-
rant utilisées (les phénomenes d’adsorption ne sont pas considérés dans cette
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étude). La porosité controle ’estimation de la vitesse réelle du fluide calculée
a partir de la vitesse de Darcy. L’approche “Milieu Poreux Equivalent” ne per-
met pas de connaitre de fagon précise la porosité associée a chacune des lignes
de courant. Dans cette étude, le calcul de cette porosité, a I’origine hétérogene,
a été réalisé a partir d’un seul parameétre, le temps de premiere arrivée du tra-
ceur estimé a 72 heures, pour fournir une valeur de porosité homogene. Ainsi,
une erreur du simple au double sur cette porosité implique une erreur d’esti-
mation du simple au double sur le temps d’arrivée d’une quantité n; sur une
ligne de courant 7. Dans ces conditions, 'approche “Milieu Poreux Equivalent”
atteint ici ses limites d’application en ce qui concerne la modélisation des tests
de traceurs géochimiques. Il est & noter cependant que ce probléeme n’en est
plus un pour les simulations en thermique ou seule la vitesse de Darcy est
nécessaire a ’obtention des résultats de simulations.

D’autre part, le nombre de ligne de courant joue aussi un role dans la
qualité des résultats. Plus il est important, plus il y a de points représentatifs
sur la courbe de tragage associée et donc meilleure est la simulation. En effet,
a ’extréme, si une seule ligne de courant est choisie pour calculer la simulation
de test de tracage, le résultat se présentera alors sous la forme d’un seul temps
d’arrivée dont le pic aura pour valeur les N particules. Lorsque ’écoulement
est hétérogene, les valeurs des pics sont diminuées en fonction du nombre de
lignes de courant utilisées et certains temps d’arrivée peuvent étre espacés les
uns des autres et provoquer I'apparition de “trous” dans les résultats.

L’algorithme utilisé pour la construction des lignes de courant calcule un
ensemble de lignes dont le point de “départ” est situé sur I'un des deux fo-
rages. Les conditions aux limites du modéle autorisent le fluide a sortir de la
grille. Ainsi, le point “d’arrivée” de la ligne de courant peut étre de différentes
natures: soit la ligne de courant joint les deux forages; soit la ligne de cou-
rant atteint les bords de la grille, soit le chemin se rejoint lui-méme et forme
alors une boucle qui stoppe directement 1’algorithme (fortes courbures). Ce
probleme est obserbvé dans le cas d’un réservoir, construit uniquement avec
des fractures. La perméabilité présente alors des contrastes tres importants de
valeurs de perméabilité d’un noeud a l'autre de la grille. Ceci engendre des
contrastes de vitesses de Darcy provoquant de fortes courbures sur les lignes
de courants. Lors de la phase de discrétisation du maillage, ces “virages” trées
prononcés entrainent des phénomenes de boucles dans la construction des lignes
de courant. Sur les 360 points de départs possibles dans le modele, 143 n’abou-
tissent pas dans le cas d’un milieu purement fracturé, contre 3 seulement pour
le milieu construit uniquement avec la microsismicité et 50 pour le modele
mixte. Ces chemins non aboutis entrainent une erreur dans le calcul des distri-
butions des temps d’arrivée. Le manque de robustesse de I’algorithme de calcul
des lignes de courant empéche d’obtenir un résultat précis des distributions de
temps d’arrivée des lignes de courant, donc des courbes de traceur simulées.
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En conclusion, les deux parametres, porosité et nombre de lignes de courant
ont une influence sur le résultat des simulations de tracage selon chacun des
axes de la courbe. La porosité peut modifier les temps d’arrivée. Le nombre
de ligne de courant modifie la hauteur et le nombre de pics des temps d’ar-
rivée. Néanmoins, I’aspect qualitatif des trois courbes de simulations de test
de tracage est une courbe asymétrique en accord avec la théorie et la réalité
des mesures réalisées avec ’acide benzoique. Une étude de simulation de la
porosité associée a chacune des lignes de courant permettrait d’obtenir un
modele de porosité capable de reproduire le résultat de test de tragage a I’acide
benzoique. Ce travail n’est pas réalisé dans cette étude, 'objectif de la these
étant de simuler le refroidissement du granite par les circulations de fluides.
Ce refroidissement est controlé par la vitesse de Darcy et ne nécessite pas une
connaissance précise de la porosité du milieu.

7.6 Résultats thermiques

7.6.1 Les éléments finis

Apres avoir choisi un modéle de perméabilité selon un scénario défini, le champ
de vitesses obtenu sur le calcul du modele hydraulique devient alors 'un des
parametres géophysiques du modele thermique, au méme titre que la conduc-
tivité thermique.

Le modele thermique est régi par I’équation de la chaleur (7.3):

V.0 vT) - v (00 V1] = 2 (pe)* 7]

pour une conductivité A isotrope. L’importance relative du flux convectif par
rapport au flux diffusif est quantifiée par le nombre de Peclet Pe valant ici:

(p)y
po_ VL _(pe)VH
P 22X
(pe)*

avec H la dimension du domaine étudié. Le régime convectif est dominant pour
un Pe > 1 et inversement le régime diffusif est dominant pour un Pe < 1.
L’utilisation de domaine discrétisé (maillage) permet d’introduire pour chaque
élément un nombre de Peclet élémentaire P, (“Mesh Peclet”):

(pc)sVh

Fem = =33

ou cette fois ci h représente la taille de 1’élément.
Compte tenu des résultats des modeles hydrauliques, c’est évidemment pres
des puits que les vitesses de filtration sont les plus fortes, atteignant des valeurs
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Figure 7.15: Un ezemple de résultat de champ thermique d partir du caleul en éléments
finis. a) 2, b) 4, ¢) 6, d) 8 années aprés injection de fluide. Les fleches indiquent une
des zones du modéle touchée par des oscillations en température provogquant des résultats
quantitativement aberrants.

de I'ordre de 10~® m/s contre environ 10~" m/s loin des puits. Il en résulte un
P, de l'ordre de 50 pres des puits et de 'ordre de 1 loin des puits. Pres des
puits le régime est donc nettement convectif dominant.

Il n’existe qu'un seul scénario pour le calcul des modeles thermiques tran-
sitoires. Le champ de température initial correspond a celui observé dans les
forages, et le fluide d’injection est & une température de 60 °C. La température
en fond de forage est observée entre 140 et 160 °C, ce qui induit un cont-
raste important (plus du double), entre la température initiale et celle aprés la
premiere itération en temps pour un noeud placé sur le forage d’injection. Ce
type de “perturbation” est parfois mal contrélé par la méthode des éléments
finis.

Pour pallier ces inconvénients, la solution classique est de jouer sur les
parametres de discrétisation de temps ou d’espace. Le terme transitoire de
I'équation (7.3) est approché par un schéma “Single step”, dont le paramétre
¢ €]0.5,1] assure une convergence inconditionnelle pour une équation aux
dérivées partielles du type transitoire et diffusive [Zienkiewicz and Taylor, 1991].
Cependant, ceci n’exclue pas une oscillation des résultats sur les premiers pas
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de calculs provenant (méme si le calcul ne diverge pas) de probleme sur les
termes transitoires et diffusifs [Zienkiewicz and Taylor, 1991]. Le terme convec-
tif, dominant pres des puits, ne fait qu’amplifier et propager ces phénomenes,
rendant le résultat inutilisable. C’est pourquoi les résultats présentent des va-
leurs erronées sur les zones a fort contraste thermique, et particulierement sur
le front thermique évoluant & chaque pas de temps (cf. fig. 7.15). Ces oscil-
lations étant apparues méme pour # = 1, c’est principalement sur le pas de
temps At et la taille de la maille h que 'on peut agir.

En considérant la partie diffusif + transitoire, une solution suggérée pour
lisser cette oscillation transitoire est d’augmenter le pas de temps. Une esti-
mation du pas de temps nécessaire pour résorber cette oscillation peut étre
donnée par le temps Aty;rp mis par un flux diffusif pour traverser I’élément en
cause, soit:

h?(pc)* W
2X 210-¢

Atdgff =

Mais a contrario, I'introduction du terme convectif dans un schéma discrétisé
peut lui méme poser d’autres problémes de stabilité [Zienkiewicz and Taylor,

1999]. 11 est conseillé alors d’avoir un nombre de Courant C,.:
V Bl
Cp=——
h

Ceci introduit deux contraintes contradictoires quant au choix de At il-
lustrées par le tableau (7.3).

h Atrh' ff A Ecour

(m) (mini) (maxi)

0.2 5 heures 4 heures
1 140 heures 20 heures
5 146 jours 100 heures
10 19 mois 200 heures
15 43 mois 300 heures
30 173 mois 600 heures

Tableau 7.3: Calcul des pas de temps liés aux termes diffusifs et convectifs d’une EDP
résolues par la méthode des éléments finis, nécessaires pour limiter les oscillations du calcul.

On voit que pour concilier les deux impératifs, il faudrait des éléments de
taille < 20 cm pres des puits, associé a un pas de temps allant de 4 & 5 heures,
ce qui sous entendrait un volume de calcul et une taille de grilles énormes,
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chose ingérable par rapport & la quantité de mémoire disponible actuellement
sur machine (“Octane” Silicon Graphics, 300 MHz).

Pour pallier ce probléme, il est alors nécessaire de faire appel & une autre
méthode permettant la résolution des phénomeénes diffusifs et convectifs tran-
sitoires. Cette méthode fait appel aux lignes de courant issues du champ de
pression hydraulique.

7.6.2 La méthode des lignes de courant

Le principe de cette méthode consiste & résoudre I’équation de la chaleur
(7.3) dans un repére unidimensionnel placé sur une ligne de courant. Cette
approche simplifie la résolution d’un calcul en trois dimensions, en plusieurs
calculs & une seule dimension. Elle est couramment employée dans la simulation
des écoulements polyphasiques dans les réservoirs pétroliferes [Thiele, 1996];
[Batycky et al., 1997].

Pour obtenir une résolution de ’équation de la chaleur sur une ligne de
courant, il est nécessaire de définir le nouveau repere géométrique unidimen-
sionnel associé & cette ligne de courant. Ce dernier est défini de facon & ce
qu’il se déplace & la vitesse de filtration de Darcy déterminée & partir du calcul
hydraulique précédent.

Lorsque le calcul est réalisé sur I’ensemble des lignes de courant, le principe
de conservation de la matiere doit étre respecté. Pour cela, & chaque ligne de
courant ¢, sera associé un débit ¢; supposé constant le long de cette ligne. En
supposant que la circulation a lieu a perte nulle, la somme des ¢; le long du
forage d’injection est égale & la somme des g; le long du forage de production,
et cette somme est elle-méme égale au débit de production.

La température en sortie de production T} sera alors une moyenne pondérée
par les débits apportés par chaque ligne de courant. Soit,

_ va T
Qp

avec T; la température au forage de production sur chaque ligne de courant,
N le nombre totale de ligne de courant, et @, le débit de production.

Ainsi, sur chaque ligne de courant, il est classique de définir une abscisse
curviligne z,4 adimensionnelle comprise entre 0 & l'origine (forage d’injection),
et 1 (forage de production):

T, (7.12)

% * dg
Lod = VOL‘/O' ;@ (713)

avec Vol; le volume des pores associé a la ligne de courant 7, s ’abscisse curvi-
ligne du point considéré sur la ligne de courant, et v(£€) la vitesse de Darcy en
ce point. Cette écriture correspond & la définition d’un tube de courant, c’est a
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dire, une ligne de courant & laquelle un volume Vol, est associé. Ce volume est
égal a la longueur totale L; multiplié par la section A;(§) variable en chaque
point de la ligne de courant. Ainsi, (7.13) peut s’écrire aussi:

v

I S
xad—j-:i‘/0 ’U(é-) (714)

ol v} correspond & la moyenne harmonique des normes de la vitesse sur la
ligne de courant.

L’adimensionnement est aussi réalisé sur 1’échelle des temps t,4 en utilisant
le méme procédé que (7.14), selon:

. (7.15)

avec t le temps réel.
En une seule dimension, I’équation de la chaleur s’écrit alors:

8°T aT LoT
A~ (60 V() 5o = () (7.16)

ol A représente la conductivité thermique isotrope de la roche, et V(s) la
norme de la vitesse sur la ligne de courant. En utilisant les adimensionnements
exprimés par les relations (7.14) et (7.15), il est facile de montrer que ’équation
(7.16) devient dans le nouveau référentiel, et pour une ligne de courant donnée:

vt 9T AtV 1 8T (po)* 8T (717)
o, LVioa2, (b0 LV* |

Bmad (p C)f 0 tad
ou V'(s) = 0V (s)/0s, et V(s) = V() = V.

Pour obtenir une écriture de (7.17) avec une solution analytique simple,
le champ de vitesse sur la ligne de courant est supposé suffisamment ho-
mogene pour que sa dérivée soit nulle. Nous verrons que cette hypothése n’est
pas systématiquement vérifiée prés des puits. Cependant, entre les forages,
Pécoulement pourra étre supposé comme un fluide percolant au sein du gra-
nite avec une vitesse de filtration sensiblement constante.

Ainsi, pour V = v*, écriture de I’équation de la chaleur devient alors:

J@T 9T _ oT
&BZd 6xad - 8Tad

K

(7.18)

avec T, = t(pc)s/(pc)* et Ke = L.v*(pc)s/A l'inverse du nombre de Peclet
du systéme, traduisant le rapport entre les termes diffusifs et les termes convec-
tifs. Les conditions aux limites sont choisies comme:

T(as,0) = Ti Taqg >0
T(0,t) = To, t>0 (7.19)
T (00, t) 0 t>0

I
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ou T; et Tp représentent respectivement la température initiale du granite et la
température du fluide d’injection sur une ligne de courant. Elles sont choisies
toutes deux constantes sur une ligne de courant. Les lignes de courant ne
variant pas de plus de 100 meétres en profondeur pour joindre les deux forages,
une erreur de 3°C seulement est commise au maximum sur I’ensemble des
chemins.

Alors la solution de 1’équation (7.18) avec les conditions aux limites données
par (7.19) s’écrit [de Marsily, 1981]:

T(wad, Tad) = 1-;, + (TO _ T;,) Tad(wad>Tad) (720)

avec,

1 z—t T T+t
Toa(z,t) = = |erfc | ——— ) + ex (—) erfc (————)] 7.21
ot = 5 oo (7] e () e (S5 ) | o
Cette solution appliquée a I’ensemble des lignes de courant reconstruites a

partir du champ de vitesse permet de trouver une évolution de température
avec le temps liée a la convection hydraulique du doublet géothermique.

7.6.3 Résolution numérique des équations de la chaleur

La solution analytique (7.21) suppose que les vitesses de filtration restent
constantes le long d’une ligne de courant. Cette hypothése n’est pas tou-
jours vérifiée notamment & proximité des puits. Dans ces conditions, I’équation
(7.17) est résolue par une méthode numérique afin de quantifier I’influence de
I’hétérogénéité des vitesses sur le résultat de la solution analytique. Pour ce
faire, une méthode par différences finies a été utilisée et implémentée dans
le logiciel Thermass. La maille, le long de la ligne de courant est raffinée en
fonction de la précision souhaitée et compte tenu des contrastes de vitesses.

. L’équation est résolue par rapport aux coordonnées curvilignes.

Les propriétés telles que la conductivité thermique, la vitesse ou les den-
sités sont interpolées par une méthode de Lagrange sur un voisinage de 4
points afin d’assurer une continuité C*. Du point de vue temps de calcul, cette
méthode de résolution, peu élaborée, est suffisamment robuste pour donner de
bons résultats en 1D. La convergence est relativement rapide. Cette technique
a été utilisée pour calculer le champ de température dans le cas du modele
“Sismique” et comparer avec la solution analytique (fig. 7.16). La méthode par
différence finies fournit des résultats pratiquement identiques 4 la solution ana-
lytique (7.21). La variation de la vitesse prés des puits, pourtant élevée (deux
ordres de grandeurs), ne semble pas modifier de fagon importante le résultat
final de la température en sortie. Ceci s’explique du fait que la solution analy-
tique utilise la moyenne harmonique (somme des inverses) de la vitesse pour
résoudre I’équation de la chaleur. Ce sont donc les vitesses les plus faibles qui
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Figure 7.16: Comparaison entre la méthode par différence finies et la méthode analytique
de la résolution de l'équation de la chaleur, a l'aide des lignes de courant obtenues par le
modéle hydroulique “Sismique”.

controlent le résultat de cette moyenne. Sur une ligne de courant maillée, conte-
nant en moyenne 25 noeuds, seuls 4 noeuds possedent une norme plus forte
que les autres points. Le comportement moyen des vitesses est donc représenté
de fagon convenable en utilisant le champ de vitesse contrasté localement pres
des puits. Les résultats présentés dans la suite de cette étude sont calculés a
partir de la solution analytique (7.21).

7.6.4 Application sur les trois modeles hydrauliques

Trois modeéles hydrauliques ont été retenus comme représentatifs du compor-
tement hydrauliques du réservoir fracturé de Soultz-sous-Foréts. Le modele
dit “Sismique” posséde une perméabilité construite a partir de la microsismi-
cité développée pendant les essais de fracturation hydraulique, le modele dit
“Fracturé” ou cette fois-ci, seule 'information concernant des fractures ob-
servées dans les forages, a été employée, et enfin, le modele dit “Mixte” qui
posseéde une perméabilité construite & la fois avec un réseau de fracture et la
microsismicité. A ces trois modeéles sont associés un champ de vitesse de Darcy
et donc un ensemble de lignes de courant permettant de calculer ’évolution
en température du granite en fonction du temps a l'aide des deux méthodes
décrites précédemment.

Le refroidissement du fluide, produit dans le temps, évolue de trois manieres
distinctes (fig. 7.17). Le milieu purement fracturé permet le refroidissement le
plus rapide. Pour obtenir une diminution de la température initiale de 150
°C & une température limite, économiquement parlant, de refroidissement de
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Figure 7.17: Simulation de Dévolution de la température du fluide produit au cours du
temps dans l’échangeur de Soultz-sous-Foréts selon trois modéles hydrauliques différents.

110 °C les modeles “Fracturé”, “Sismique” et “Mixte” présente des temps de
refroidissement de 20, 60 et 40 ans, respectivement. :

Le modele “mixte” présente un comportement similaire au modeéle “Sismi-
que” pour les dix premiéres années avant de finalement tendre vers celui dit
“Fracturé” au dela de 60 ans. Il est & noter que le modele mixte n’est pas
égal a la somme des deux autres modeles en terme de perméabilité. Il autorise
celle-ci & étre plus importante & la fois dans la zone sismiquement active ainsi
que dans les fractures créées. Cependant, un réajustement des perméabilités
est nécessaire pour permettre au modéle de retrouver des débits cohérents au
niveau des puits. De plus, il a été aussi nécessaire de diminuer la distance rmaz
servant de limite de zone hydrauliquement active & une valeur de 200 meétres
pour éviter de trop fortes surpressions dans EPS1.

7.7 Etude théorique sur un cas simplifié

7.7.1 Hydraulique

Un modele analytique simplifié du doublet géothermique est présenté sous la
forme d’une zone d’injection et d’une zone de production géométriquement
identiques (section ouverte de méme dimension e = 500 m et méme profon-
deur), séparées d’une distance de L = 500 m (fig. 7.18 a). Une valeur de 3
MPa de surpression ou de dépression est imposée sur chacun des forages. La
perméabilité K est choisie constante et isotrope.

La vitesse de Darcy U dérive alors d’un potentiel ® = Kh o h représente
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Figure 7.18: Représentation schématique d’un doublet géothermique dont les caractéris-
tiques géométriques et géophysiques ont été simplifiées pour un calcul analytique.

la charge. La loi de Darcy et ’équation de diffusion s’écrivent:
U =grad® et A® =0

Le probleme traité ici consiste a déterminer le champ de vitesses sur la ligne
de courant la plus directe joignant les deux forages, c’est a dire, le segment de
droite joignant les deux puits. L’espace est & deux dimensions. La troisieme
dimension est représentée par la constante e, équivalente & une épaisseur de
couche. Le repére est centré au milieu du segment horizontal joignant les deux
puits. L’axe des abscisses joint les deux forages. Le probleme est considéré a
géométrie cylindrique donc indépendant de P’axe des z (fig. 7.18 b).

La théorie de la mécanique des fluides définit un potentiel compleze I'(z)
exprimé dans ’espace des complexes z = z + iy en deux dimensions, avec
i = 4/—1 le nombre imaginaire [Spiegel, 1981]. Ce potentiel complexe introduit
une fonction harmonique conjuguée ¥ telle que:

I'(z) =9 +¥
Ainsi, par dérivation:

dl'(z) d® d¥ d® d¥ .
dz _dx+zdx_dx zdy—Um iUy

avec U = Uz, Uy).
Pour un puits placé en z = —a, le potentiel I'(z)s’écrit:

I'(z) = ?irz—éln(z + a)

ol @ représente le débit (positif pour un puits, négatif pour une source). Ainsi,
dans le cas d’une source placée en a et d’un puits placé en —a (fig. 7.18 b), le
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potentiel complexe s’écrit:

r(z) = -2 In (z i a) (7.22)

2me zZ—Q

En écrivant sous la forme eulérienne les complexes z + a = r1e¥ et z —a =
roe"2, (7.22) devient:

M) = ptn(2)+ i (0 - )
— B(r) +i0(9) (7.23)

Le systéme (7.23) conduit directement & ’écriture du champ de charge h dans
I’espace 2D:

h= q)(r) Q | (Tl

T TR n m (7.24)

La norme U de la vitesse de Darcy s’exprime alors par:

dI'(z)
v = ‘ dz
o Q 1 1
T 2melz4+a z—a
Qa 1

me \at —2a2r2cosf + rt

En se plagant sur 'axe des abscisses, ’angle 8 = 0. La norme de la vitesse U(z)
varie en fonction de ’abscisse de la fagon suivante:

U(m)=99< ! ) (7.25)

mTe \a?— z?

L’application numérique de la relation (7.25) permet d’obtenir quantitative-
ment la variation de la norme de la vitesse le long de ’axe des abscisses joi-
gnant les deux forages (fig. 7.19). Les valeurs de cette norme sont trés fortes
pres du forage. Le maillage de la grille engendre des noeuds séparés d’une
distance de 17 m environ. L’erreur commise par la simulation est donc maxi-
mum par rapport a la réalité sur les bords du forage. Ce probléme d’échelle se
traduit par une difficulté a gérer une précision identique & la fois sur ’ensemble
du réservoir et sur la zone située pres des forages. Pour pallier & ce défaut, il
serait nécessaire de raffiner le maillage prés du forage, opération cofiteuse en
gestion d’espace mémoire.
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Figure 7.19: FEvolution de la norme de la vitesse le long de la ligne de courant la plus
directe joignant les deuzx forages d’un doublet.

7.7.2 Application numérique

L’expression de la charge (7.24) permet d’obtenir une estimation de la per-
méabilité équivalente isotrope et constante dans le milieu pour que le doublet
fonctionne & un débit ) donné et une surpression H donnée (ici H = 300

- m environ pour 3 MPa) imposée aux puits. En se plagant sur 'un des deux

forages de rayon 1y, les distances r; et ry s’écrivent sous la forme:
ri=2a—1y et Tg =1

d’ot une perméabilité égale a.

K= @ In <33) =22610""m s !

27 He 7o

ou bien k = 4.210715 m?. Cette valeur est tout & fait en accord avec les ordres
de grandeurs déduits des différents modeles obtenus (tab. 7.1).

En terme de vitesse, il est facile de calculer le temps ¢ nécessaire au fluide
pour parcourir le chemin de longueur 2 a joignant les deux puits a la vitesse

de Darcy U(z):
=70 dg
L= 2 / de
0 U (a:)

2 _ 3
- éfﬂaz(a__m)_&g_ml
= 5.23610%

En comparant ce terrips t au temps de transfert ¢, réel mesuré par les essais de
tragage (72 h) la porosité équivalent ® peut étre estimée:

. 3
d==1=510"°
t
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Modele ®maz. Pmoy.
(107%)  (107%)
Sismique 14.95 3.95
Fracture 38.56 8.72
Mixte 36.65 7.15

Tableau 7.4: Calcul de porosités mazimum et moyenne sur l’ensemble des lignes de courant
obtenu sur les trois modéles hydrauliques.

Cette valeur de porosité est en accord avec celles estimées & partir des trois
modeles fracturé, sismique et mixte. En effet, les porosités employées pour les
simulations de tragage géochimique correspondent & des porosités maximums.
Les porosités moyennes calculées sur la base d’un temps de transfert de 72
heures comme ici, donnent un ensemble de porosités pour chaque ligne de
courant calculées. Les moyennes de ces porosités sont en accord avec la valeur
trouvées précédemment (tab. 7.4). Elles correspondent & des valeurs de porosité
cinématique et elles sont donc tres inférieures aux valeurs de porosité totale
situées plus couramment aux alentours de 0.01 [de Marsily, 1981].

7.7.3 Thermique

1 1 N\ \' R
20 ans —— A 108-83 m/s ‘+—
8 08 - * 40 ans —— 3 08 | y L 11047 m/s T
5 ) %60 ans = \ Y 210M7 mfs
E E y 1 3.10AT mfs —
g 06 % g 06 | “ ‘-‘:.4.10'\- m/s 1]
é 04| § 04| Voo %
: ; "'-
02| 02| \ b
= R = A\
0 h MRTN 0 ., e Y
0 02 04 0.6 0.8 1 0 02 04 0.6 0.8 1
Distance inter-forage normalisée Distance inter-forage normalisée
a) b)

Figure 7.20: Solution 1D de léquation de diffusion-convection de la chaleur en régime
transitoire dans un doublet géothermique. a) en fonction du temps pour une vitesse donnée
constante & 107 m s™1. b) en fonction de la vitesse pour un temps donné de 20 ans aprés
le début de Uinjection du fluide froid. Distance entre les puits de 500 m.

La solution fournie par la relation (7.21) a été tracée dans le cas d’une seule
ligne de courant joignant deux forages séparés d’une distance de 500 m par
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une ligne droite. La conductivité thermique est choisie isotrope, homogene et
pour une valeur de 2.58 W m~! K~!. Les chaleurs volumiques de la roche et
du fluide ont été respectivement choisies & des valeurs de 2.394 et 4.368 105 J
m~3 K1,

Les résultats sont tracés en fonction du temps écoulés apres l'injection du
fluide & vitesse constante (fig. 7.20 a) et en fonction de la vitesse & une date
constante apres le début de la mise en circulation (fig. 7.20 b). Les températures
et distance ont été renormalisées. La distance vaut 0 au forage d’injection et 1
au forage de production. La température normalisée vaut 1 pour la température
initiale du fluide (chaud) et 0 pour la température du fluide d’injection (froid).

Ce type de calcul permet de caler les ordres de grandeurs attendus pour
le modele de Soultz. Il apparait que les vitesses de filtration ne sont pas
constantes sur les lignes de courant. La valeur de la norme de ces vitesses varie
considérablement au niveau des forages (de 10™° 3 10~7 m s ) pour ensuite
rester dans le méme ordre de grandeur au deld de 50 métres du puits (1078
m s7}). A partir de ces vitesses, les temps de refroidissement sont donc situés
dans des ordres de grandeurs situés autour de la dizaine d’année, voire jusqu’a
une centaine d’années en accord avec les trois modeles thermiques obtenus.

7.8 Perspectives: 5000 m de profondeur

GPK2

sediment

1500 m

granite

R

/ \ 200 C

50 Vs <= 100 /s =] 50 /s

Figure 7.21: “Ce que pourrait étre le pilote géothermique de Soultz-sous-Foréts”, d’aprés
[Gérard et al., 1998].

Le projet de Soultz-sous-Foréts évolue en collaboration avec des partenaires
industriels (GEIE, “Exploitation Miniere de la chaleur”) en attente d’un ren-
dement maximum. Les études montrent qu’un site géothermique, tel que celui
de Soultz, fonctionne de fagon économiquement rentable pour des débits plus
élevés (minimum 80 1/s) que ceux employés durant le test de circulation de 1997
(25 1/s), et pour des températures plus élevées (200 °C) [Gérard et al., 1998)].
Pour ce faire, le dispositif actuel doit subir un certain nombre de modifications.
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D’une part, la circulation de fluide doit avoir lieu & des profondeurs plus im-
portantes. Le forage GPK2 a été récemment foré jusqu’a 5000 m (juin 1999).
La température du fluide en fonds de puits a été mesurée a 200 °C (octobre
1999). D’autre part, la technologie des pompes employées pour les essais de
circulation de 1997 a montré ses limites d’utilisation pour des débits inférieurs
aux 80 1/s attendus par les industries. Le site géothermique doit donc évoluer
vers un systeme multipuits (triplet, fig. 7.21), permettant une production de
fluide & forts débits.

Un modele prévisionnel de refroidissement & 5000 m a été calculé en uti-
lisant les lignes de courant déduite des modeles hydraulique de 3800 m (fig.
7.22). Ce modele thermique correspond 3 un doublet géothermique fonction-
nant & des débit de 24 1/s et possédant les mémes caractéristiques hydrauhques
que les modeles “Fracturé” “Slsmlque et “Mixte”.

200 T g v v 200 - e ———
Sismique — Sismique ——
~ 180 Fracture ——- — 180 | Fracture ~—— J
o0 \ Frac+Sism - oD Frac+Sism -~ -
:g 160 | % % 160 | '
£ 140 } E 100
£ 5
! RN 5
S 10 N 120
S,
100 | Tr— 100
0 10 20 30 40 50 60 70 0 10 20 30 40 50 60 70
Temps(annee) Temps(annee)
a) b)

Figure 7.22: a) Modéle thermique ¢ 5000 m. b) Modéle thermique & 3800 m.

En considérant une température de production de 40 °C et un débit de
production de 50 1/s, une courbe de la puissance exploitable par le systéme
géothermique de Soultz-sous-Foréts est estimée en fonction du temps (fig. 7.23).
Les puissances simulées sont de l'ordre de la dizaine de MégaWatt.

7.9 Conclusions

Le site géothermique de Soultz-sous-Foréts existe depuis plus de 10 ans. Il
a suivi plusieurs stades d’évolution avant de se présenter sous la forme d’un
doublet opérationnel. Il continuera & subir de nouvelles modifications dans le
futur avant de se présenter comme un prototype de référence pour 1’élaboration
d’une centrale géothermique. Cette étude, longue et minutieuse dirigée par la
société Socomine, a permis d’obtenir un nombre de données trés importantes
sur le comportement hydraulique, thermique, mécanique et sismique du site.
Grace a ce riche potentiel de données, les modélisations hydrauliques et ther-
miques, présentées dans cette derniére partie, ont été menées, en premier lieu,
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sous la forme d’un travail de vérification cherchant a retrouver au mieux les
parametres de calage, mais aussi comme un moyen prédictif du comportement
thermique transitoire du site.

Les pressions et débits observés dans les trois forages GPK1, GPK2 et
EPS1 d’une profondeur respective d’environ 3600, 3800 et 2200 m ont servi de
parameétres de calage pour les simulations hydrauliques. La microsismicité et
la caractérisation de la fracturation établie dans les forages ont été employés
pour construire le champ de perméabilité hétérogene et anisotrope en trois
dimensions dans le réservoir.

Les résultats des calculs hydrauliques ont été présentés sous la forme de
trois modeles. Le premier, appelé “Sismique”, et construit uniquement & ’aide
de la microsismicité mesurée durant des tests de fracturation hydraulique, per-
met de définir une distance de fracturation caractérisant un volume de roche,
situé autour du forage, et ayant subi, aprés fracturation hydraulique, une aug-
mentation de perméabilité importante. Cette distance de fracturation est es-
timée & 280 m environ en minimisant les surpressions engendrées dans le forage
EPS1. Ce volume de réservoir hydrauliquement actif présente des perméabilités
supérieures d’un ou deux ordres de grandeurs & celle de la matrice, naturelle-
ment fracturée. La méthode, présentée dans la deuxiéme partie de cette these, .
fournit des estimations de la perméabilité de matrice du granite de Soultz,
correspondant & celle de la roche avant fracturation hydraulique, aux environs
de 2.5 107" m?. Un modele mathématique, basé sur une géométrie simplifiée,
préconise une perméabilité moyenne efficace de 1'ordre de 4 1075 m? pour
obtenir les ordres de grandeurs de débit et pressions observés dans les puits
durant les essais de circulations. Ce modeéle met aussi en évidence un trés forte
variation des vitesses de Darcy au voisinage des forages qui, étant donné les
dimensions des cellules de la grille employée (17 m environ), ne peut étre pris
en compte dans le modeéle.
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Figure 7.23: Puissance exploitable estimée sur le site géothermique de Soultz-sous-Foréts
sous la forme d’un doublet situé a 5000 m de profondeur et pour un débit de production de
50 I/s.
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Le modele dits “Fracturé” correspond aux résultats hydrauliques d’un mo-
dele & perméabilité construite uniquement & partir des observations établies
dans les forages sur ’état de la fracturation dans le granite. Aucune connexion
directe n’a pu étre logiquement établie, il a donc fallut établir un lien indirect
entre les deux forages & partir d’un réseau simplifié de 7 fractures construites
sous formes de disques, centrés au puits et d’extension variable (200 & 400
m), possédant une perméabilité tensorielle orientée le long de la fracture et
décroissante avec la distance au forage. Ce modeéle permet a la fois de connec-
ter les forages mais aussi d’éviter de trop fortes surpressions engendrées dans
le forage EPS1. Néanmoins, il présente des circulations de fluide tres sinueuses
dans ’espace et difficilement détectables par un constructeur de ligne de cou-
rant comme celui utilisé dans cette étude.

Le troisiéme modele, dit “Mixte”, est un “mélange” des deux précédents,
autorisant la perméabilité & &tre plus importante dans des volumes occupés
A la fois par la microsismicité et par le réseau de fracture. Le comportement
hydraulique et thermique de ce modele navigue entre les deux limites établies
par les deux modeles précédents. Il permet de définir le milieu le plus réaliste
possible car fidéle & I’historique des tests de fracturation hydraulique soumis
au massif granitique et fidéle aussi aux observations de ’état de fracturation
de la roche.

Les résultats prédictifs sur la longévité du site géothermique de Soultz
jouent un réle important dans les décisions prises par les partenaires indust-
riels sur les investissements d’un tel projet. Ce type d’étude apporte un avis
scientifique, construit & partir d’un certain nombre d’hypotheses et de sim-
plifications de la réalité. Les résultats présentés dans cette thése prédisent un
temps de refroidissement de 1’ordre de la dizaine d’années.

Plusieurs modéles ont déja été développés pour estimer la chaleur ext-
raite des réservoirs géothermiques par circulation forcée de fluide dans un
aquifére fracturé & ’aide d’'un doublet. Dans ce domaine, le modeéle analy-
tique précurseur a été établi par Gringarten [Gringarten and Sauty, 1975]. A
P'aide de la transformée de Laplace, une solution générale de la chaleur extraite
par un flux créé dans un dipdle & l'intérieur d’un milieu stratifié d’extension
infini a été établie. Ce modele a été ensuite développé dans le cas d’un milieu
de dimension fini autorisant en plus du flux créé par le doublet une circula-
tion naturelle des fluides. Rodemann [Rodemann, 1979] a développé un modele
avec des fractures circulaires. Heuer [Heuer et al., 1991] a étendu le modeéle de
Rodemann pour un ensemble de fractures parralléles.

Par la suite, les modeles numériques ont permis de traiter des cas plus
complexes introduisant des hétérogénéités en trois dimensions dans la nature
des milieux simulés, ainsi que des phénomeénes de couplages hydro-thermo-
mécaniques [Bruel and Cacas, 1998], [Kohl, 1992], [Kolditz and Diersh, 1993).

Kolditz [Kolditz, 1995] a développé un modeéle numérique par la méthode
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des éléments finis dans un milieu 3D contenant des séries de fractures 2D
alignées selon le champ de contraintes régnant au sein du massif. Ce modéle
numérique a été testé en comparant les résultats de simulation avec les solutions
analytiques proposées par [Gringarten and Sauty, 1975], [Rodemann, 1979], [Heu-
er et al., 1991]. Le puits GPK2 n’étant pas encore foré en 1995, ce modele
présente des résultats pour un doublet dont les puits sont hypothétiquement
séparés d’une distance de 400 m. Pour un débit de 15 1/s, les résultats de durée
de vie de ’échangeur géothermique sont estimés & plusieurs dizaines d’années
selon le nombre de fractures employées dans le modéle (20 ans pour 1 fracture,
60 ans pour 5 fractures ... ). Le modéle déterministe de 'Ecole des Mines de
Paris [Bruel, 1998], construisant un réseau de fractures connectés hydraulique-
ment entre elles par des tubes, présentent des résultats plus optimiste encore
(environ 400 ans) pour la longévité du site de Soultz [Gérard et al., 1998].
Cette différence dans I’estimation de la durée de vie de I’échangeur est princi-
palement due au fait que le modele de Bruel est connecté avec ’encaissant et
puise de I’énergie thermique fournie par I'extérieur.
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Conclusions et perspectives

Durant ce travail de these, deux thématiques de recherche ont été développées:
une nouvelle méthode de caractérisation géophysique des roches fracturées, une
contribution aux recherches et développements de nouvelles énergies.

Par sa disponibilité, le site de géothermique de Soultz-sous-Foréts a apporté
un nombre important de données, précieuses pour un travail de modélisation
numérique et analytique. Encore a 1’état de prototype, le doublet géothermique
a été sujet & de nombreux tests de différentes natures (géophysique, sismique,
géochimique). Dans cette étude, les essais de fracturation hydraulique et les
essais de circulation dans le doublet ont été utilisés pour le développement
d’une méthode d’inversion de données sismiques en terme de perméabilité de
réservoir stimulés et pour un travail de modélisation 3D d’un site géothermique
en fonctionnement.

L’activité microsismique induite pendant les essais de fracturation hydrau-
lique a constitué ’élément d’étude principal de ce travail. Cette sismicité a pu
étre employée comme un traceur spatio-temporel de la diffusion de la pression
interstitielle durant les tests d’injection de fluide. Elle est aussi révélatrice de
I’état de fracturation dans le milieu et elle peut aussi, dans le cas d’événement
de magnitude suffisamment élevée (supérieure & 3), étre un moyen de qualifier
et quantifier les mécanismes de rupture en cisaillement mis en jeu pendant
Pessai.

En utilisant la théorie de la poroélasticité, la propagation d’une perturba-
tion de la pression interstitielle appliquée dans le granite fracturé, assimilé a
un milieu poreux équivalent, pendant un essai de fracturation hydraulique, a
pu étre qualifiée et quantifiée. Une estimation de la perméabilité équivalente
a P’état de la roche avant fracturation a été calculée et comparée avec des es-
sais de pompage. Cette méthode a pu étre testée sur d’autres jeux de données
microsismiques issues de sites géothermiques aux Etats-Unis et au Japon.

L’originalité de cette approche réside dans une utilisation différente de
la microsismicité pour interpréter le comportement hydraulique de la roche.
Cependant, il apparait que cette information ne traduit pas nécessairement
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tous les chemins parcourus par le fluide. Elle reste donc un moyen de ca-
ractériser le comportement hydraulique du massif rocheux, mais les simula-
tions numériques entreprises dans la derniére partie de cette these laisseront
supposer ’existence de nouvelles connexions entre les réservoirs non identifiées
par la sismicité.

Cette méthode fournit une estimation de la diffusivité ou de la perméabilité
équivalente & tout le réservoir. L’application d'une approche 'milieu poreux
équivalent’ pour les réservoirs granitiques fracturés ne traduit pas I’hétérogénéité
du massif fracturé. Elle reste une méthode d’approximation et devrait faire I’ob-
jet de nouvelles recherches de maniére a pouvoir identifier en trois dimensions
le caractere hétérogene de la nature de la roche.

L’information microsismique est aussi un moyen de mieux dimensionner
la géométrie dans I'espace du réservoir géothermique de Soultz-sous-Foréts.
Ce volume de roche est constitué de sous ensembles, résultats des essais de
fracturation hydraulique et dont la microsismicité fournit une illustration en
trois dimensions. Ces sous ensembles sont connectés entre eux par un réseau de
fractures. L’approche ‘milieu poreux équivalent’s permet d’obtenir des modeles
numeériques, en trois dimensions, capable de contenir un comportement hydrau-
lique tres hétérogeéne en couplant a la fois I'information microsismique et les
observations de 1’état de fracturation du granite réalisées dans les puits.

Le principal objectif de ce travail de simulation numérique était d’intégrer
le maximum de parameétres observés et quantifiés sur le site pendant les essais.
Ainsi, le modele hydraulique présente des résultats qualitativement cohérents
avec les débits et pressions mesurées dans les forages, tout en essayant de
traduire une circulation de fluide dans I’espace cohérente avec la microsismicité
et les fractures observées dans les puits.

Apres l'obtention d'un modéle capable de simuler la circulation de fluide
entre les forages en régime permanent, le champ de vitesses de filtration associé
a pu étre mis a contribution pour une simulation thermique des échanges de
chaleur induits par convection forcée dans le massif granitique fracturé. Une
méthode numérique basée sur la construction des lignes de courant dans le
modele a été développée. Cette étude thermique sert & quantifier le temps de
refroidissement du granite de Soultz, initialement chaud (200 °C), soumis &
I'injection d’un fluide froid (50 °C). Ce temps correspond a la durée de “vie”
de ’échangeur géothermique. Estimé de I’ordre de la dizaine d’année, il dépend
de la nature de ’hétérogénéité simulée dans le modele.

La difficulté principale de 1’élaboration d’un tel modele réside dans la
différence d’échelle des mécanismes physiques mis en cause. La dimension
du réservoir d’étude, supposée caractérisée par l’extension de l’activité mi-
crosismique, est de ’ordre du km?, alors que les modeéles analytiques révélent
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de tres fortes variations de vitesses de filtration (2 ordres de grandeurs) sur
une distance de 20 meétres autour des puits, et que la variation de 1 mm sur
I’épaisseur d’une fracture implique une variation drastique sur sa conductivité
hydraulique (“loi cubique”). C’est en quoi la modélisation tridimensionnelle
atteint ici ses limites. Un inévitable compromis entre la qualité des résultats
(raffinement du maillage) et la capacité de résolution de la machine utilisé
(espace mémoire) est & gérer.
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Annexe A

Modele de Biot-Gassmann

Cette formulation [Guéguen and Palciauskas, 1992] introduit en premier lieu le
coefficient de Skempton B qui fournit une définition de la pression interstitielle
en régime non drainé. Un deuxiéme paragraphe est consacré & une description
de la variation de la masse m de fluide par unité de volume V' de roche saturée
(en régime drainé) en fonction de la pression de fluide p et de la déformation
de la matrice poreuse €. Enfin, la variation de volume des pores v (toujours
par unité de volume de roche saturée V') en fonction de p et ey sera décrite
dans une troisiéme partie. Ces trois parametres permettront dans les conditions
particulieres présentées par Gassmann [Gassmann, 1951] de définir un modele
de module d’incompressibilité en régime non drainé.

A.1 Coefficient de Skempton

Le parameétre B introduit par Skempton [Skempton, 1954] définit I’évolution
de la pression interstitielle p en fonction de la pression de confinement o en
régime non drainé

B = (%)m avec 0 = %

L’équation (2.14) permet d’écrire la variation de la pression des pores dans le
cas général:

(0' + Kd ekk,)
(8%

p:

Dans le cas d’un régime non drainé la variation de volume de roche saturée
s’écrit:
o

€xk = — 7
Ky
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d’ott la définition du coefficient de Skempton,

Ku_Kd
B= Kda

Ainsi la pression interstitielle en régime non drainé p, peut s’écrire sous la
forme:

p, = —Bo (A1)

A.2 Variation de masse de fluide

L’énergie libre f par unité de volume de masse rocheuse saturée se décompose
(en régime isotherme) en une partie liée & la déformation élastique de la matrice
poreuse “seche” et une partie produite par la déformation des pores. En écriture
incrémentale:

df = oj;de; —vdp
La différentielle est totale et permet de fournir I’égalité des termes croisés:

do}; v
(-a_p~)€ij - (aeij)p

Or m = v p, avec p la masse volumique, et o7; = 045 + apd;;, d'ol:

1 <8m)
-\ = — 5@'
p \%; /),

En considérant, en premiére approximation, que la masse volumique reste cons-
tante, la variation de masse par unité de volume de roche saturée peut alors
s’écrire dans le cadre d’une approximation linéaire:

Am = apey+Ctp

En régime non drainé la masse reste constante. Donc pour p = p,, Am =0
et:

Ote — _ap
(Ku - Kd)

D’ou:

2

2L (A2)

Am=apey + —-—<
P €kk (Ku—Kd)p
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A.3 Variation de volume de fluide

Sachant que:
m=pv
La différentielle de cette relation s’écrit:
dm = pdv+uvdp
Soit aussi:
Am=pAv+vAp

En considérant cette fois-ci une dépendance de la masse volumique en fonction
de la pression interstitielle, alors:

(Ap) _AV; _p

P)m Vi K

avec V le volume de fluide. v étant le volume de fluide par unité de volume de
roche saturée, il représente en fait la porosité totale ¢. Ainsi:

_ o’ ¢
Av = a ey, + <m - E) p (A3)

A4 Equations de Gassmann

Dans le cas d’une roche soumise a un champ de pression homogene, c’est a dire

lorsque p = o, alors le milieu peut étre considéré comme une roche sans pores,

donc avec un module d’incompressibilité K, et la déformation volumique e,
12 e

s’écrit:

Av |
€pp = — soit Av = d)ekk
v
La pression fluide et la pression de confinement s’écrivent alors:
=0 =—K; e

p
Ainsi, & partir de ’équation (A.3) et des considérations précédentes,

o? ¢
= = = Y)(-K,
Av ¢€kk o €gk + ((Ku — Kd) Kf) ( fkk)
d’on ’écriture du modele de Gassmann:
o’ K [

¢+ (a— ) 1t

K,=K;+




204

A.4. EQUATIONS DE GASSMANN




ANNEXE B. MECANISMES AU FOYER 205

Annexe B

Meécanismes au foyer

B.1 Spectres en fréquences

Les spectres en fréquences permettent de caractériser la source d’un événement
sismique (taille, localisation ...). En utilisant une transformée rapide de Fourier
sur le signal mesuré pour les ondes de cisaillement S, le spectre en fréquence
obtenu fournit une quantification de 1’énergie émise par le signal en fonction
des fréquences émises & la source.

Ce spectre, pour une fonction de type “palier” (heaviside), a pour équation
f(z) = sin(wz)/(7z) avec z la fréquence a la source. Il se présente sous la forme
d’un plateau maximum pour les basses fréquences. Puis, les crétes des maxi-

mums du spectre décroissent linéairement pour les hautes fréquences (fig.3.2

(b)). L’intersection de ces deux frontiéres linéaires définit la fréquence coin F..
Brune [Brune et al., 1979] fut le premier a suggérer une dépendance entre cette

fréquence coin et les caractéristiques d’une source. Hanks [Hanks and Wyss, 1972]

a étendue cette interprétation pour les ondes P.

B.2 Meécanismes au foyer

Les mécanismes au foyer caractérisent le régime de contraintes agissant sur la
faille au moment de la rupture. A partir des ondes P mesurées & 1’aide des
sismographes, il est possible de déterminer si le champ de contraintes est de
type compressif, d’extension ou les deux a la fois, selon l'allure de la créte
du signal. Le plan de faille et son conjugué, le plan auxiliaire, sont définis en
utilisant la polarité des ondes P. Les géophones permettent alors de quantifier
’orientation des rayons sismiques par rapport au plan de faille par un angle 6.
Cet angle fait parti des parametres caractéristiques de la source.

La théorie du rebond élastique a été proposée par Reid en 1933. Elle décrit
I’évolution au cours du temps des contraintes lors de la rupture par cisail-
lement d’une faille. Aprés accumulation des contraintes, la faille se déforme
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contrainte de cisaillement

|
a2 ':'.:ﬁ:'_'}

ATe chute de contrainte

modele de Brune (1970)
modele de Houssner (1955)

tmoyen [— - — - }--

tfinal Ff=—~"—"¢~~~~

Temps

Figure B.1: Modélisation des contraintes au cours de la rupture (Senfaute, 1995).

élastiquement avant de céder. Au moment de la rupture, la libération des cont-
raintes sous forme de propagation d’énergie entraine une chute des contraintes
suivi d’une légére augmentation (contrainte résiduelle) due au coefficient de
frottement non nul de la roche (fig.B.1). Houssner (1955) et Brune (1970) ont
proposé différents modeles d’évolution de cette contrainte.

B.3 Parametres de la source

¢ Lerayon de la source R, dimensionne la source. Il s’exprime en metre:

_K.C
°" onF,

avec F, la fréquence coin et K, une constante qui dépend du modeéle
de source employé. Brune suggere un K. = 2.34 indépendant de l’angle
d’observation 6, Madariaga [Madariaga, 1976] propose un K, dépendant
de 6 de 2.01 pour les ondes P et 1.32 pour les ondes S. C représente la
célérité de ’onde employée.

¢ Le moment sismique M, quantifie le moment des forces de cisaillement
nécessaire & la rupture de la faille.

M, = 47rpC3rQo,

R(6)
avec r la distance hypocentrale, 2, la valeur plateau du spectre et p la
densité de la roche. M, s’exprime en dyne.cm (10~7 Nm). Il peut varier de

10% (séisme au Chili, 1960) & 10 dyne.cm (Manitoba, Canada, 1991),
pour un séisme de magnitude inférieur a -2.

e La chute de contrainte s’écrit:

Ao, = -0
% = 16R?
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Ce modele proposé par Brune en 1970 fournit des valeur 0.01 4 10 MPa
pour des secousses miniéres ou bien des séismes naturels.
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Annexe C

Description des codes
développés durant la these

11 est parfois difficile, & la lecture de ce mémoire, de discerner le travail infor-
matique réalisé pendant la these avec celui déja établi. C’est pourquoi dans
cette annexe, une bréve description du travail développé est fournie avec un
mode d’emploi si besoin est.

C.1 Interface du code Thermass

Cette partie est consacrée a la description d’'une simple interface du logi-
ciel THERMASS ainsi qu’a la rédaction d’'un mode d’emploi des librairies
de THERMASS, développées par Gérard (1997) au cours de son travail de
these visant & modéliser les écoulements de fluides et les transferts de chaleur
associés sur le site naturel nucléaire d’Oklo. Actuellement le code est utilisable
sous forme de construction d’'un “main” en C, composé d’objets écrits sous
formes de structures, qui possédent un certain nombre de fonctions utiles a la
construction et a la résolution d’un systéme d’équations linéaires. Ce code a été
développé de maniére & accéder & tous les outils d’analyse numérique utilisés
actuellement ( différence finis, volumes finis et éléments finis ). Il est directe-
ment adapté aux objets GOCAD. Les SGrids, Voxets ou TSolids (cf Gocad
Manual), sont des objets-grilless GOCAD, déformables ou non, parfaitement
adaptées & la modélisation 3D des sols. Nous allons tout d’abord présenter
'interface qui génere le “main” en C permettant de transmettre les informa-
tions utiles & la construction des structures du code. Puis nous passerons a une
partie plus académique sur une description détaillée des outils développés et
ce, en anglais afin de rendre ce travail exportable dans le futur.
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% ___________
% STEADY STATE

% TRANSIENT

Input Data File Format
for the THERMASS_SOFTWARE
Resolution of diffusion equation

STEADY STATE
div ( K grad (h) ) = -A
A = flow / Volume

TRANSIENT
HYDRAULIQUE
div ( K grad (h) ) = Ss dh/dt -A

TRANSIENT
THERMIQUE
div (K grad(T)) - rhofcf v.grad(T)
= rhoc dT/dt - A

STEADY STATE
CONVECTIF
div (K grad(T)) - rhofcf v.grad(T)
= -A

DARCY (1/0)

U = -K grad (h)

TololotoToTo oo tole
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YA INYYY
hto oo e toto oot
TotoletotoTo oo o
BhhBDDhhhh
VYA SNYANAA
toto oo to ol
bt h okt e
oo toToTe oo o
Tt Tole oo o Toa
YA YYYYY,
b hto el tooe
oo teTolo oo e
YA YYY
htotolototootolote
oo tolo oo e
bbbl hhh bt
Tt tototeToTo oo
ThotoTeTo oo ot
Dok tote s
Ttoto oo oo ool
Wbt lo oo toe
bt toTo oo ot
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HYDRAULIC___
THERMIC_____ 3 | yes==
4 | no==

———————— ]

1 | SAVINGFLOW | Methode of 9%
2 | HYDRO ONLY | Resolution %
| ACCGRAD==1 yA
| GAUSSEIDEL==2 Y%

o - %




ANNEXE C. DESCRIPTION DES CODES DEVELOPPES DURANT LA THESE

211

head

%hhhhh’h The Sgrid contains a property called "domain" %%k
Whhhh%i%h to define different regions with different YANA
Whhhhhh properties(domain value == unsigned integer>0)%%L%

e )
h=——————= Nb_domain —---——===——cem—mmm e m oo %
= e e e e )
2
B b
%-- Source terms (A) ——==—=~m-—-—mo————————— -- =%
%-- MUST BE DEFINED ON ALL DOMAINS (nosource==0) ------- )
ettt )
% Domain_number | Flow | Volume of domain A
h—- e e e e e %
i 0 1

2 0 1
b Bttt it )
%-- Matrice K terms --------—-- ittt %
% Domain_number | K_TENSOR (Kxx,Kxy,Kxz,Kyy,Kyz) %
ettt YA
1100101

2100101

it e )
%=- Boundary Condition ------——-————————-——————— %
%-- name (top,bottom,back,left,front) ---------------—- —=%
hmm——————m type (Newmann=FLOW , Dirichlet==FIX) ------- =%
e e —-——= ---- value -—-
o e e e A
top FIX 10

bottom  FLOW 0

front FLOW 0

back FLOW 0

left FLOW 0

right FLOW 0

% TRANSIENT CASE %
% the initial solution must be painted on the sgrid A

% with the property name defined above (temp,head ...) %

e it b
% teta | time_step | iter | timesup(limitemaxi) %
e e e e e e e h
0.5 1.E+7 1 1.E+6
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%~—-—— for TRANSIENT HYDRO Ss_term in each domain ------ %
h————~ (in thermique == rhoC ) ----——-=-----——=--cmm———v b
= %
1 3.E+6

2 3.E+6

h for CONVECTIVE CASE h
= e y/
% velocity Sgrid Name | name of the velocity property %
= = e %
velocity_sgrid velocity
e %
% domain [ rhofcf h
= = e %
1 1

2 1

C.2 Interface

L’interface fonctionne avec un fichier ascii ol sont rentrés tous les parametres
nécessaires 3 la construction des structures du programme principal ( “main”).
Un exemple de fichier ascii est présenté ci-dessous.

Les commentaires (lignes commengant par un %) permettent & I'utilisateur
de comprendre chaque étape (12 au maximum) de remplissage des parametres.
Nous allons décrire un peu plus en détails chaque instruction.

e FEtape 1: Une ligne de 3 chiffres est nécessaire. Le premier permet de
choisir le type d’équation & résoudre (décrit dans le premier commen-
taire). Le deuxiéme peut lancer (ou non) un calcul de flux associés au
premier résultat, et le troisieme définit le type de méthode d’inversion
du systéme linéaire.

e Ftape 2: Le nom du Sgrid. C’est un objet GOCAD, qui une fois construit
devra porter certaines propriétés (définies ci-dessous). Le fichier GOCAD
devra étre présent dans la directory ou les calculs seront effectués.

o FEtape 3: Le sgrid peut étre de type CELL_CENTERED (l'information
est écrite au centre de chaque cellule de la grille) ou CORNER_POINT
(I'information est écrite sur chaque noeud).

e FEtape 4: Le nom de la variable inconnue sera utilisé dans le nom de la
sgrid portant le résultat des calculs. Elle s’appellera “variable_name.result.sg’
et la propriété peinte sur cette sgrid portera le nom “variable namel”.

)
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o FEtape 5: Cette étape sert & définir le nombre de domaines pouvant
exister sur la grille de fagon & rentrer les différentes caractéristiques
utiles pour la définition du milieu (perméabilité etc ... ). Pour cela, il
faut construire une propriété “domain” sur la sgrid, portant des valeurs
entieres sans écart, c’est & dire s’il existe 3 domaines différents, la pro-
priété possedera les valeurs 1, 2 et 3 (et non 4, 8, 12). Dans cet exemple
il y a deux domaines.

e FLtape 6: Pour chaque domaine il faut maintenant définir les termes des
équations a résoudre. Ici ’étape concerne le terme source. Il faut toujours
définir ces termes, méme s'ils sont nuls, pour TOUS LES DOMAINES
DECLARES.

e FEtape 7: Ici méme chose que ’étape précédente pour les tenseurs de
perméabilité (ou conductivité thermique).

o Etape 8: Nous passons & la phase de déclaration des conditions limites.
Une sgrid ne peut étre que définie sur 6 faces pour l'instant. Une version
ulterieure permettra de rentrer des conditions limites n’importe ou dans
le milieu.

e FEtape 9: Cette étape concerne les calculs en régime transitoire. Il faut
définir le téta, le pas de temps, le nombre d’itération et le temps maxi.

e Etape 10: Une fois de plus les termes utiles dans I’équation en transitoire
sont & définir pour chacun des domaines déclarés ci-dessus.

o FEtape 11: Cette étape concerne les équation possédant un terme convec-
tif. Pour charger le champ de vitesse nécessaire a la résolution, une autre
sgrid sera utilisée. Elle devra porter une propriété (dont le nom est &
fournir) de type vectorielle et posséder le méme nombre de noeud que
celle utilisée comme support dans les calculs.

e FEtape 12: Une fois de plus, rentrer le terme convectif correspondant a
I’équation choisie pour chacun des domaines.

Il existe une description plus détaillée (et en anglais) des librairies développées
par Benoit Gérard au CRPG pour les personnes souhaitant obtenir de plus
amples informations sur les possibilités de Thermass.

C.3 Ligne de courant

Un algorithme a été développé en utilisant les structures de Thermass (écrit en
C), pour reconstruire un champ de ligne de courant. Le programme a donc été
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lui méme écrit en C. Il utilise les objets de construit par le modeleur gOcad,
en l'occurence, il permet d’obtenir, & partir d’une grille 3D (Sgrille) contenant
l'information du champ de vitesse en chacun de ses noeuds (sous forme de
propriété vectorielle), un ensemble de ligne ( Pline) représentants les lignes de
courant associées a ce champ de vitesse.

C.4 Simulation thermique

A partir des lignes de courant obtenues par le code décrit ci dessus, un nouveau
code de calcul en thermique a été implémenté dans Thermass. Il permet a
partir d’un ensemble de ligne de courant contenant I'information du champ de
vitesse 3D en chacun de ses noeuds, et une température initiale, et aussi a partir
d’autres Pline décrivant la position des puits (défini injecteur ou producteur),
d’obtenir la température en chacun des noeuds des lignes de courant au cours
du temps.

C.5 Inversion des données microsismiques en
tenseur de perméabilité

Dans la deuxieéme partie de cette thése, une méthode a été développée et pro-
grammée de fagon a fournir, a partir d’un ensemble de données microsismiques
induites par fracturation hydraulique d’un forage un tenseur de perméabilité
équivalente du réservoir stimulé. Cette méthode et son algorithme ont été
détaillés dans ce mémoire.

La programmation de cette méthode a été réalisée & ’aide des librairies gO-
cad++ développées a ’école de Géologie de Nancy dans le laboratoire de M.
Mallet. Elle demande une connaissance sur les objets construits par le mode-
leur gOcad, en I'occurence, les ensembles de points appelés Vset correspondant
aux points microsismiques dans l’espace et des surfaces appelées Tsurf cor-
respondant aux ellipsoides illustrant 1'orientation et le degré d’anisotropie du
tenseur de perméabilité résultat. Le “Readme” fournit ici décrit les parameétres
nécessaire 3 ’utilisation du code.

MicroSeismic User Manual
SYNOPSIS

The dicho-nonsymetric.cc program computes the principal axes of a point
data set corresponding to micro seismic events and the tensor of diffusivity
clouds using the method developped by Shapiro, Royer and Audigane (1998)
Geophysical Journal International (GJI).

DESCRIPTION
Input Data File —————
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The input data file is a Gocad vset data file in which a property time is
defined. The unit time is expressed in hours. The time is counted from the
begining of the injection test. The space location of events are expressed in
meters in a local coordinate system.

Use of compute-eigen.cc

The use of the compute-eigen.cc is the following:

dicho-nonsymetric.irix6.3-cc.shared.debug inputfile x0 y0 z0 percentage

where x0 y0 z0 are the coordinate of the injection source and percentage is
a ratio used to estimate the variability of the diffusivity (the better is contained
between 75-90
Output —

The ouputs are in the following order:

** Inertia calculations

1 - location of the center of gravity of the initial cloud

2 - the principal components of the inertia tensor of the data set (covariance
matrix).

vecl: Ux Uy Uz

vec2: Vx Vy Vz

vec3d: Wx Wy Wz

3 - the standard deviation of the coordinates along the main axes (2 sqrt(

~ variance ))

lenghtl: Sx

lenght2: Sy

lenght3: Sz

4 - number of microearthquakes

** Diffusivity calculations (rough estimate)

5 - location of the center of gravity of the cloud in the new coordinate
system

6 - the principal components of the diffusivity tensor

vecdiffl: Ux’ Uy’ Uz’

vecdiff2: Vx’ Vy’ Vz’

vecdiff3: Wx’ Wy’ Wz’

7 - the principal diffusivity expressed along the main axes (with a 2 sigma

-approximation)

Diffl: Dxx

Diff2: Dyy

Diff3: Dzz

** Variability of the result (fitting the percentage ratio)

8 - Coeff dichotomie (represents the variation with the previous result equal
to one is identical with the first rough estimate)

9 - nb of point inside ellipsoid

10 - number of iterations needed to converge (STOP if 100)
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11 - new principal diffusivities (corresponding to the percentage ratio input)

12 - new principal components of the diffusivity tensor

13 - variabilities of each principal components of the diffusivity tensor (in
degree)
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Large-scale in situ permeability tensor of rocks from induced
microseismicity
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SUMMARY

We propose an approach for estimating the permeability tensor using seismic emission
induced by borehole hydraulic tests or by a fluid injection of an arbitrary nature. This
approach provides a single estimation of the permeability tensor for the complete
heterogeneous rock volume where the seismic emission was recorded. The approach
is an extension of the method proposed by Shapiro et al. (1997) for the isotropic
case. It is based on the hypothesis that the triggering front of the hydraulic-induced
microseismicity propagates like a low-frequency second-type compressional Biot wave
(corresponding to the process of pore-pressure relaxation) in an effective homogeneous
anisotropic poroelastic fluid-saturated medium. The permeability tensor of this effective
medium is the permeability tensor of the heterogeneous rock volume upscaled to the
characteristic size of the seismically active region. We demonstrate the method using the
microseismic data collected during the Hot Dry Rock Soultz-sous-Foréts experiment
(Dyer et al. 1994). These data show that the corresponding rock volume is characterized
by a significant permeability anisotropy caused by oriented crack systems. The maximal
principal component of the permeability tensor has a subvertical orientation. It is about
seven times larger than the minimal subhorizontal principal component.

Key words: fluid dynamics, hydrofracturing, microseismicity, permeability tensor,

poroelasticity.
{ INTRODUCTION equation of diffusion:
Fluid-injection tests in borecholes as well as pore-pressure op — DV? M
perturbations of natural origin (e.g. rainfall, water-level ot ’

fluctuations in artificial lakes, etc.) can generate a spontaneous
seismic emission in rocks. In some locations the crust is in
failure equilibrium so that small perturbations of the pore
pressure can modify the effective normal stress as well as
the friction coefficients of the rock mass. This can lead to the

triggering of microearthquakes. . ) or explicitly used in many other works on hydraulically
Recently, Shapiro et al. (1997) proposed interpreting induced seismicity (see e.g. Nur & Booker 1972; Ferreira

the spatio-temporal evolution of the clouds of such micro- et al. 1995; Fletcher & Sykes 1977; Ohtake 1974; Talwani &
seismic events in terms of propagation of the so-called slow Acree 1985,).

(second-type) Biot wave. In their approach, the real con-
figuration of the fluid injection is assumed to be a point source
of the pore pressure in an jnfinite homogeneous isotropic
poroelastic saturated medium. In the low-frequency limit of
the Biot equations (Biot 1962) the pore-pressure perturbation
p can be approximately described by the following differential

where D is the hydraulic diffusivity and ¢ is the time. This
equation corresponds to second-type Biot waves (slow P waves)
in the low-frequency limit and describes linear relaxation of
pore-pressure perturbations.

It is important to note that linear equation (1) was implicitly

In some situations (e.g. some hydrofracturing experiments)
the hydraulic diffusivity can be changed considerably by the
fluid injection. This means that in eq. (1) the quantity D must
become pore-pressure-dependent. Therefore, this equation
becomes non-linear, Such changes of the diffusivity take place
in restricted regions around boreholes. For instance, Cornet
et al. (1997) proposed that in the Soultz borehole GPK1, which

*Presently at: Fachrichtung Geophysik, Freic Universitit Berlin, we discuss beIctw, the opening of fractures due to ‘aseismic slip’
Malteserstrasse 74-100, 12249 Berlin, Germany E-mail: shapiro can occur at distances of the order of 0.15 km from the bore-
@geophysik.fu-berlin.de hole. Due to such ‘near-zone’ effects, significant fluctuations of
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the fluid flow rate can also be observed (e.g. see Fig. 2 of Cornet
et al. 1997). However, our method is aimed at estimating the
effective permeability in a large rock volume of the spatial scale
of the complete reservoir. For example, in the case of Soultz,
which we will refer to below, this rock volume has a spatial
characteristic size of the order of 1 km.

Moreover, in a given elementary volume of the medium,
the triggering of the earliest microseismic events has already
started before substantial relaxation of the pore pressure
occurs. This means that even in the ‘near zone’ very earlier
events occur in the practically unchanged medium. In
other words, the front of significant changes of the medium
propagates behind the faster triggering front of earlier micro-
seismic events. However, it is precisely these events that are
important for our approach to estimating the permeability.
Thus, the corresponding estimate should be approximately
equal to the permeability of the unchanged medium even in
situations where the permeability is strongly enhanced by the
hydraulic fracturing. Because of this, we assume that changes
of the diffusivity can be neglected. Thus, in eq. (1) D is assumed
to be pressure-independent.

Moreover, D is assumed to be homogeneously distributed
in the medium. When estimating the diffusivity in this
way, we replace the complete heterogeneous seismically
active rock volume by an effective homogeneous aniso-
tropic poroelastic fluid-saturated medium. The permeability
tensor of this effective medium is the permeability tensor of
the heterogeneous rock scaled up to the characteristic size
of the seismically active region. One can also call this effective-
medium permeability -tensor a ‘global’ permeability tensor
or an ‘apparent’ permeability tensor. However, its physical
meaning is well defined: it is the permeability tensor, which
ensures that, under an arbitrary pressure gradient in a homo-
geneous medium, the vectors of the fluid flow rate will coincide
with the corresponding spatially averaged vectors of the flow

rate caused by the same pressure gradient applied now to the
-actual heterogeneous seismically active rock volume.

Let us now consider a step-function-like perturbation of
the pore pressure at the injection source. For instance, this can
be a rough approximation for the cases of borehole hydraulic
fracturing (see e.g. Fig.2 of Cornet et al. 1997) or rainfall-
induced microseismicity. Shapiro e al. (1997) assumed thatina
given elementary volume of the medium located at a distance r
from the injection source, the triggering of microseismic events
starts just before substantial relaxation of the pore pressure
has been reached. Taking into account that the high-frequency
components of the pore-pressure perturbation (these com-
ponents are characterized by a low energy) propagate quicker
than the low-frequency components (these components are
characterized by a high energy), they derived the following
equation for the triggering front in an effective isotropic
homogeneous poroelastic medium:

r=v4nDt. ¥

This equation describes a spatial sphere, in the interior
of which a substantial relaxation of the pore-pressure
perturbation occurred to a given time ¢. Thus, with a correctly
selected value of the hydraulic diffusivity, eq. (2) corresponds
to the upper bound of the cloud of events in a plot of their
spatio-temporal distribution (i.e. a plot of r versus 7). _

Shapiro et al. (1997) used this approach for estimating the
isotropic effective medium hydraulic diffusivity at the KTB site.
In Fig.1 such a spatio-temporal distribution of the micro-
seismicity is shown for the the microseismic data collected
during the Hot Dry Rock Soultz-sous-Foréts experiment
in ‘1993 (see Dyer et al. 1994). In this figure the distances
of hypocentres of about 9000 events from the source of the
borehole fluid injection (which was assumed to be located
at approximately 2920 m depth in the borehole GPKI; for
justification of this assumption see Section 5) are plotted as

2000

1500

1000

distance (m)

500

7 events ¢ |
g D=0.5m"2/s -----
° ° D=0.05m"2/s -----

- 1 T T
’

0 50 100 150

200 250 300 350

Figure 1. Distances of the events from the injection source versus their occurrence time for the Soultz-Sous-Foréts experiment; borehole GPK1,
September 1-22, 1993. For this figure the complete cloud of the microseismicity recorded during the injection time (1-17 September) was used.
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a function of their occurrence times (see the more detailed
description of the data below). In addition, two curves corre-
sponding to eq. (2) with D=0.05 m? s~! and D=0.5 m?s~!
have been shown. It is clear that the curve with D=0.05 m?s~!
is in excellent agreement with the majority of microseismic
events. Such a remarkable agreement supports the above
concept of the triggering microseismicity. However, the
corresponding estimate of D is still a scalar.

In this paper, an extension of the method is developed
such that the seismically active rock volume is considered as
an effective homogeneous fluid-saturated poroelastic medium
with an anisotropic permeability.

2 ANISOTROPIC PRESSURE RELAXATION

Assuming a homogeneous anisotropic medium, the equation
of diffusion can be written in the principal axis:

dp _ 3 621)
E‘—;Du’é'x?, (3)

where D;; are the principal components of the diffusivity tensor
and x; are the spatial coordinates of points in the corresponding
Cartesian system,

Let us consider the following new system of coordinates, X;:

Xi= % @

: % ’ (5)

now equivalent to eq. (1); that is, it describes
the isotropic relaxation of the pore pressure with isotropic
hydraulic diffusivity tr(D)/3. Thus, in the new coordinate
system X;, eq.(2) keeps its form:

4n—t, ©

where the left-hand part of this equation is the radius in the
new coordinate system. Taking the square of the radius and

¥=North
4 azimuthmin

azimuthmax

Figure 2. Scheme of the space decomposition into 32 sectors.
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returning to the principal coordinate system, we obtain

3
Z gz—' =4nut. )

i=1 S

However, it is easy to see that in the principal coordinate
system the following relationship is valid:

yEd

i=t i

=/n'D"'n, ®)

where 2 =x? +x% +x3 is the radius in the principal coordinate
system, n=r/|r|, r=(x1, X2, x3)T, T denotes that the matrix
(vector) is transposed, and D! is the inverse matrix of D.
Therefore, the triggering front is now represented as follows:

4nt

r=\rpoTn . ©)
Note that this equation holds its form in an arbitrary rotated
(i.e. not necessary principal) coordinate system. Written in
a simpler form, characteristic for the principal coordinate
system (see eq. 7), it shows that the triggering front is an
ellipsoidal surface. Neglecting the elastic anisotropy in com-
parison with the flow anisotropy, one can show that this
surface has the same form as the group-velocity surface of the
anisotropic slow (second-type Biot) wave.

3 NUMERICAL IMPLEMENTATION

To estimate the diffusivity tensor the entire space is divided
into M directional sectors (in our case M =32) centred at the
injection point (see Fig.2). Each sector is defined by its
maximal and minimal dips and its maximal and minimal
azimuths. We define the azimuth and the dip to be between 0°
and 360° and between. —90° and 90°, respectively. The dip is
positive in the half-space above the injection source. In each
spatial sector the hydraulic diffusivity is estimated using the
isotropic approach of Shapiro ef al. (1997), i.e. using eq. (2).
Thus, M values of the hydraulic diffusivity are estimated for
M different sectors of the space. We call them directional
diffusivities D;. The directional diffusivity D; approximately
characterizes the process of the pore-pressure relaxation along
the direction n; given by the dip and the azimuth of the central
ray of ith sector. On the other hand, the triggering front in an
anisotropic medium is described by eq. (9). Thus, the following

Z=Up

| )
AL

i B
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system of matrix equations can be obtained from egs (2)
and (9):

0D 'n;=1/D;, for (i=1,..., M). 10

Taking into account the symmetry of the matrix D, system (10)
can be further transformed to the following large matrix
equation:

AX=B, (1)
where
X=(D;;, D3, D33y Dis D, D37

B=(1/Dy, ..., 1/Dy)",

D,-j‘. are the terms of the inverse matrix D!, and A is a
rectangular 6 x M matrix, whose ith row is

)
ny;, Ay, 1y, 20000, 20034, 2203, (12)

where n;; is the jth coordinate of the vector n;.
Eq. (11) provides all terms of the hydraulic diffusivity tensor.
For instance, the least-squares method can be applied:

X*=(ATA)"'ATB, (13)

where X* is the least-squares estimate of the vector X. The 6 x 6
covariance matrix for the estimated components of matrix
D~ can be found as follows:

o =a5(ATA)!, (14)
where

_|B-AX*P
R=" as)

In order to estimate the diffusivity tensor, the estimated
matrix D~! should be inverted and diagonalized. In order to
estimate the uncertainties of the diffusivity tensor we should
repeat this procedure twice, but now the components of matrix
D-! should be reduced and increased by the values of the
square roots of the corresponding diagonal components of
matrix 2. In the following section we show the results of
these computations for the Soultz example.

4 CASE STUDY: SOULTZ-SOUS-FORETS

Before proceeding further with a particular example we would
like to emphasize that the approach elaborated above is rather
general and can be applied to many situations where fluid
injection of an artificial or natural origin induces the seismic
emission.

Let us now illustrate the approach by applying it to one of
the hydrofracturing experiments performed by SOCOMINE
(France) and CSMA (UK) in Soultz-sous-Forét (Alsace,
France).

The Hot Dry Rock project in Soultz-sous-Forét uses
the geothermal anomaly of the Rhine Graben to produce
geothermal encergy (Gérard er al. 1994; Baria et al. 1995,
Kappelmeyer ef al. 1991). In the frame of this project, two
wells, GPK1 and GPK2, were drilled to depths of 3600
and 3800 m, respectively. In order to stimulate the fracture
network in the granite environment, different phases of the
hydraulic fracturing were performed. During these hydraulic

tests, seismic monitoring was carried out (Dyer ef al. 1994;
Beauce et al. 1995). A large-scale cloud of microevents has been
observed.

Here we consider the GPKI fracturing experiment con-
ducted from 1-22 September 1993. During this test 25000 m3
of water was injected. More than 9300 microseismic events
were detected and located during the injection phase (1-17
September; these events are shown in Fig. 1). Microseismicity
was activated by the injection pressure of around 60 bar
(6 MPa). The cloud of the microseismic events was extended
from the casing shoe (2800-3000 m) to a depth of 3400 m.
The major orientation tendencies of the cloud are close to the
stress tensor orientation, that is, subvertical NW/SE in
the upper part and subvertical N/S at the bottom [see Dyer
et al. (1994); further references and data on stress can be
found in Klee & Rummel (1993) and Cornet er al. (1997)].
First hydraulic-based calculations provided an estimate of
the permeability of the order of 10'7-10716 m? (see e.g. Jung
et al. 1995, 1996).

If we consider the process of pore-pressure relaxation
in this experiment as an isotropic one, Fig.1 provides the
following estimate of permeability: 5x 10~'7 m? (see below
for explanations of how to estimate the permeability from
the hydraulic diffusivity). However, it is easy to see that this
process is not isotropic. Indeed, Fig.3 shows the cloud of
microearthquakes in top and north views for time intervals
of 100, 200, 300 and 400 hr after the start of the injection.
Taking into account the scales of this figure (the vertical
and horizontal sizes of the boxes in the top view are approxi-
mately 1130 and 620 m, respectively; those of the North view
are 1430 and 800 m, respectively), it is seen that the growth
velocities of the cloud are different in different directions.
Moreover, very roughly we can describe the process by a
growing ellipsoid. )

Further, by extrapolation to time zero this representation
allows one to locate roughly the injection point on the well at a
depth of approximately 2920 m. This depth approximately
corresponds to the centre of the depth interval 2850-3000 m,
where flow logs show a major part of the fluid loss (60 per cent;
for detailed references see Cornet ef al. 1997) from the bore-
hole to the surrounding rocks. Thus, we approximate the real
configuration of the injection test by point injection at 2920 m
depth. This point was used to compute the distances from the
injection source to the seismic events (see Figs 1, 4 and 5).

After subdivision of the space into M =32 sectors we applied
the inversion described in the previous section. For example,
Figs 4 and 5 show the spatio-temporal distributions of micro-
seismic events included in two different spatial sectors. For
sector 1, the azimuth is between 315° and 270° and the dip
between —90° and —45°, In sector 2, the azimuth is between
225° and 180° and the dip between —90° and —45°. These two
sets of points allow one to estimate two directional diffusivities
of the order of 0.01 and 0.035 m?s~! respectively. This
illustrates the anisotropy of the hydraulic diffusivity.

It is important to note here that the only objective criterion
for finding upper boundaries of point sets of the spatio-
temporal distributions of events is that the parabolic curve
should be an envelope for the absolute majority of the points. A
formal criterion for this is a question of a mainly heuristic
choice. For example, in Soultz we looked for parabolic curves
such that 98 per cent of points were below them. We return to
this issue in the Discussion.
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Figure 3. Top view (top) and north view (bottom) of the microseismic cloud (a) 100 hr, (b) 200 hr, (c) 300 hr, (d) 400 hr after the start of the
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Figure 4. Distances of the events from the injection source versus
their occurrence time in spatial sector 1 (azimuth=292.5°+22.5°,
dip= —67.5°+22.5°).

With the directional diffusivities estimated as described
above, eqs (13)-(15) provide the following principal com-
ponents of the hydraulic diffusivity tensor, together with
estimates of their g-order confidence intervals:

0.6+0.2 0 0
D= 0 1.740.3 0 x1072m?s”'.  (16)
0 0 46+2.4
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Figure 5. Distances of the events from the injection source versus

their occurrence time in spatial sector 2 (azimuth=202.5"+22.5°,
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To compare the anisotropy of the permeability with the
geometrical features of the cloud, we computed the covariance
matrix C={Cj;} centred at the injection point:

n

Ci=1 3 ik —m) o k) —m)), (7)

k=1

where n is the total number of events, x;(k) are the coordinates
of the kth event and m; are the coordinates of the injection
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source. Note that the matrix C is directly related to the inertia
tensor. Its principal directions show the principal rotation axes
of the seismicity cloud.

The computations show that the orientations of the principal
components of the two tensors are slightly different. They have
similar subvertical maximum value directions, with the dip
close to E75° for the matrix C and W80° for the diffusivity
tensor. The azimuth of the second-largest (quasi-horizontal)
principal component for the diffusivity tensor is close to N130°.
At the same time, the cloud of microevents shows a preferred
orientation along N170°. However, the directional resolution
of our computations (the angular size of each sector is about
40°) does not permit one to distinguish confidently between
these two directions. We can state only that both tensors show
subvertical orientations of the maximal principal components
and NW/SE to N/S orientations of the largest subhorizontal
principal component.

The relationship between the tensor of the hydraulic
diffusivity and the tensor of permeability can be derived
from the Biot equations (Biot 1962). The tensorial form of the
corresponding equation of Shapiro et al. (1997) is as follows:

D=NK/y, : (18)

where K is the permeability tensor, 1 is the pore-fluid dynamic
viscosity and N is a poroelastic modulus which for the case of
low-porosity crystalline rocks can be approximated as follows:

¢ o]
vl v
where a=1-Ky/K;, ¢ is the porosity and Ky, K, Kp
are, respectively, bulk moduli of the dry frame, the grain
material and the fluid. Note that we have neglected the
elastic anisotropy in comparison with the anisotropy of the
permeability.

From log measurements and literature data, we accepted the
following estimates: ¢=0.003, y=1.9x10"% Pa s (dynamic
viscosity of salt water at 150 °C; Haar et al. 1984), K3 =49 GPa,
Ky=75 GPa and K;=2.2 GPa. Thus N~1.68 x 10'' Pa and
the permeability tensor is

0.740.2 0 0
K= 0 19403 0 x 107" m?, (20)
0 0 52426

5 DISCUSSION

The first aspect we should discuss is the relationship between
the orientation of the microseismicity cloud and the orien-
tation of the permeability tensor. The permeability tensor
characterizes the magnitude and the orientation of the growth
rate of the seismicity cloud. Generally, the symmetry of the
growth rate can differ from the symmetry of the cloud itself.
Therefore, in principle, the inertia tensor of the microseismicity
cloud can have a different orientation to the permeability
tensor.

The approach described here requires a very large
number of events for a reliable estimation of the orientation
of the permeability tensor. In the particular case of Soultz
considered here, we cannot confidently distinguish between
the orientations of the permeability and the inertia tensors.
However, there may exist natural reasons for this. For

instance, it is probable that in fractured reservoirs the sym-
metry of microseismicity clouds coincides with the symmetry
of filtration-path distributions.

Studies on cores collected from the wells at Soultz have
revealed high-density fracture systems associated with NO° and
N170° directions at the core scale (Genter et al. 1997; Dezayes
et al. 1995; Ledésert er al. 1993; Tenzer et al. 1991), and
with N130° and N40° at the microscale (Schild er al. 1998).
Hence, the orientation obtained for the permeability tensor,
in principle, is in agreement with the observed fracturing
orientation.

Let us discuss another facet of the method. The isotropic
method of Shapiro et al. (1997) tends to provide the upper
limit of the hydraulic diffusivity estimates mainly due to two
reasons. The first is that in the case of hydraulic fracturing we
cannot completely exclude the injection-generated permeability
enhancement adjacent to the borehole. However, we think that
this enhancement is of a very restricted significance because the
estimates of the hydraulic diffusivity are based on parameters
of the outer parabolic boundary of the spatio-temporal distri-
bution of microevents. Thus, the permeability estimates are
related to an early low-energy triggering front propagating
in the as yet practically unchanged medium (see also the
Introduction). Indeed, the pre-hydrofracturing hydraulic-based
determinations of the apparent permeability for the GPKI1
depth interval 2850-3400 m provided a value of 2.5 x 10~!7 m?
(Jung et al. 1996). This is in a good agreement with the
above results for the permeability tensor. Thus, the method
indeed provides a pre-hydrofracturing permeability. This is
also indirectly confirmed by new calculations (Shapiro et al.
1998) which we have performed for the microseismic activity
induced by later injection tests (1995-1996) in GPK2. The
corresponding (isotropic) estimates of the diffusivity prior to
the stimulation were of the same order as shown here. After
the stimulation they became five to 10 times higher than
those obtained here. Therefore, we were able to estimate these
changes; that is, the method allows us to quantify and to
monitor the hydrofracturing impact on rock masses.

The second (more general) reason why the method tends
to provide the upper bound of the permeability is hidden in
the very nature of the approach. We are looking for the upper
bound of the majority of points on the plot of the spatio-
temporal distribution of events. Following this principle, our
calculations also give the upper bound for the permeability
tensor. Therefore, the plot of the complete spatio-temporal
distribution of microevents provides an estimate, which should
be close to the largest principal component of the permeability
tensor. This is also the case for the example of Soultz con-
sidered above (see Fig. 1).

Note also that the criteria for fitting the upper parabolic
boundaries to spatio-temporal distributions of events are of
partially heuristic character. These curves should be envelopes
for the absolute majority of events. In the case of Soultz we
looked for envelopes of 98 per cent of all points. Similarly,
a semi-heuristic character has the numerical coefficient under
the square root of eq.(2). Considering the characteristic fre-
quencics of pore-pressure perturbations, Shapiro ef al. (1997)
proposed that this cocfficient should be approximately equal
to 4n. However, this cocfficient, as well as the fitting criteria,
can be improved by a calibration of the diffusivity esti-
mates with available results of large-scale hydraulic tests. It
is interesting to note that the good agreement between the
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permeability tensor estimated here and the previous hydraulic-
based estimates was obtained without any calibration. Thus,
the criteria and coefficients used here are appropriate.
Moreover, it is important to understand that the results the
method provides on the spatial orientation of the permeability
tensor and its anisotropy (i.e. principal-component proportions)
are completely objective and do not require any calibration.
Before concluding the discussion, we should once more
point out the upscaling (i.e. effective medium) character of the
permeability tensor estimates provided by this method (see
Introduction). This means that all of the values of the principal
components of the permeability, as well as their orientation
and proportions (i.e. the permeability anisotropy), are
influenced by smaller-scale local heterogeneities. Finally, it is
interesting to note that the characteristic parabolic bounded-
domain behaviour of the spatio-temporal distributions of the
injection-induced seismic emission can be widely observed (see
e.g. Fig. 2 of Fehler et al. 1998). An appropriate interpretation
of such data can provide hydraulic properties of rocks in situ.

6 CONCLUSIONS

A new method for estimating the in situ reservoir-scale
permeability tensor using the microseismic emission induced
during fluid injection has been developed. According to
the data provided by the Hot Dry Rock site of Soultz-sous-
Foréts, the permeability tensor obtained is in a good agree-
ment with previous hydraulic estimations. Its orientations
and principal components reveal a significant subvertical
tendency for a maximal permeability of 5.2+2.6 x 10~'7 m?.
This corresponds to the fractured granite permeability of
Soultz-sous-Foréts before hydrofracturing.
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The paper ‘Large-scale in situ permeability tensor of rocks
from induced microseismicity’ by Shapiro et al. (1999)
(hereaflter referred to as SAR99) is a follow-up of an article by
Shapiro et al. (1997) (hereafter referred to as SHB97) entitled
‘Estimating the crust permeability from fluid-injection-induced
seismic emission at the KTB site”. In both papers, the analysis
of the growth of the cloud of microseismic events induced by
fluid injection in terms of large-scale permeability of the intact
rock mass is proposed. It is assumed that microscismic events
reflect zones where the pore pressure has been increased
because of the fluid injection, so that the location of the front
of the microseismic cloud provides a good description of the
motion of the pressure front in the rock mass. The authors
propose correlating the change in shape of the seismic cloud
with the large-scale permeability of the undisturbed rock mass.
The determination of the permeability proposed by SAR97
and SHB99 rests on three hypotheses:

(1) the fluid injection is assumed to be a point source;

(2) the material is assumed to be homogeneous with respect
to its permeability;

(3) the hydraulic diffusivity, D, is assumed to be fluid-
pressure-independent.

The fact that injection of fluid induces microseismic
activity because of the related increase in pore pressure is well
established. It has been observed both in the laboratory and
in situ, and has often been discusséd (Lockner & Byerlee 1977,
Pearson 1981; Pinc & Batchelor 1984; Talebi & Cornet 1987:
Fehler 1989; Cornet 1992). Cornet & Yin (1995) have proposed
a method to map the magnitude of the spatial pore pressure
variation and have argued that induced seismicity may at
lcast occasionally be a very poor indicator of the location of
significant flow zones in granite rock masses. Their proposal
was later supported by direct flow test observations (Cornet
& Morin 1997).

The present comments are three-fold. First, I address the
proposal by SHB97 to correlate the motion of the induced
seismicity front with the large-scale intact rock mass per-
meability. Second, I show how the experiment conducted at
Soultz in September 1993 is incompletely described by SAR99
and argue that it is improperly interpreted. Finally, 1 address
the question of the relationship between the shape of the

© 2000 RAS

microseismic cloud and the principal stress directions at Soultz,
because I strongly disagree with the SAR99 presentation of
this point.

By delinition, induced seismicity reflects the occurrence of
unstable rupturing, that is, each event is associated with a
process that locally modifies the rock mass properties. SAR99
argued that significant changes in permeability associated with
the fluid injection remain localized near the borehole used for
the injection because ‘the front of significant changes of the
medium propagates behind the faster triggering [ront of earlier
microseismic events’ (p. 208). Interestingly, Lockner & Byerlee
(1977) have shown in the laboratory that the shape of the
acoustic emission cloud associated with a fluid injection in a
rock specimen depends on the flow rate. For the same applied
compressive stress state and the same rock, they showed that
for low flow rates the cloud reflects rupture in shear, whilst for
fast flow rates the shape of the cloud reflects the growth of
hydraulic fractures (fracture in tension). So, in this instance,
had the technique proposed by SHB97 or SAR99 been applied,
different characteristics for the hydraulic diffusivity of the rock
specimen would have been obtained for the case of slow flow
rate and the case of fast flow rate. I use this example to outline
the fact that hydromechanical coupling is the significant para-
meter controlling the shape and the rate of growth of the
seismic cloud. This is further exemplified by results concerning
the location of induced seismicity observed during hydraulic
fracturing (e.g. Warpinski et al. 1997). During hydraulic fracturing,
the microseismic signals are associated with the percolation of
lluid through the walls of the fracture. The [racture propagates
continuously during the test and the shape of the microseismic
cloud depends essentially on the shape of the fracture and
on its growth rate, but very little on the permeability of
the material. This is why the method is used for mapping the
geometry of hydraulic fractures and not the intact rock
permeability.

Accordingly, 1 conclude that the shape of the microseismic
cloud does depend on the conditions of hydromechanical
coupling. This coupling must be ignored for SHB97’s pro-
position to be valid. When hydromechanical coupling occurs,
both the point-source hypothesis and the constant homo-
gencous hydraulic diffusivity hypothesis are no longer valid. It
may be argued that at the very onset of induced seismicity, when
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large-scale [ailure is not yet significant, the front of induced
seismicity is a good marker of the pressure front. However,
when coupling induces a large-scale [racturing process, as in
the case of Lockner and Byerlee’s experiments at slow and fast
flow rates, the shape of the seismic cloud and its growth are
associated with the development of the fracturing process and
not with the hydraulic diffusivity of the intact rock mass.

Let us turn now to the Soultz September 1993 experiment
discussed in SAR99. 1 know this experiment very well, for it was
my proposal that lead to its being run (Cornet & Fara 1991;
Cornet & Jones 1994, hereafter referred to as CJ94; Cornet
et al. 1997, hercafter referred to as CHPE97). The injection
was conducted in the open-hole section of well GPK 1 between
2850 and 3400 m, that is, within a 550-m-long open-hole section
(the 3400-3590 m depth interval had been sanded out in order
to isolate a fault zone at around 3490 m). The injection started
at a flow rate of 0.251s™" and was progressively increased to
61s™! within 60 hr. From then on, the flow rate was kept
constant for periods of 48 hr followed by increments every
other day of 61s™!, until the injection flow rate reached
36 1s™'. At this final flow rate, injection lasted 3 days (Fig. 1).
In response, the wellhead pressure initially increased regularly
but then progressively stabilized and was nearly constant once

the flow rate reached 24 1s™'. The monitoring of microseismic
events showed that during the first 8 days, events were located
around the borchole open-hole section with mostly radial
growth of the seismic cloud and some downward growth.
Upward growth started to appear once the flow rate reached
1815~ 1 This has been described in detail by Jones et al. (1995)
and is also shown by SAR99 (Fig.3) and in Fig. 1 of this
Comment. During injection, the flow distribution in the well
changed drastically (CJ94; Evans et al. 1996) and this has not
been reported properly in SAR99. While initially the flow loss
in the upper 200 m of the open-hole section decreased regularly
with each pressure increment and was equal to 35 per cent of
the total injected flow at the end of the 18 157! step, it reached
more than 60 per cent when the flow rate was equal to 361s7!
(Fig. 2). Hence, for all periods during which the flow rate was
smaller than 241s7', that is, for the first 200 hr, a very
significant part of the flow occurred along the lower half of
the well. During that time, the seismic cloud extended vertically
between 2600 and 3500 m, that is, over a depth range of
900 m (compare this with the 550 m open-hole length).
Correspondingly, during this early phase, it is incorrect to
approximate the open-hole section of the well as a point source
and to compute the distance between the injection point and
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Figure 1. Injection test in GPK1: wellhcad pressurc and injection flow rate history. The upper part of the figure shows the depth distribution of
microseismic events for the corresponding pressure and flow rate. A clear upward migration appears at the onset of the 181s™" (1.0 MPa) step.
Injection occurred through an open-hole section ranging in depth from 2850 to 3400 m, a length that is not compatible with a point-source
hypothesis for the first 200 hr.
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Figure 2. Relative variation of flow losses in the open-hole section
compared to the depth distribution of microseismic events. The curves
with squares, diamonds or triangles refer to flow losses expressed as
a percentage of total injected flow as measured with a spinner tool.
The continuous curves represent the percentage of microseismic events
located in the corresponding depth interval. For the upper interval,
the percentage concerns all events located above 3020 m depth. For
the lower interval, the percentage concerns all events located below
3150 m depth. The casing shoe was at 2850 m. For the first five days
flow could not be measured by the spinner tool below 3020 m but was
detected by thermal logs, yet no seismicity was observed.

the observed events as the distance between the event location
and the well at 2920 m depth. In reality, a line source should
have been considered, so the distances between the lower
seismic events and the location in the well where water
percolated into the rock mass would be much smaller than
that computed by SAR99. Hence, for the first 200 hr, that is,
half the duration of the experiment, their Fig. 1 does not
capture properly the statistics of the distances between seismic
events and injection source. During the second half, when flow
localized more and more in the upper part of the well, an
upward growth of the seismic front was observed. However,
the number of events observed between 2900 and 3500 m
remained quite significant, so that, for this part of the test also,
SAR99’s point-source hypothesis yielded a very strong bias in
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their Fig. I. Had the injection test been conducted for only
200 hr, the vertical extension of the seismic cloud would have
been drastically different from that actually observed at the
end of the test, so that the correlative estimate of the rock
diffusivity anisotropy would have been significantly different.

I hence conclude that the vertical anisotropy described by
SARY9 is very strongly biased by their point-source hypothesis
and does not reflect reality. Furthermore, a significant change
in hydraulic diffusivity occurred in the rock mass during
the injection process, so that hypothesis 3 concerning the
independence of hydraulic diffusivity with respect to pore
pressure is not satisfied. Once the pore pressure becomes large
enough, fracture opening occurs and flow no longer obeys a
Darcy-type law. Rather, fluid motion may be approximated
by flow through parallel plates, with a pressure drop within
the opened fracture that is nearly insignificant compared to the
values predicted by Darcy-type flow. The difficulty is in evaluating
the length of the hydraulically opened fractures. As quoted by
SAR99, CHPEY7 has evaluated lengths of the order of 300 m
(150 m radius) for opened fractures, which exhibit evidence of
shear displacement at the borehole wall. However, many flowing
fractures did not exhibit any permanent shear displacement so
that the estimation of the length of their opened portion is left
to the reader’s guess.

The third point of this Comment concerns the cloud shape
and its relation to the stress field. First, contrary to what is
written in SAR99, the seismic cloud was oriented north—south
within the volume where most of the water was lost (between
2850 and 2950 m). It was oriented more NNW-SSE in its
lower portion, i.e. below 3000 m (see Fig. 6 of CHPE97, Fig. 8
of CJ94 or Fig. 6 of Jones et al. 1995, which is reproduced
here in Fig. 3). SAR99's description is exactly opposite to these
results (p. 210) and should be corrected. Also, the reference
to the paper by Klee & Rummel (1993) quoted in SAR99 to
specily the principal stress direction is not appropriate. Indeed,
Klee & Rummel (1993) reported on results from hydraulic
fracturing but stated explicitly that no data on fracture
orientation were retrieved from their tests (p. 976). They only
concluded that since their pressure records were similar to those
reported by Rummel & Baumgiirtner (1991), the principal stress
directions for their stress determination were the same as those
of Rummel & Baumgiirtner (1991). However, interestingly,
Rummel & Baumgiirtner (1991), who also conducted hydraulic
tests for stress determination, reported many difficulties in their
testing and acknowledged that their determination of stress
orientation was questionable. (The stress field was described
by five parameters that were constrained by only five data
points. In addition, from my point of view, the experimental
procedure was also questionable because of the correlation
made between depths measured with logging cable for fracture
orientation determinations and depths measured with the drill
string assembly for hydraulic tests.) Rummel & Baumgirtner
(1991) pointed out that although they found a N130°E orien-
tation for the maximum horizontal principal stress, a north-
south direction also gave a good fit to their data. Given the
observation on thermal crack orientations reported by CJ9%4,
together with that of hydraulic fractures reported in CHPE97,
the north-south orientation (actually N170°E) for the maxi-
mum horizontal principal stress seems fairly convincing. It
also fits the seismic cloud orientation where flow was maximum
once the pressure had stabilized (that is, the orientation of the
zone in which fracture opening was expected). It has been
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Figure 3. Projection in the horizontal plane of the location ol microseismic events that occurred within the specified depth intervals. The north
direction is perpendicular to the length scale indicated in the bottom right corner of the figure. The 2700-2900 m depth interval is that for which
drastic changes in flow losses occurred once the well-head pressure reached 10 M Pa. The small white diamonds indicate the location of the well,

argued by CHPE97 that the NNW-SSE orientation observed
for the seismic cloud in its lower portion, where the flow losses
were much smaller, reflects a failure of the rock mass in shear
mode, so that, at a scale of about 600 m x 600 m x 600 m, the
results observed at Soultz are quite similar to those obtained
by Lockner & Byerlee (1977) in the laboratory.

Hence, I conclude that the shape of the seismic cloud and
its growth arc controlled by the fracturing process induced by
the hydromechanical coupling rather than by the intact rock
mass permeability.

I would like to thank S. A. Shapiro, P. Audigane and
J.-J. Royer for giving me the opportunity to quote again our
previously published results. CJ94 was prepared in a hurry for
a panel discussion at a US Rock Mechanics symposium. A
very unfortunate error was made in the caption of Fig. 5 of
that paper. Indeed, the purpose of the figure was to show that
the density of microseismic events per unit depth range varied
with time, with a downward growth of the cloud during the
initial 200 hr and an upward growth in the final stage of the
test, as also reported by Jones et al. (1995). Thus, I take this
opportunity to mention that the top diagram in Fig. 5 of CJ94
refers to the upper section of the well, whilst the lower diagram
refers to the depth range below 3150 m (the opposite is stated
erroncously in the figure caption). The same figure was pre-
sented by Jones et al. (1995). There the figure caption is correct
and corresponds to Fig. 2 of the present Comment.
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1 INTRODUCTION

We appreciate Dr Cornet’s interest (Cornet 2000) in our paper.
Before starting with a direct reply to his comments let us first
make a few preliminary remarks.

Seismic methods have some fundamental difficulties in esti-
mating hydraulic properties of rocks such as the fluid mobility
or the permeability tensor (sce e.g. Shapiro & Miiller 1999
for references related to this problem). The main results of our
paper (Shapiro et al. 1999; SAR99 hereafter) are the principles
of the passive seismic-based method for in situ estimation of
large-scale permeability tensors in rocks, which are developed
in Sections 1-3 of SAR99. In the following we will call the
method SBRC: seismicity-based reservoir characterization.
This method can be applied to microseismicity clouds induced
by fluid injections of various kinds, not just by hydrofracturing
in boreholes.

As we understand it, Dr Cornet concentrates his criticism
on the application of the SBRC to the case of hydrofracturing.
We disagree with his arguments and think that cases of hydro-
fracturing injections do provide excellent possibilities for
application of the method. Here are our replies to Dr Cornet’s
comments.

2 GEOMETRY OF THE FLUID INJECTION
(SHAPE OF THE SOURCE)

In principle, for the SBRC the source of the fluid injection
need not necessarily be point-like. A point source injection
is just a first-order approximation we used to simplify the
consideration and data processing.

Of course, the method can be and must be further developed
for the case of linear and more complex sources. Moreover, the
time dependence of the pressure perturbation should also be
taken into account.

Let us now return to the justification of the point-
source approximation of the SBRC in the case of the Soultz
experiment. Our argument for accepting this approxi-
mation was two-fold. First, if we invert in time the evolution
of the seismicity cloud and extrapolate the representation of
the cloud given in Fig. 3 of SAR99 to time zcro, then the cloud
will roughly converge to a point, rather than to a line. Fig. 1 of
this Reply shows the evolution of the seismicity cloud in time
with a time increment of 25 hr. The last view of the cloud is the
same as the first one at the bottom of Fig.3 in SAR99. We
consider this figure a good justification of the point-source
approximation.
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Figure 1. Projection from the south to the north (east is to the right) of the microscismic cloud (a) 25 hr, (b) 50 hr, (c) 75 hr and (d) 100 hr after the
start of the injection. The view of the cloud at 100 hr is the same as the left-hand view at the bottom of Fig. 3 in SAR99.
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The second part of our argument was that this point
‘approximately corresponds to the centre of the depth interval
2850-3000 m, where flow logs show a major part of the fluid
loss (60 per cent; for detailed references see Cornet ef al.
1997)’—a direct citation from SAR99, p.210. It was not our
aim to describe in details the Soultz experiment. For this
reason we gave sufficient (from our point of view) references:
Dyer et al. 1994 and Cornet et al. 1997. For example, in Dyer
et al. 1994, p. 35, the text reads: “Through the main open hole
injection test, 93SEPOI, it was clear that the flow regime within
GPKI1 could be split into 3 distinct zones. These were:

Zone 1 2850 m to 3020 m depth Upper Section
Zone 2 3020 m to 3150 m depth Middle Section
Zone 3 3150 m to 3342 m depth Lower Section .. ..

In Fig.4:5 [of Dyer er al. 1994], it is shown that during the
September tests the flow regime within GPK1 was dominated

Reply 471

by Zone |, with around 50 to 60 per cent of the flow leaving the
borehole within the first 200 m below the casing shoe. Flow in
Zone 2 decreased fairly monotonically throughout the test
from an initial value of around 30 per cent, to 15 per cent by the
end of the injection phase. Flow in Zone 3 was initially low
(5 per cent), it then peaked at 37 per cent on 9 September and
stabilized at around 20 per cent for the remainder of the test.

In addition, in Fig.2 we provide plots of the cumulative
depth distribution of the normalized flow rates (modified after
Baria et al. 1994), showing that approximately 50 to 65 per cent
of the flow leaves the well in the depth range 2850-3000 m with
different flow rates.

We find that this information is in agreement with SAR99 and
with Fig. 1 of this Reply. It also supports our approximation of
the injection geometry by a point source.

Of course, any approximation provides biased estimates. To
gain an idea of possible bias, we re-estimated the hydraulic
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Figure 2. Comparison of normalized flow logs performed during the injection tests at injection rates of 12, 24 and 36 1 s~!. Flow rates are
expressed in fractions of the total injection flow (after Baria ef al. 1994). The 12 1 57! injection rate has been reached 5 days (approximately 130 hr)
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diffusivity tensor using two different subsets of microseismic
events: (i) the events that occurred during the first 200 hr of the
injection (this corresponds exactly to the situation suggested
by Dr Cornet of the experiment being performed during the
200 hr after the start of the injection only); and (ii) the events
that occurred during the second 200 hr. These estimates are,
respectively, as follows:

0.740.2 0 0
D= 0 1.940.3 0 10~ m*s", (N
\ o 0 30424
0.5+0.2 0 0
D = 0 1.6+0.4 0 1072 m? s, )
0 0 59+2.9

Both estimates are statistically indistinguishable from that
given in eq. (16) of SAR99:

0.6+0.2 0 0
D= 0 1.740.3 0 1072 m?s™". (3)
0 0 46424

This shows that the bias of the permeability anisotropy esti-
mates should not exceed the error estimates given in these
equations.

3 HETEROGENEOUSLY DISTRIBUTED
PERMEABILITY

First, our assumptions were related to the hydraulic diffusivity
rather than to the permeability. One can imagine a material
with a homogencous hydraulic diffusivity but heterogencously
distributed permeability.

Second, we emphasized many times that the hetero-
geneous (non-uniform) distribution of the diffusivity does not
exclude the possibility of an effective (global) estimate. This is
exactly what reservoir engineers try to estimate when per-
forming upscaling. Therefore, our ‘large-scale’ estimate of the
permeability describes the complete heterogeneous seismic
active volume in the sense of such an upscaling.

Of course, any heterogencity of the medium can change such
an effective permeability tensor. A principal question here is
whether the volume of the studied rock was large enough to be
a representative volume for a given reservoir or a geological
structure. Evidently, this is a very difficult question for any
realistic multiscale heterogeneous geology. We think, however,
that the permeability tensor estimates given in SAR99 are
sufficiently representative of granitic rocks in the depth range
2500-3500 m on the scale of 1000 m around the GPK1 bore-
hole. This is also supported by the estimate mentioned in the
previous scction.

4 SHAPE OF THE SEISMICITY CLOUD

Let us start this section of our Reply with a direct citation from
Dr Cornet’s Comment: ‘Hence I conclude that the shape of the
seismic cloud is controlled by the fracturing process induced by
the hydromechanical coupling rather than by the intact rock
mass permeability.’

One of the most important principles of the SBRC is that it is
not the shape of the acoustic emission cloud that is important,
but rather the velocity of cloud growth in different directions.
Thus, instead of the shape of the cloud in the usual (x, y, z)-space,
the shape of the cloud in the (x/\/(1), y/ \ﬂ:}, z//(1))-space is
of importance.

As described in SAR99 (as well as in Shapiro et al. 1997, here-
after referred to as SHB97; see also Shapiro er al. 1998), for a
given elementary volume, occurrence times of early events are
of importance. The later events occurring in this volume do not
influence SBRC estimates of the permeability tensor.

To better appreciate this point let us consider Fig. 3. First,
we approximate the pore pressure perturbation at the injection
point by a step function, which differs from zero until the
time 1y of a particular seismic event. The time cvolution of
the injection signal after this time is of no importance for
this event. The power spectrum of this signal shows that the
dominant part of the injection signal energy is concentrated in
the frequency range below 2n/ty (note that the choice of this
frequency is of partially heuristic character; sec the related
discussions in SAR99 and SHB97). Thus, the probability
that this event was triggered by signal components from this
frequency range is high. This probability for the low-energy
higher-frequency components is low. However, the propagation
velocity of high-frequency components is higher than that of
the low-frequency components (see SHB97). Thus, to a given
time £y it is probable that events will occur at distances that are
smaller than the travel distance of the slow-wave signal with a
dominant frequency of 2/ ty. The events are characterized by a
significantly lower probability for larger distances. The spatial
surface that separates these two spatial domains we call the
triggering front. Thus, we are interested in the form of
the triggering front and not in the form of spatial domains with
a high concentration of events occurring much later than the
front’s passing.

The work of Lockner and Byerlee was dedicated to studying
‘how tension and shear failure depend on pore fluid injection
rate and differential stress’ (Lockner & Byerlee 1977). They
performed 18 experiments, only in two of which was the
acoustic emission monitored. Moreover, in the first experiment
one intact sample of Weber sandstone was fractured due to
the slow rate of fluid injection (3.3%10% cc s™'). For the
second experiment, with fast fluid injection (3.3 x 1074 cc s7"),
another sample of Weber sandstone was used. Furthermore,
the boundary conditions of these experiments were completely
different from those of the Soultz experiment: each sample was
placed in a polyurethane sleeve to isolate it from the confining
fluid. Thus, no fluid filtration to infinity was modelled. The
sizes of these rock samples were 19.05 cm long and 7.62 cm
in diameter. However, natural stress and pressure conditions
were modelled: 1 kbar confining pressure and 4 kbar differ-
cntial stress. Thus, the spatial scaling of the experiments
was very different from that of the Soultz injection. Finally,
‘a significant feature of the experiment’ of Lockner & Byerlee
1977 (p.2024) ‘is that with the instrumentation used, acoustic
emission was not detected until the onset of failure’. Thus,
the spatio-temporal domain covered by these experiments
was a very small domain located close to the time axis and
very far from the envelopes (corresponding to triggering
fronts) shown in Fig. 1 of SAR99. It was not the very early low-
energy events that were studied, but rather late and strong
events,
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Because the acoustic emission in the paper of Lockner and
Byerlee was used “to trace the development of hydraulically
induced fractures’, they plotted not the clouds of events them-
sclves but rather distributions of the event densitics at late
stages of injections at the same (small) spatial scale as the
boundaries of their samples. Thus, we feel that Dr Cornet’s
argument based on this experiment is irrclevant.

We also think that in both cases, with slow or fast injection
rates, our technique would give the same results if it was
applied to the same rock sample and to the seismicity cloud
including the early low-energy cvents. We also think that in
realistic situations, even in the case of a fast injection, such
carly events would have the same nature and their triggering
front would propagate with the same velocity as in the case of
slow injection.

Note, however, that by hydrofracturing, a highly non-linear
zone of deformation can exist close to the injection source. In
such a zone, the velocity of fracturing, or of the opening of
palacofractures, or even the filtration velocity can be higher
than the velocity of the triggering front. In this case the SBRC
will not give the permeability of the intact rock. How large such
a non-linear zone might be is an open and interesting question.
We do not discuss it here; however, we think that in realistic
situations its size should not exceed a few tens of metres.

The parts of Dr Cornet’s Comment about our description
of the seismicity cloud and stress field orientations are also
discussed in this section of our Reply. The orientation of the
stress field was not a subject that we considered at all. Tt was
given in the paper merely to introduce the reader to the general
situation in the Soultz region. The orientation of the stress
ficld is of no importance for the application of the SBRC. It
can, however, influence the results of the method, because the
permeability tensor can be related to the stress tensor. In
the only sentence from SAR99 with information on the stress
orientation (p.210)—which is criticized by Dr Cornct—we
wanted (i) to say that the major oricntation tendencics of the
scismicity cloud are close to the stress orientations, and (ii) to
give a non-detailed introduction and some references about the
stress orientation. Thus, we provided information from several
literature sources (Dyer ef al. 1994; Klee & Rummel 1993;
Cornet et al. 1997) and referred the reader to these sources for
further data on the stress orientations. Thus, we see no reason
to discuss this point further.

In contrast to the stress orientation, the orientation of the
microseismicity cloud was also described elsewhere in our
paper. This orientation is clearly given by (i) Fig.3 of SAR99,
where the upper part shows the plane view of the cloud and the
lower part the projection of the cloud, looking from south to
north (east is to the right); (ii) the orientation of the inertia
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tensor of the seismicity cloud (see p. 212): N170°. This does not
differ very much from the orientations of the seismicity cloud
that Dr Cornet insists on in his comments.

To summarize, our point of view is as follows. Even in the
case of hydrofracturing, in spite of the fact that the shape of
high-density zones of seismicity clouds can be controlled by the
fracturing process, the growth rate of the outer boundaries of a
seismic cloud (that is, the propagation of the first low-energy
triggering front) is controlled by the permeability tensor. This
is supported by the fact that in Soultz our estimates arc in a
good agreement with hydraulic estimates.
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Résumé:

Le site HDR de Soultz-sous-Foréts se présente sous la forme d'un doublet géothermique (un puits
d'injection et un puits de production), hydrauliquement connecté par un réseau de fractures situé a plus de
3500 m de profondeur. La température en fond de puits a ét€ mesurée a 162 °C environ 4 3800 m de
profondeur. Les objectifs d'un tel projet sont de récupérer la chaleur contenue dans le massif rocheux
fracturé en établissant une circulation forcée de fluide entre les puits. Au passage dans le réseau de
fractures, le fluide est réchauffé, et cette énergie calorifique est récupérée en surface pour étre
transformée, a 'aide d'une turbine, en électricité.

Afin d'augmenter la perméabilité du réservoir et d'améliorer la connexion entre les puits, des essais de
fracturation hydraulique ont été menés sur chacun des forages. Ces injections de fluide a forte pression
(plusieurs dizaines de MPa), induisent une activité sismique de faible magnitude (inférieure a 4), appelée
"microsismicité". Dans cette étude, l'utilisation des micro-événements permet de développer deux
thématiques distinctes:

- Le développement d'une méthode permettant d'inverser les données microsismiques en terme de
perméabilité équivalente de la zone stimulée. Durant I'injection de fluide, la surpression engendrée dans le
milieu se propage dans l'espace a une certaine vitesse. La célérité de cette onde est quantifiée en
interprétant la répartition dans le temps et dans 'espace des micro-événements. En appliquant les lois de la
poroélasticité, une perméabilité du milieu poreux équivalent au volume de roche fracturé est estimée. De
cette estimation selon la direction de l'espace, un tenseur de perméabilité est défini. Cette méthode a été
appliquée sur deux autres sites géothermiques, Fenton Hill aux USA et Ogachi au Japon.

- La construction d'un modele 3D capable de simuler les écoulements de fluide dans le massif ainsi que de
quantifier les échanges de chaleur associés. Ce modéle intégre un maximum d'informations de différentes
natures, observées et mesurées dans les puits: débit et pression, pendage et azimut des fractures,
températures... Une fois le modéle hydraulique obtenu, le champ de vitesses de Darcy associé est utilisé
pour la simulation numérique du refroidissement du volume de roche initialement chaud (échangeur
géothermique), parameétre conditionnant la durée de "vie" de l'échangeur géothermique. Une estimation
des courbes de refroidissement du futur échangeur prévu a 5000 m est également proposé. Ces parameétres
techniques sont importants pour la détermination de la rentabilité économique d'un tel projet.

Abstract:

The Hot Dry Rock (HDR) site at Soultz-sous-Foréts is constituted by a geothermal doublet (one injection
well and one production well) which are hydraulically connected by a fracture network approximatively
situated at a depth of 3500 m. The bottom hole temperature has beenmeasured at 162 °C at a depth of
3800 m. This project aims to recover the heat contained in the fractured reservoir by circulating fluid
between wells. When percolating through the fracture network, the cool fluid injected from the surface is
warmed in contact with the rocks. Then, it is pumped at the surface where its carried heat is transformed
into electricity. '

In order to increase the permeability of the reservoir and to improve the connectivity between the wells,
hydrofracturing experiments were conducted on two wells. The injections are performed at high pressure
(several tenth of MPa). They induced low magnitude seismic events (lower than 4) called microseismicity.
In this thesis, the induced microseismicity is used for solving two types of problems:

- Firstly: to estimate an equivalent permeability tensor of the stimulated area. During the fluid injection,
the pore pressure perturbation propagates through the granitic fractured reservoir. Using the spatio-
temporal distribution of the micro-earthquakes, the velocity of the pore pressure perturbation can be
quantified. The poroelasticity theory can be used to obtain a relationship between the hydraulic
diffusivity and the effective permeability of the equivalent porous medium. Studying the variation in the
3D space of such estimates, a permeability tensor is calculated. This method is also applied on two other
sets of data collected from the Fenton Hill (USA) and Ogachi (Japan) geothermal sites.

- Secondly: to build a 3D model of the geothermal doublet at the Soultz-sous-Foréts area. This model will
try to integrate hydraulic, geologic and thermal data which were observed and measured in situ. Once a
consistent hydraulic model is built, the associated Darcy velocity field is used to simulate the cooling of
the granitic reservoir versus time using a streamline approach. Such a calculation can provide an estimate
of the "life time" of the geothermal exchanger. A similar approach has been used to estimated the cooling
time of the future geothermal exchanger situated at '5000m depth. These technical parameters are
important to determine the economical viability of such a project.




