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Introduction

INTRODUTION

La plupart des besoins actuels en énergie sont couverts par des sources d’énergie
qui reposent sur la production de chaleur, qui elle-méme est largement utilisée pour
produire de I'électricité. C’est le cas de I'énergie nucléaire et de I'énergie issue des
hydrocarbures, ou ce sont les mécanismes de fission nucléaire et de combustion,
respectivement, qui produisent de la chaleur. Ce type d’énergie a l'inconvénient
d’étre trés polluant, que ce soit par émission de gaz a effet de serre, ou par
production de déchets difficiles a stocker, comme les déchets radioactifs. De plus, il
fait appel a des ressources non renouvelables, pour lesquelles certaines prévisions
n’hésitent pas a parler d’une raréfaction inexorable, et ce a I'échelle de quelques
décennies. Pour répondre a cette problématique, les Etats misent non seulement sur
'amélioration des rendements et des procédés de dépollution, mais également sur le
développement des énergies dites renouvelables. On appelle énergies
renouvelables, les énergies issues de sources non fossiles renouvelables : énergie
éolienne, solaire, marémotrice, hydroélectrique, bioénergies, et géothermique... Elles
servent a produire de la chaleur, de I'électricité ou des carburants.

Cette thése, benificiaire d’un financement ADEME-BRGM, est consacrée a un type
d’énergie renouvelable, I'énergie géothermique de trés haute enthalpie. Cette
derniére présente 'avantage de permettre la production de chaleur pour l'utilisation
directe, mais aussi la production d’électricité. Elle permet également une production
d’énergie continue, qui ne dépend pas des conditions atmosphériques, contrairement
a certaines autres énergies renouvelables. Ainsi, en Islande, pays idéalement situé
pour la production d’énergie géothermique, environ 40% de I'énergie électrique est
d’origine géothermique. Cependant, les rendements des centrales géothermiques
sont actuellement limités par I'exploitation de fluides de températures inférieures a
350 °C. Certaines études montrent que I'exploitation des fluides supercritiques
(T>374 °C, P>22 MPa) pourrait permettre de multiplier par dix la puissance
électrigue délivrée par les puits géothermiques. En Islande, des observations
géophysiques, comme la récurrence des séismes a 5 km sous les zones volcaniques
actives et les trés forts flux de chaleur, laissent penser qu’une circulation
hydrothermale profonde existe a des températures compatibles avec un
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fonctionnement supercritique du réservoir géothermal (Tsuchiya et Bignall, 2002). De
tels fluides peuvent-ils vraiment circuler dans la crolte océanique islandaise ? Et le
cas échéant, sont-ils exploitables? Alors que la connaissance des processus
superficiels liés a la circulation hydrothermale a largement progressé au cours des 20
derniéres années, il reste beaucoup a apprendre des processus de recharge de cette
circulation, notamment a proximité des zones considérées comme sources de

chaleur, comme les chambres magmatiques.

Ce travail de thése propose une étude des propriétés physiques des roches
représentatives de la cette zone de circulation de fluides, les basaltes, afin de
contraindre les observations géophysiques en Islande et d’étudier le fonctionnement
des réservoirs géo/hydrothermaux de tres haute température.

Une premiere approche va consister a étudier les propriétés physiques des roches
de la crolte océanique, qui sont susceptibles d’avoir accueilli par le passé (par leur
position profonde au sein de la crolte océanique supérieure) la circulation des
fluides supercritiques aux dorsales océaniques. La seconde approche consistera a
prédire les propriétés des roches issues du réservoir souterrain en mesurant, en
laboratoire, les propriétés mécaniques et électriques de ces roches sous les
conditions de pression, température et pression de fluide identiques a celles qui sont
rencontrées dans les systéemes hydro/geothermaux profonds. Le detail de ces
approches est donné en fin du chapitre 1 et les objectifs precis des études en fin du
chapitre 2.

13
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Chapitre 1 : La géothermie.

CHAPITRE : 1 LA GEOTHERMIE

La géothermie a pour but d’exploiter la chaleur stockée dans le sous-sol : source
d’énergie propre et quasi-infinie a I'échelle humaine, en plein développement dans le
secteur du batiment. Son avenir a grande échelle dépendra de la capacité a savoir
transformer la chaleur du sous-sol en énergie universelle, I'électricité.

Les figures de ce chapitre et une partie de son contenu sont tirées d’un article écrit
pour le journal pluri mensuel «Dossier pour la science : octobre-décembre 2010 »
(Gibert et al., 2010).

1.1 Les différentes formes de géothermie

La géothermie trouve principalement son origine dans les mécanismes de la
naissance de la Terre : 'accrétion de gaz, poussiéres et blocs rocheux a permis de
libérer une immense quantité d’énergie, conduisant a une élévation trés importante
de la température au centre de la Terre (MacDonald, 1959 ; Hanks, 1969). La Terre
se refroidit trés lentement (Turcotte, 1980), donnant naissance a un flux de chaleur
depuis lintérieur de la Terre vers la surface, qui se traduit par une augmentation
naturelle de la température avec la profondeur. Le gradient géothermique est en
moyenne de 30 °C par km dans les premiers kilométres de la cro(te. Les roches
constituant un milieu tres isolant, la Terre renferme encore beaucoup de I'énergie
acquise a sa création, la température en son centre étant estimée a plus de 4000 °C
(Boehler, 1993). En ne considérant que I'énergie thermique contenue aujourd’hui
dans la crolte terrestre (~30 km de profondeur), 1% de son extraction subviendrait
aux besoins en énergie de 'Humanité pendant plus de 100000 ans.

Cependant, I'extraction de cette énergie thermique, qui requiere souvent des
technologies trées complexes et des environnements géologiques favorables, pose de
nombreux problemes. En effet, cette extraction nécessite deux conditions: une
source de chaleur accessible, donc a relativement faible profondeur, quelques km au
plus, et un fluide caloporteur, comme les eaux de pluies ou I'eau de mer, qui peut

échanger de la chaleur avec cette source. Pour qu'un systéme géothermique se

16



Chapitre 1 : La géothermie

mette en place, il faut que les roches chaudes soient perméables, donc fracturées et
poreuses, afin que les fluides puissent y pénétrer et échanger de la chaleur avec
elles.

On distingue généralement quatre types de géothermie suivant I'énergie de la source
(Figure 1) :

(1) La géothermie tres basse énergie est définie par I'exploitation d’une ressource
superficielle présentant une température inférieure a 30 °C. Elle ne permet pas, dans
la plupart des cas, une utilisation directe de la chaleur par simple échange thermique.
Elle nécessite donc la mise en ceuvre de pompes a chaleur qui prélévent cette
énergie a basse température pour 'augmenter a une température suffisante pour le

chauffage d’habitations par exemple.

(2) la géothermie basse énergie concerne des réservoirs naturels, situés
généralement dans des bassins sédimentaires ou les fluides circulent en profondeur
au sein du réseau poreux des roches, mais ou la température est classiquement
située entre 30 °C et 90 °C seulement. Des forages de un a trois km de profondeur
permettent de remonter des fluides et de les exploiter pour le chauffage des
batiments et pour divers secteurs industriels, comme I'aquaculture, le chauffage des

serres (etc..).

(3) La géothermie de moyenne énergie (90 -150 °C) concerne des réservoirs
faiblement profonds dans des zones de gradients de température importants, comme
dans les zones volcaniques. Ces températures peuvent aussi se rencontrer dans des
bassins sédimentaires, mais a des profondeurs plus importantes, qui nécessitent des
forages a plus de 4 km de profondeur. Ces fluides peuvent étres utilisés pour le
chauffage urbain ou pour des applications industrielles, mais aussi, et dans une
moindre mesure, pour la production électrique dans le cas de centrales a fluide
binaire (Figure 1).

(4) La géothermie haute énergie: concerne des contextes géologiques tres
particuliers ou les chambres, filons magmatiques, se situent a faible profondeur. La
combinaison de présence de fractures (forte permeéabilité) et de trés fortes
températures a faible profondeur permet de remonter des fluides de température
supérieure a 150 °C et excédant parfois les 350 °C. Ce sont dans ces systémes
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géologiques que I'énergie thermique peut étre convertie en électricité. Dans les cas
ou les roches ne sont pas alimentées en fluide, un apport de fluide caloporteur est
nécessaire et I'exploitation se fait grace a deux forages : un premier forage injecte un
fluide froid, et un deuxieme situé a quelques centaines de meétres du premier,
récupére le fluide injecté qui s’est réchauffé lors de son transit en profondeur. Cette
technique, dite EGS pour Enhanced Geothermal System (Systeme géothermique
Stimulé), a pour but de stimuler le réservoir en injectant des fluides sous pression et
en permettant a ceux-ci de circuler a grande profondeur et donc de se réchauffer.

Les EGS font I'objet de recherches actives, depuis le début des années 80. Ainsi, le
site expérimental de Soultz-sous-Foréts, en Alsace, qui est le site EGS le plus
avancé (e.g. Gérard et al., 2006), produit, depuis peu, de I'énergie électrique, a
hauteur de 1.5 MWe. Cette production est lice a l'existence d’'une boucle de
circulation souterraine de saumure (salinité proche de 100 g/l), qui a été établie,
apres stimulation hydraulique et chimique, entre trois forages d’'une profondeur de
5000 m, ayant atteint une température voisine de 200 °C dans le socle granitique
fracturé, et qui est entretenue par pompage et réinjection du fluide produit. Par
rapport aux systemes conventionnels, qui sont souvent plus chauds mais sont limités
principalement aux régions volcaniques, la technologie EGS devrait permettre
d’élargir le périmetre géographique de développement de la géothermie non
seulement a d’autres régions moins favorables, mais aussi a certaines zones
périphériques de systemes conventionnels, qui présentent encore des températures
élevées, mais dans lesquelles la perméabilité est réduite. Des projections faites en
2050 estiment que ce type de technologie pourrait apporter jusqu’a 70 GWe, ce qui

permettrait de doubler la production d’électricité d’origine géothermique.
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| Géothermie trés basse énergie:

chauffage de hitiments grace & des
2 Géothermie basse énergie: pompes & chaleur et chauffage
chauffage direct de bitiments...  adirect » de piscines, de serres, ..

o Terrains i Calcaire Amile ~ Granite
superficiels imperméable

Figure 1 : différents types d’exploitation de I’énergie géothermique. Plusieurs types d’exploitations
des fluides existent en fonction de la température des fluides prélevés (en rouge) : basse énergie,
moyenne (non représentée) et haute énergie. Cette derniére exploite des zones profondes ou des
régions au gradient de température trés élevée (zone volcaniques) (BRGM, 2010)

1.2 Bilan a I’échelle Mondiale

Le rapport 2010 du GEA (Geothermal Energy Association) (Holm, 2010) estime la
puissance électrique d’origine géothermique installée a environ 10,4 GW ce qui
représente environ 0,4% de la production totale d’électricité dans le monde. La
production se localise dans des régions ou le contexte géologique est favorable,
comme les zones de subduction ou le volcanisme est tres actif et la ressource
présente a faible profondeur. Ainsi, les principaux pays producteurs sont situés le
long de la ceinture de feu du Pacifique. Les USA, le Mexique, les Philippines,
I'Indonésie, le Japon et la Nouvelle Zélande totalisent 80% de la production
mondiale. En Europe, I'ltalie et I'lslande font figures de leaders, mais avec seulement
8% et 6% de la production mondiale, respectivement (Figure.2).

Concernant la production de chaleur, la puissance installée dans le monde est
actuellement d’environ 50 GWatts (Holm et al.,, 2010). Ce type de production
nécessitant des réservoirs de températures moindres (entre 30 et 150 °C), la
ressource est mieux répartie dans le monde. La Chine, les USA, le Japon et I'Union

Européenne se répartissent de fagon équivalente la puissance installée (Figure 2).
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Enfin, l'utilisation de la géothermie trés basse énergie est surtout cantonnée aux
pays industrialisés ayant des besoins forts pour le batiment. En Europe, 70% de
'énergie géothermique provient des systemes de tres basse énergie. Environ
100000 pompes a chaleur géothermiques y ont ainsi été installées en 2006. En
France, un des objectifs du Grenelle de I'environnement est de porter a deux millions

le nombre de foyers équipés de pompes a chaleur géothermique.

Du point de vue de la ressource disponible, ce bilan montre que I'énergie
géothermique est largement sous-exploitée a I'échelle mondiale, méme si son
utilisation est en constant progrés. Un véritable essor ne pourrait étre envisagé que si
la production d’électricité d’origine géothermique constituait une véritable alternative
aux énergies non renouvelables, ce qui n'est pas le cas actuellement. Le principal
probleme de la production d’électricité réside dans I'accés aux ressources de haute
énergie, restreintes a quelques régions dans le monde. Les recherches actuelles
tendent a augmenter considérablement le potentiel de production dans ces régions,
comme en Islande. Elles tendent aussi a permettre I'exploitation de réservoirs a de
trés grandes profondeurs (> 5000 meétres) dans des conditions qui ne sont pas
toujours favorables, comme c’est le cas pour les systémes de type EGS. Enfin, le
colt du kilowattheure, donc la compétitivité, dépend fortement de l'accés a la
ressource. Il est deux a trois fois plus élevé que le colt d’exploitation des énergies
fossiles (nucléaire, hydrocarbure) dans le cas de projets pilotes comme celui de
Soultz (prospection importante, stimulation du réservoir, plusieurs forages trés
profonds pour un seul forage producteur, etc....), le colt est plus compétitif dans des
régions ou I'acces est plus simple, comme en Islande (Geothermal Development and
Research in Island, 2006).

Contrainte par des préoccupations tout autant économiques qu’écologiques,
I'lslande, dont la ressource géothermique est trés importante, est un exemple de
pays qui valorise au mieux sa ressource en produisant de I'électricité. En partenariat
avec de nombreux pays, elle développe sur son sol des efforts trés importants de

recherche qui préfigure la géothermie du futur.
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M PARTIE 18

() Puissance &lectrique
installée (en mégawatts)

Puissance installée pour I'utilisation

directe de la chaleur

(en mégawatts) " Nouvelle-Zélande
0628

Schutierstoc ki dogesto

Figure 2: répartition mondiale de la production de chaleur et d’électricité d’origine géothermique en
2010 sous forme de planisphére indiquant les 10 plus grands pays producteurs de chaleur et

d’électricité (sous formes de rondelles de tailles proportionnelles a la production).

1.3 Le cas particulier de I'lslande

L’Islande se situe dans I'axe de la ride médio-océanique. La présence de cette ile est
liée a I'activité d’un point chaud (Sigvaldason et al., 1974), situé actuellement sous le
glacier Vatnajokull. La conjugaison des effets de la ride océanique et du point chaud
explique limportant volcanisme dont Ille est le siége, ainsi que les gradients
géothermiques tres importants (> 150 °C / km). L’'activité tectonique treés intense,
associée a la divergence des deux plaques, permet une fracturation importante de la
crolte. Enfin, les fortes précipitations et la proximité de l'océan assurent une
alimentation continue en fluides de ces zones de fractures permettant la mise en
place d’'une circulation de fluides a grande profondeur (Figure 2-4). Toutes les
conditions sont, donc, réunies pour permettre une exploitation géothermique
exceptionnelle. Des forages de profondeurs inférieures a 2000 m sont généralement
suffisants pour accéder a des fluides chauds (supérieur a 200 °C) pour produire de
I'électricité (Armannsson et al., 1987). Les colts de cette énergie sont inférieurs a
Cceux associés aux energies primaires classiques. Le colt du chauffage pour des
habitations individuelles est 2 a 3 moins cher dans le cas de I'énergie géothermique

que dans le cas d’utilisation d’hydrocarbures.
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En Islande, 80% de I'énergie « primaire » (avant transformation) consommée est
issue d’énergies renouvelables, dont 70% provient de la géothermie, le reste étant
dd a lhydroélectricité (Geothermal Development and Research in Island, 2006).
L’énergie géothermique est utilisée a 48% pour le chauffage des locaux individuels et
collectifs et 37% pour la production électrigue (Holm et al., 2000 ; Geothermal
Development and Research in Island, 2006). Cette derniére ne cesse d’augmenter
depuis les années 1980, et un accroissement majeur se produit depuis la fin des
années 1990. Entre 2006 et 2009, de nouvelles installations ont permis de doubler la
puissance disponible (Holm et al., 2010). Cette augmentation correspond a une
évolution des orientations économiques du pays, celles-ci reposant encore sur
lactivité de la péche jusqu’a peu. Les faibles colts de production d’énergie
électrique, qu’elle soit d’origine hydroélectrique ou géothermique, attirent désormais
les multinationales de I'industrie miniere. Ces derniéres y installent des usines de
transformation du minerai d’aluminium, trés gourmandes en énergie électrique car
reposant sur des procédeés de purification électrochimique. Ainsi, environ 70% de la
production d’électricité d’origine géothermique est consommée par cette industrie
(Géothermal Development and Research in Island, 2006).

Fortement touchée par la crise de 2008, l'lslande prend conscience que son
développement économique passera notamment par l'utilisation de ses ressources
géothermiques. Dans ce contexte, elle déploie les techniques les plus performantes
pour atteindre des ressources de températures les plus élevées possibles. Un
objectif des recherches actuelles est d’accéder a une source d’énergie qui pourrait a

terme, révolutionner la production électrique : les fluides a I'état supercritique.

1.4 Exploitation des fluides supercritiques :

révolution potentielle de la géothermie

La plupart des exploitations géothermiques prélévent un fluide chaud et sous
pression au fond des forages, le plus souvent a I'état liquide ou a I'état d’'un mélange
de phase liquide et vapeur. Lors de sa remontée, ce fluide se décompresse et peut
entrer en ébullition. Au sommet du forage, 20 a 30% de la masse totale de fluide
remontée est ainsi constituée par un fluide en phase vapeur, les 70-80% étant du

fluide en phase liquide. Or, seule la phase vapeur est utilisée pour produire de
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I'énergie électrique dans des turbines a vapeur, dont le principe repose sur la
condensation d’un gaz sous pression. La vapeur issue du forage peut étre
directement utilisée dans les turbines. Lorsqu’elle est trop corrosive, elle réchauffe au
sein d’'un échangeur le fluide d’'un circuit secondaire utilisé dans les turbines. La
fraction liquide possede, quant a elle, une quantité d’énergie thermique bien
inférieure a celle de la phase vapeur et ne peut, donc, pas permettre des rendements
aussi importants. Ainsi, seule la fraction gazeuse de I'énergie du fluide prélevé dans
le forage va permettre la production d’électricité. Dans certains cas, si le fluide est
extrémement chaud en profondeur et remonte sans refroidissement important, une
vapeur dite « seche » et surchauffée peut étre récupérée, la quantité de phase
vapeur par rapport a la phase liquide augmente alors. Ceci peut se produire lorsque
les fluides prélevés sont a I'état supercritique.

A des températures supérieures a 374 °C et a des pressions supérieures a 22 MPa,
'eau pure passe dans un état dit état supercritique (a des températures et pressions
supérieures pour des eaux chargées en éléments dissous, environ 400 °C pour I'eau
de mer). Dans cet état, les propriétés du fluide sont intermédiaires entre celles d’un
gaz et d’un liquide. En particulier, un fluide supercritique a une densité plus proche
de celle du liquide que du gaz. De plus, il transporte une énergie par unité de masse
comparable a celle d’'un gaz, cette derniere étant plus élevée que celle d’un liquide a
la méme température (Arai et al., 2002). Ceci permet, donc, d’extraire de plus
grandes masses de fluide et donc des quantités d’énergie plus importantes que dans
le cas d’'un gaz ou d’un liquide. De plus, extraire des fluides supercritiques présents
au fond d’'un forage reviendrait a n’extraire en surface qu'une vapeur « séche »
surchauffée, en limitant la présence de liquide. Des modélisations thermiques ont
permis de montrer que l'extraction de ces fluides permettrait de remonter, a la
surface, une vapeur séche extrémement chaude, avec des débits massiques trés
importants. Son utilisation dans des turbines classiques pourrait alors permettre de
multiplier par dix la puissance électrique produite par un puits de forage (Yano et
Ishido, 1998). Actuellement, un forage islandais peut produire entre 3 et 5 MWatt.
L’objectif serait la production de 50 MWatt par forage. Cela constituerait une véritable

révolution pour I'énergie géothermique.

Le diagramme de Mollier de I'eau pure, (Norton et Dutrow, 2001), représentant la

pression en fonction de I'enthalpie, montre lintérét de [I'extraction des fluides
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supercritiques (Figure 3). Si un fluide supercritique d’enthalpie ~ 2100 j.g™' se situe
au point A et remonte vers la surface, en se refroidissant et se décompressant
adiabatiquement, il se retrouve au point B. Dans le cas d’une décompression plus
importante le fluide se séparera en deux phases, liquide et vapeur (points E et D).
Les fleches situées a gauche du segment AB (AE et AL) montrent d’autres chemins
que le fluide peut emprunter, lors de sa remontée, si cette derniére est accompagnée
d'un phénoméne de refroidissement important (échanges thermiques avec
'encaissant). La transition entre I'état supercritique et I'état liquide s’accompagne ou
non d’ébullition. Cette situation est représentative de beaucoup de réservoirs
géothermiques tres chauds ou la phase liquide est dominante. Il en est de méme
pour un fluide qui suit le chemin HD. |l y a séparation entre deux phases, vapeur et
liquide. Cette situation est représentative des réservoirs géothermiques haute
température ou la phase vapeur est dominante. L'obtention d’'une vapeur séche
passe, donc, par I'extraction de fluides supercritiques de plus haute température (=
450 °C). En effet, un fluide remontant a la surface en suivant le chemin FG, passe

directement de I'état supercritique a celui de vapeur seche surchauffée (Figure 3).
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Figure 3 : diagramme enthalpie versus pression avec quelques isothermes choisis (Norton et Dutrow,
2001). Les fleches indiquent les chemins thermiques que peuvent suivre les fluides géothermaux lors
de leur remontée en surface. Ces chemins peuvent étre purement adiabatiques ou partiellement

conducteurs (échange thermique avec le réservoir). Voir le texte pour plus d’information.
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1.5 Les fluides supercritigues sous les

dorsales océaniques

Les fluides supercritiqgues sont présents a la faveur de circulations de fluides a haute
température, en profondeur dans la crolte terrestre et en particulier, dans la cro(te
océanique. Les nombreuses études minéralogiques et chimiques des roches de la
crolte océanique « fossiles » (ophiolite) (e.g. Bosch et al., 2004), and in situ (e.g.
Manning et al., 1996) ont permis de montrer que des fluides, comme I'eau de mer,
pouvaient étre entrainés dans une circulation hydrothermale (Figure 4) et pouvaient
atteindre des températures de plus de 600 °C, avant de remonter a la surface. Une
preuve directe de ces circulations a trées hautes températures est apportée par le
prélevement, a la surface du plancher océanique de l'axe de la dorsale médio-
atlantique, de fluides de températures supérieures a 400 °C, a I'état supercritique,
émanant de « fumeurs noirs » (Koschinsky et al., 2008).

En Islande, la récurrence des séismes autour de 5 km de profondeur sous les zones
volcaniques actives tend a montrer que les roches se fracturent sous l'effet des
contraintes tectoniques et que des fluides circulent a ces profondeurs, probablement
dans un état supercritique (Fridleifsson et Elders, 2006 ; Bjornsson, 2008). De rares
forages a visée géothermique ont, d’ailleurs, permis d’extraire accidentellement, des
fluides a des températures supérieures a 380 °C. Cela a été le cas dans un forage
sur le site de Nesjavellir en 1985 (Steingrimsson et al., 1990), situé exactement a

I'axe de la dorsale océanique émergée.

1.6 Le projet de forage profond « IDDP » :

Iceland Deep Drilling project

L’examen du diagramme de Mollier de I'eau pure montre que 'acceés a des fluides a
des températures et pressions supercritiques requiert des forages a plus de 3,5 km
de profondeur et a plus de 400 °C. En effet, en considérant que la pression de fluide
dans le réservoir est contrélée par un fluide dont la masse volumique évolue avec les
conditions pression, température, une profondeur de 3,5 km est nécessaire pour
atteindre les pressions supercritiques (P > 220 bars). Si des forages atteignant les 12
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km de profondeur ont déja été réalisés (par exemple, celui de Kola en Russie), aucun
n’a atteint les conditions de température requises. La plupart des forages industriels,
d’exploitation géothermique ou d’hydrocarbures, atteint tout au plus les 300-350 °C.
De plus, I'essentiel des techniques d’investigation utilisées par l'industrie sont pour
linstant limitées & des températures de 200-250 °C. Etendre leurs capacités a plus
de 350 °C constitue un réel défi technologique. Lancé au début des années 2000, le
programme IDDP (lceland Deep Drilling Project), formé par un consortium
d’entreprises du domaine de I'énergie et de scientifiqgues internationaux, a pour but
d’atteindre les conditions supercritiques et une fois atteintes, d’étudier la faisabilité de
'extraction des fluides supercritiques (Figure 4). A ce programme sont associés
plusieurs programmes de recherche qui visent & comprendre le fonctionnement des
réservoirs de trés hautes températures et a apporter des solutions techniques aux
problemes posés par I'exploitation de ces réservoirs.

Ce travail de thése fait partie intégrante du projet HiTl (High Temperature
Instruments for supercritical geothermal reservoir characterization and exploitation).
C’est un projet de trois ans financé par I'union européenne (FP6). Le projet HiTl a
deux objectifs principaux : 1) le développement de nouveaux outils de géophysique
et géochimie en forage haute température, haute pression pour I'exploration des
réservoirs supercritiques, 2) l'interprétation géologique et physique des données
recueillies par ces nouveaux instruments. Ont été développés des outils de
caractérisation du fluide (mesure de la température, pression, conductivité du fluide,
débit, géothermomeétre Na/Li) et des outils de caractérisation du réservoir (mesure de
la radioactivité naturelle, la conductivité des roches, image acoustique des parois de
puits, test de tracage). En proposant une étude des propriétés physiques des roches
qui constituent potentiellement ces réservoirs, ce travail de thése constitue une
approche complémentaire de I'approche observationnelle mise en place dans ce

projet.

Le grand nombre de forages géothermiques en Islande et la tres bonne
connaissance des réservoirs associés, a permis de sélectionner plusieurs régions
favorables pour forer en domaine supercritique, toutes situées au dessus de I'axe de
la dorsale : les sites de Reykjanes, Nesjavellir et Krafla. Forer a de telles profondeurs
requiert un grand nombre de précautions : le changement drastique de propriétés a

la transition liquide-fluide supercritique fait craindre des surpressions de fluides et
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des instabilités fortes dans les forages. Le forage de 1985, qui a atteint les conditions
supercritiques, s’est révélé étre trés instable et a da étre rebouché sur plus de 600 m.

Figure 4 : schéma simplifié de la circulation hydrothermale aux dorsales océaniques. Le projet IDDP
vise a forer en condition supercritique (projet IDDP).

Il convient, donc, de comprendre comment le milieu géologique se comporte sous
ces conditions, afin de savoir si I'exploitation d’'une telle ressource est possible ou
non. Quelle est la nature des roches en profondeur, celles-ci peuvent-elles permettre
la circulation de fluides, en d’autres termes, sont-elles perméables, poreuses,
fracturées ? Peuvent-elles résister mécaniquement aux contraintes induites par les
forages profonds et sont-elles capables d’assurer leur stabilité ? Comment ces
roches réagissent-elles avec les fluides, sachant que les fluides supercritiques sont
extrémement réactifs ? Ce travail va aborder certaines de ces questions, essentielles
a la connaissance des réservoirs supercritiques, a l'aide de deux approches
complémentaires. Toutes deux tendront a caractériser le milieu poreux des roches
qui constitue ces réservoirs par I'étude de leurs propriétés physiques. Les propriétés
physiques comme la conductivité électrique, les vitesses acoustiques, la rhéologie,

sont directement liées a la structure du milieu poreux.

La premiére approche va consister a étudier les propriétés physiques des roches de
la croGte océanique, qui sont susceptibles d’accueillir (par leur position profonde au
sein de la crolte océanique supérieure) la circulation des fluides supercritiques aux
dorsales océaniques. Ces roches sont les dolérites de la racine du complexe filonien,
qui selon des modeles numériques de circulation hydrothermale (Cherkaoui et al.,

27



Chapitre 1 : La géothermie.

2003), et des observations géophysiques (Singh et al., 1998 ; Tolstoy et al., 2008),
pétrologiques et structurales (Nicolas et al., 2008 ; Gillis et al., 2002, 2008 ; France et
al., 2009), sont le siege d’'une circulation hydrothermale de trés haute température.
Ces roches n’ont jamais été atteintes a ce jour par des forages directs a I'axe des
dorsales.

Aussi, les propriétés physiques de ces roches seront étudiées a partir de I'éxamen
des carottes et des mesures géophysiques en forage obtenues dans le forage
ODP/IODP1256D, foré dans une crolte océanique en place datée de 15 millions
d’années, et formée a I'East Pacific Rise (EPR) durant une période d’accrétion super
rapide.

La seconde approche consistera a prédire les propriétés des roches issues du
réservoir souterrain en mesurant, en laboratoire, les propriétés mécaniques et
électriques de ces roches sous les conditions de pression, température et pression
de fluide identiques a celles qui sont rencontrées dans les forages, pour ainsi recréer

trés partiellement, un systeme hydrothermal miniature.

La premiére partie de la these donne un rapide état des connaissances existantes
sur la géothermie et sur la circulation hydrothermale aux rides médio-océaniques.
Nous nous focaliserons particulierement sur la partie profonde de la circulation
hydrothermale, a proximité des chambres magmatiques, ou les fluides supercritiques
sont supposés étre présents. La seconde partie de la thése est consacrée a une
étude expérimentale des propriétés rhéologiques des basaltes. Une attention
particuliere a été portée sur la transition fragile/ductile des basaltes sous haute
pression effective, haute température et en présence de fluides. Cette transition est
en effet considérée comme une zone de variations importantes de porosité et de
perméabilité des milieux géologiques (Zhu et Wong, 1997 ; Zoback et Byerlee, 1975 ;
Peach et Spiers, 1996 ; Stormont et Daemen, 1992, 2003 ; Zhang et al., 1994). Les
méthodes expérimentales y sont décrites en détail et les résultats présentés dans un
article a soumettre dans la revue Tectonophysics. La troisieme partie de la thése,
présentée sous la forme d'un article publié a Tectonophysics et d’un autre a
soumettre dans la revue G° (Geochemistry, Geophysics and Geosystems), est une
étude des propriétés physiques des roches de la zone de transition complexe
filonien/gabbros au travers du puits IODP 1256D. La quatrieme partie est consacrée
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a une étude expérimentale des propriétés électriques des basaltes a haute pression
effective, haute température et sous pression de fluides. Dans cette partie une
nouvelle cellule de mesure de conductivité électrique a haute pression, haute
température développée au cours de cette thése sera présentée sous forme d’'un
article a soumettre dans Transport in Porous Media. Enfin, dans une derniere partie,
nous résumerons les principaux résultats de cette these et donnerons quelques
perspectives pour la poursuite de la caractérisation des réservoirs de trés haute
température. Deux autres articles indirectement liées a ce travail de these seront
présentés en annexes.
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Chapitre 2: La circulation hydrothermale aux dorsales océaniques.

CHAPITRE : 2 LA CIRCULATION
HYDROTHERMALE AUX DORSALES
OCEANIQUES

La circulation hydrothermale est un phénoméne qui se rapporte aux circulations
d'eaux souterraines chaudes riches en fluides minéralisés. Cette circulation est
favorisée par une source de chaleur, et se déroule souvent en zone volcanique
(Foucault et Raoult, 2001). La compréhension des processus qui lui sont associés
est fondamentale dans le cadre des objectifs de ce travail de thése.

Les connaissances actuelles sur la circulation hydrothermale aux dorsales
océaniques sont résumees dans ce second chapitre. L'lslande, zone de prospection
pour I'extraction des fluides supercritiques et terrain de cette étude, fera I'objet d’une

attention toute particuliére.

2.1La crolite océanique

2.1.1 Les dorsales océaniques

Les dorsales océaniques constituent la plus grande structure géologique de la
planete et s’étendent sur 60 000 km. Ce sont d'immenses reliefs de 2000 a 3000 m
de haut et de 1500 m de large en moyenne. Leur découverte a eu lieu en 1872 avec
'expédition du « H.M.S. challenger » et I'acquisition bathymétrique au niveau de la
dorsale atlantique. Ce sont également les lieux ou la crolte océanique est créée par
remontée sous-jacente du manteau asthénosphérique, qui fond partiellement par
décompression adiabatique. Le magma produit est stocké a quelques km sous la
surface dans I'attente d’une éruption. Une grande partie du magma est cristallisée
sur place dans la chambre magmatique, I'autre étant épanchée a la surface.

La vitesse d’écartement entre deux plaques tectoniques varie d’une dorsale a l'autre.
En fonction de cette vitesse, trois types de dorsales ont été définis : les dorsales
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lentes (< 3 cm/an), les dorsales intermédiaires (3 a 7 cm/an) et les dorsales rapides
(> 7 cm/an). Menard, (1967) est le premier a relier la vitesse d’écartement a la
morphologie axiale des dorsales. D’aprés Macdonald (1982) et Gente (1987), la
rugosité de la topographie du fond diminue quand la vitesse d’expansion augmente.
Cette morphologie peut varier dans le temps (Kappel et Ryan, 1986 ; Gente, 1987).
La morphologie des dorsales rapides est liée a la prédominance de l'activité
magmatique sur lactivité tectonique. C’est linverse pour les dorsales lentes
(Macdonald, 1982). Aux dorsales rapides, les chambres magmatiques sont
subcontinues, en forme de boudins allongés suivant I'axe de la dorsale (Macdonald,
1998). Dans les premiers modéles, les chambres magmatiques sous les dorsales
rapides ont été décrites comme d’énormes réservoirs remplis de magma (Cann,
1974 ; Dewey et Kidd, 1977 ; Casey et Karson, 1981). Les données de sismique
réflexion (Morton et Sleep, 1995, Kent et al., 1990), de tomographie (Toomey et al.,
1989 ; Caress et al., 1992) et les études pétrographiques des lithologies océaniques
(Smewing, 1981 ; Browning,1984 ; Langmuir et al., 1986) montrent que le systéme
magmatique est composé d’'une lentille magmatique principalement remplie de
liquide situé a la base du complexe filonien surmontant une poche remplie d’'une
bouillie cristalline. Dans les dorsales lentes, les chambres magmatiques sont
discontinues et trés ponctuelles dans I'espace et dans le temps. La production de
basalte n’est pas suffisante pour combler les dépressions. Des péridotites
mantelliques, serpentinisées par I'eau de mer, s’infilirent dans la crolte océanique
fracturée (Sinton et Detrick, 1992). Les flux de chaleur mesurés aux dorsales sont
importants, en moyenne 200 mW.m? et sont dus & la faible profondeur des
chambres magmatiques. lls sont fonctions de la vitesse d’accrétion aux dorsales, les
dorsales rapides présentant les flux les plus importants (Becker et al., 1994).

2.1.2 Stratigraphie de la crolte océanique

Le modéle géologique de la crolte océanique a été élaboré a partir des ophiolites
(Penrose conférence, 1972) et des données sismiques (e.g. Raitt, 1963 ; Shor et al.,
1970) : la couche 1 est constituée de sédiments et montre de nombreux réflecteurs
sismiques. Elle est quasi absente a I'axe de la dorsale. Dans la couche 2, la vitesse
des ondes P augmente rapidement avec la profondeur. Elle est essentiellement
constituée de basaltes en coussin (couche 2a) et d’'un complexe filonien (filons
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basaltigues généralement verticaux, intrusifs les uns dans les autres) (couche 2b).
L’épaisseur de cette couche est tres variable suivant le type de dorsale et peut aller
jusgu’a environ 3 km d’épaisseur. La couche 3, dont la nature est discutée, n’est pas
marquée par une discontinuité tres nette mais par un changement du gradient de
vitesse : l'augmentation de la vitesse des ondes P devient plus faible avec la
profondeur. Cette couche est, souvent, associée a un changement de texture, de
basalte a gabbro, mais aussi a un changement de facies d’altération, de facies
schiste vert a amphibolite ou peut étre également liée a un changement de porosité
(Dietrick et al,. 1993). La couche 4 est marquée par des vitesses d’onde plus
élevées. Elle est constituée de péridotite du manteau supérieur. Ce modéle en
couche, défini lors de la Conférence Penrose n’est, en définitive, valable que pour les
dorsales rapides. Les nombreux dragages, l'observation par submersible de la
dorsale atlantique, I'étude de certaines ophiolites ont montré que la crolte océanique
créée aux dorsales lentes était beaucoup plus hétérogéne que le modéle
« Penrose », avec un systéme effusif et complexe filonien réduit et des corps
gabbroiques inclus dans des péridotites serpentinisées (Mevel, 2003) (Figure 5). La
partie supérieure de la crolte est, souvent, décrite comme découpée par de grandes
failles sub-verticales et paralléles a I'axe (e.g. Bergerat et al., 2003) parfois qualifiée
de normale (Macdonald, 1983). Ces failles rythment la topographie du fond de
l'océan. Cependant, beaucoup de mécanismes au foyer dans la crolte ont été
décrits comme compressifs ou décrochants dans la crolte supérieure et décrochants

et extensifs dans la crodte inférieure (Bergam et Salomon, 1984).
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Figure 5: profils sismiques et géologiques de la crolte océanique (Mevel, 2003):
« layered crust » : crolte océanique stratifiée type Penrose conference
« heterogeneous crust » : cro(ite océanique hétérogéne

En bleu clair le complexe effusif, en bleu foncé les dikes (complexe filonien), en rouge les gabbros et

en vert le manteau (péridotites serpentinisées).

2.2La circulation hydrothermale

2.2.1 Découverte

L’hydrothermalisme est devenu au cours des derniéres décennies, l'un des
processus les plus étudiés en géosciences marines. Les premiéres manifestations de
la circulation hydrothermale sont découvertes au cours des années 1950 par des
chercheurs suédois, a bord de I'Albatros. lls constatent une température
anormalement élevée de I'eau de mer dans une fosse de la Mer Rouge. Dans les
années 1970, on pense que ce réchauffement peut provenir d'une circulation d'eau
au sein de la crolte océanique. Lors de la campagne franco-américaine Famous sur
la dorsale Atlantique, les premiers dépbts hydrothermaux sont découverts. A la fin
des années 1970, sont découvertes les premieres sources d’eau chaude (e.g. Corliss
et al., 1979 ; Francheteau et al.,, 1979 ; Spiess, 1980). Depuis, les fluides
hydrothermaux et les roches issues d’un métamorphisme océanique ont été

frequemment échantillonnés par dragage, forage, et durant les plongées sous-
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marines sur les fonds océaniques. Ces roches métamorphisées ont également été
observées dans les ophiolites (Penrose conférence, 1972). Il s’agit de méta basaltes,
méta gabbros et des roches du manteau métamorphisées comme les serpentines.
Nous savons, désormais, qu’elles dérivent des réactions entre I'eau de mer et les
basaltes/dolérites et gabbros des couches 2 et 3 de la crolte océanique (Figure 5).
L’activité hydrothermale, au niveau de la zone axiale des dorsales, a été quantifiée
grace aux mesures de flux de chaleur. Une grande différence entre le flux de chaleur
théorique prédit par les modeles de refroidissement des plaques océaniques et celui
mesuré aux dorsales suggére qu’au moins 40% de la chaleur émise au niveau de la
dorsale, c'est-a-dire 20% de la chaleur totale émise a la surface de la Terre, est
évacuée par la circulation hydrothermale aux dorsales (Lister, 1972) (Figure 6).

HEAT FLOW ANOMALY DUE
TO HYDROTHERMAL FLUX
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Figure 6 : différence entre le flux de chaleur prédit par les modéles de refroidissement de la

AGE

lithosphére et les flux de chaleur mesurés. En hachuré 'anomalie de flux a la ride (Stein et Stein,
1994).

Un tel échange de chaleur implique qu’en seulement quelques millions d’années, le
volume total des océans pénétre dans la crolte océanique (Stein et Stein, 1994,
1995, 1996). L'interaction entre l'eau de mer et la crolte océanique affecte
significativement la chimie des océans et de I'atmosphere (Edmond et al., 1979 ; Alt,
1995), libérant en méme temps de I'énergie et de la nourriture pour des organismes
chimiotrophes, qui pourraient étre les ancétres de la vie primitive sur terre (Deming et
Barros, 1993).

36
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2.2.2 Systeme hydrothermal simplifié

Le systeme hydrothermal aux dorsales est souvent décrit en 5 parties constitutives
(Honnorez, 2003) (Figure 7):

(1) Une source de chaleur représentée par la chambre magmatique axiale et sa
lentille magmatique, contenant du magma basaltique ou une « bouillie » cristalline en
cours de cristallisation par refroidissement. L’activité hydrothermale dépend, donc, de
la persistance de cette source de chaleur. L’étude fine de la morphologie des
dorsales (topographie, fracturation..), réalisée a différentes échelles par MacDonald
(1998), montre que I'abondance des sources hydrothermales est fonction du budget
magmatique et donc du type de dorsale.

(2) Un réservoir perméable pouvant étre le siege d’une circulation hydrothermale.
La couche 2 est souvent considérée comme étant ce réservoir (Fischer, 1998).
Toujours en examinant la morphologie des rides, Macdonald (1998) montre que le
fonctionnement de la dorsale affecte la circulation hydrothermale. La crolte
océanique produite a une dorsale au budget magmatique faible, sera plus fissurée et
fracturée et aura, donc, une permeéabilité plus élevée qu’une crolte formée aux

dorsales magmatiquement plus actives.

(3) une « zone de recharge », a travers laquelle descend, par gravité, 'eau de mer
des grands fonds, qui va se réchauffer au contact de la source de chaleur et réagir
avec les roches crustales. Cette zone est souvent décrite comme hors axe. Cela
suppose des cellules de convection perpendiculaires a I'axe. Cependant, Tolstoy et
al., (2008), a 9°,50 N le long de la dorsale Est pacifique, montrent, par une étude de
la micro sismicité, que la circulation hydrothermale se fait aussi dans I'axe de la
dorsale. Durant sa descente, I'eau réagit avec la roche. Par ordre de températures
croissantes (jusqu'a ~150 °C) les principaux minéraux d’altération sont : les argiles,
les évaporites de type anhydrites (Honnorez, 2003).

(4) un « réacteur hydrothermal », qui est la zone des interactions eau/roche entre
'eau de mer et les roches formant la crolte océanique a des températures de 350-
500 °C, voire peut étre plus. Ce réacteur se positionnerait au niveau des racines des
dykes, c’est-a-dire a la transition entre les couches 2 et 3 de la crolte océanique (Alt,
1998 ; Nehlig, 1993,1994 ; Gillis, 2002, 2008 ; Honnorez, 2003 ; Koepke et al., 2008 ;
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France, 2009). A ces profondeurs les roches sont métamorphisées dans le facies
schiste vert a amphibolite (de 150 °C a 500~600 °C) (Honnorez, 2003). L’équilibre
des réactions métamorphiques n’est jamais atteint, et un échantillon peut présenter
des paragenéses de plusieurs faciés a la fois. Ces caractéristiques confirment que

les systemes hydrothermaux sont souvent éphémeéres.

(5) Une « zone de décharge », comportant les remontées essentiellement
adiabatiques de fluides hydrothermaux, a la surface sur le plancher océanique, le
long de I'axe ou ils sont émis dans la colonne d’eau, soit de fagon focalisée et a
hautes températures (320 — 400 °C) par les « fumeurs noirs », soit de facon diffuse a

plus basse température (250 a < 100 °C).
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Figure 7 : schéma d'un systéme hydrothermal a I'axe d’'une dorsale océanique lente (d’aprés Alt,

1995 ; Honnorez, 2003).

L1 : couverture sédimentaire ; L2a : Couche 2 formée de coulées de lave trés perméable ; L2b :

complexe filonien (partie inférieure de la Couche 2). L3 :chambre magmatique.
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2.3 Cas de I'lslande

L’Islande se situe dans I'axe de la ride médio-océanique, a la jonction entre les rides
de Kolbeseinsey et de Reykjanes. Cette ile est, donc, localisée sur la limite
divergente séparant la plaque européenne de la plague américaine dans la direction
N100° et a une demi-vitesse estimée a 1cm/an (De Mets et al., 1990). La présence
de cette ile est liée a l'activité d’'un point chaud (Sigvaldason et al., 1974), situé
actuellement sous le glacier Vatnajékull. Ce point chaud est entre autre révélé par la
présente d’'une anomalie gravimétrique importante (Einarsson, 1991 ; Gudmundsson,
2000). L1le est, donc, le lieu d’un sur-épaississement crustal (8-15 Kilometres), c'est-
a-dire deux fois I'épaisseur crustale habituelle de la crolte océanique au niveau d’un
rift (Figure 8).

Figure 8 : variation d’épaisseur de la crolte en km au niveau de I'lslande et des iles Féroé (simplifié
d’aprés kaban et al., 2002).

Géologiguement, I'lslande est une terre jeune formée depuis la derniere partie du
Cénozoique, c'est-a-dire au miocene-pliocéne et quaternaire (Einarsson, 1994).Les
formations islandaises sont divisées en quatre groupes en accord avec leurs ages
stratigraphiques. Les formations les plus vieilles sont les basaltes tertiaires ; puis,
viennent les basaltes gris du début et mi pliocéne, et enfin les Mdbergs datés a la fin
du pliocene. Ces trois formations forment le socle de I'lle et sont recouvertes par la
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formation la plus jeune, formée des dépdts fluvioglaciaires (fin pliocene, début
holocene) (Einarsson, 1994) (Figure 9).
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Figure 9 : carte géologique simplifiée de I'lslande

Les structures géologiques de surface, en Islande, se limitent a des grands réseaux
de fractures (en extension pures ou en failles normales) associés a une activité
volcanique importante. Le volcanisme est principalement caractérisé par des laves
tholéitiques. Cependant, du fait de la différentiation magmatique et de la proximité du
point chaud, on trouve quelques laves acides dans les zones de caldera (Bjérnsson
et al., 1985) et des laves alcalines. L'activité du point chaud a entrainé une grande
complexité des structures et de leurs relations. En effet, a I'heure actuelle, 'axe de la
ride n’est pas situé a I'aplomb du point chaud mais est décalé d’une centaine de

kilomeétres vers l'ouest.

La conjugaison des effets du point chaud et de la ride médio-océanique explique
limportant volcanisme dont [llslande est le siege, ainsi que les gradients
géothermiques les plus importants au monde, supérieurs parfois a 150 °C par km
(Flovenz et Seemundsson, 1993). Enfin, les fortes précipitations et la proximité de
l'océan assurent une alimentation continue en fluides de ces zones de fractures

permettant la mise en place d’'une circulation hydrothermale (Figure 4).

En Islande les zones géothermiques ont traditionnellement été divisées en 2 sous -
unités : Les zones d’assez faible température (eau chaude) et les zones de trés

haute température (vapeur et fumeroles). Généralement on sépare les sous-unités a
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une température de 150 °C a 1000 metres. Les zones géothermales de trés haute
température sont localisées exclusivement dans la zone néo-volcanique. Ces zones
sont situées au dessus du niveau de la mer, les plus importantes sont : Reykanes-
Svartsengi, Hengill, Krysuvik, kerlingarfjoll, Krafla, Torfajokull, Grimsvétn, Dyngjuféll
et Peistareykir.

2.4 Perméabilité de la crolte océanique

Dans cette partie nous nous focaliserons sur le fonctionnement du réservoir
perméable, élément constitutif n°2 évoqué précédemment (figure 7).

2.4.1 Définition

La perméabilité est le parametre physique le plus important qui influence le transport
de fluides dans la crolte terrestre. Elle contrdle la forme, l'intensité et la persistance
des circulations des fluides hydrothermaux au sein de la crolte océanique. Elle est
également le paramétre majeur conditionnant I'exploitation des fluides dans le cadre
de la géothermie. La perméabilité est exprimée en m? ou en Darcy, et caractérisée
par son aptitude a laisser circuler un fluide (liquide ou gaz) au sein de l'espace
poreux, sous I'effet d’'un gradient de pression. Elle dépend de la structure interne de
l'espace poreux et particulierement de la connectivité de ses différents éléments.
Selon la loi de Darcy, (1856), la perméabilité d’'un point de vue physique est une
propriété de transport macroscopique exprimant le rapport entre une force (gradient

de pression) et un flux imposé a un fluide pour traverser un milieu poreux.

La loi de Darcy s’écrit :

Q_k AP,y
S n Ax
avec Q le débit, S la section de I'éprouvette, k la perméabilité, n la viscosité

dynamique du fluide et AP/Ax, le gradient de pression.

In situ, les roches de la crolte océanique sont soumises a des conditions de pression
(lithostatique et pression de pore), températures et contraintes déviatoriques
variable, qui induisent des modifications de la perméabilite. Une augmentation de
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pression lithostatique conduit, classiquement, a une réduction de la perméabilité,
conséquence de la fermeture des pores. Cet effet est trés prononcé dans le cas
d'une porosité fissurale. La pression de pore a un effet opposé au précédent,
augmenter la pression de pore revient a ouvrir les pores. La température agit sur la
perméabilité au travers de deux processus : la micro-fracturation thermique (voir
paragraphe suivant) et sur les processus de dissolution et recristallisation. La
microfissuration thermique résulte, soit de la dilatation, soit de la contraction des
cristaux, sous l'effet d’'un fort gradient thermique. Les processus de dissolution et
recristallisation sont d’autant plus importants dans la crolte océanique que les fluides
sont réactifs. Le déviateur des contraintes intervient dans les processus de
dissolution recristallisation comme la pression de confinement et celle de pore.

(Gueguen et Palciaukas, 1992).

2.4.2 Formation du réservoir

La permeéabilité de la crolte est essentiellement liée a la fracturation thermique lors
du refroidissement des basaltes, a la fracturation régionale liée aux rifting, et
lintrusion des dikes par fracturation hydraulique (Wright, 1998). Toutefois, la
contraction thermique durant le refroidissement brutal des roches semble étre le
facteur le plus important. Lister (1980, 1982) élabore un modele conceptuel pour la
pénétration de l'eau dans la crolte océanique. Ce modéle est parfois qualifié de
modéle de pénétration par fronts de fissures. La crolte se fissure par refroidissement
au contact de I'eau froide de 'océan. Les fluides migrent par la perméabilité générée
par ce front de fissure, qui se propage, vers le bas, dans une crolte jeune, chaude et
encore intacte. La fracturation se produit, lorsque la contrainte liée au refroidissement
dépasse la contrainte de la charge lithosphérique. Lister (1974) prévoit que le front
de fissuration pourrait affecter toute la crolte supérieure, et pense qu'il pénétre
jusqu'a la transition dikes-gabbros hors axe. Un réseau de cracks paralleles qui
s’étend du complexe filonien jusqu’au Moho a été décrit sur I'ophiolite d’Oman. Il est
interprété comme lié a la recharge du systeme hydrothermal. Les minéraux
d’altération associés a ces cracks montrent qu’ils ont accueilli des fluides de
température d’environ 1000 °C (Nicolas et al, 2003) (Figure 10).
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Figure 10 : modéle de circulation hydrothermale hors axe trés haute température aux dorsales
rapides. Les doubles lignes indiquent le circuit de recharge des fluides hydrothermaux, qui est
associé a un réseau de microfissures; les lignes épaisses et pleines indiquent le circuit de décharge
des fluides hydrothermaux qui est associé a des dykes mafiques et des veines hydrothermales.

Ce processus est rapide ~10 000 ans (Lister, 1974). La propagation de ce front serait
d’environ 7 m/an (Lister, 1981, 1982). D’apres Lister (1982), il y aurait une couche
limite trés peu épaisse, entre le réservoir fracturé et froid et la source de chaleur
chaude et imperméable (c’est dire les roches chaudes entourant la chambre
magmatique) (Lister, 1974, 1983).

2.4.3 Les mesures

Afin de réellement comprendre comment fonctionne un réservoir géo-hydrothermal, il
convient de mesurer et de caractériser la perméabilité du réservoir. Cela revient a
quantifier la perméabilité, mais aussi a connaitre son organisation spatiale (latérale et
verticale), ses variations temporelles et a comprendre les structures par lesquelles
les fluides sont transportés, c'est-a-dire la topologie de la porosité.
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2.4.3.1 Evaluation de la perméabilité

On peut mesurer la perméabilité d'un milieu a I'échelle de I'échantillon de laboratoire
ou du terrain, ou bien I'évaluer en modélisant la circulation des fluides dans un milieu

poreux dont on contraint la microstructure.
v Mesures directes en laboratoire

A l'échelle des mesures en laboratoire, on peut déduire la perméabilité d'un
échantillon de roche de taille centimétrique, pour un fluide incompressible. Dans les
conditions idéales pour l'application de la loi de Darcy, i.e. un milieu poreux
suffisamment homogene et un débit de fluide qui n'est pas trop fort, on considére
que le gradient de pression est homogene dans I'échantillon et égal a la différence
de pression AP mesurée a ses extrémités. En mesurant Q, le débit volumique du
fluide (en m®s™”), et AP la différence de pression (en Pa), on peut calculer la
perméabilité k du milieu (en m?). Les premieres mesures de permeéabilité sur
échantillons de basalte ont été réalisées sur des échantillons provenant du puits
DSDP 417D et 418A, dans une crolte datée de 110 Ma formée a la dorsale médio-
atlantique. Les mesures ont été effectuées a pression et température ambiante. Les
échantillons de bréche basaltique issue des zones de failles ont une perméabilité
comprise entre 10%° et 10"® m? (Johnson, 1993 ; Hamano, 1980), alors que la
perméabilité des basaltes massifs est de 10%* a 10%° m? (Johnson, 1980). Ces
perméabilités ne varient pas de maniére cohérente avec la porosité mesurée sur les
mémes échantillons. Depuis, d’autres tests ont été effectués sous des conditions de
pression et de température proches de celles de la crolte océanique. Par exemple,
la perméabilité des basaltes collectés au puits DSDP 504B, dans une crolte datée
de 5,9 Ma et formée a la ride du Costa Rica, a été mesurée sous pression de
confinement de 7 MPa et est de 10?° m? (Karato, 1983). Les basaltes mesurés en
laboratoire ont en moyenne des perméabilités faibles de I'ordre de 1022 107" m?
(e.g. Christensen et Romananantaondro, 1988 ; Fisher, 1998). Les incertitudes sur
ces mesures sont d’environ 10% (Fisher, 1998). La variabilité des mesures de
perméabilité vient d’'une part de la variabilité des échantillons et d’autre part de la
variabilité des conditions de mesures. Ces mesures, le plus souvent réalisées en
conditions surfaciques, ne permettent pas d’estimer la perméabilité du réservoir en

place. Des mesures directes permettent d’apporter des contraintes plus réalistes.
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v" Mesures directes in situ

A I'échelle du terrain, la perméabilité est mesurée en forage a I'aide d’un train de tige
muni d’'un ou de deux packers (emballeur) qui isolent temporairement, pendant le
test, le fond du puits ou la formation comprise entre les deux packers du reste du
puits. Deux types de tests sont pratiqués : I'injection brutale de fluide dans le forage,
et le pompage a vitesse constante. La réponse en temps a ces deux événements
permet de mesurer la perméabilité de la formation isolée par le ou les packers aprés
un traitement important des données (Becker, 1996). Ces tests supposent que les
formations perméables mesurées sont isotropes homogénes et orientées
horizontalement, ce qui n’est pas nécessairement le cas d’'une crolte fracturée. Les
premiéres mesures de perméabilité in situ ont été réalisées dans le puits DSDP 504B
et montrent que la crolte océanique est stratifiee en couches de différentes
perméabilités (Anderson et Zoback, 1982; Becker, 1986) (Figure 11). La partie
supérieure de la croGte (0-500 m) a des perméabilités supérieures a10™* m?, et la
partie inférieure, des perméabilités de I'ordre de 107"* m? (table 1).Une sélection de
mesures de permeéabilité in situ réalisées en puits est donnée (Fischer, 1998). Le
résultat le plus important, qui est issu de cette table, est une variation de la
perméabilité avec I'age de la crolte. Les estimations de la perméabilité des basaltes
de la cro(te océanique varient de plusieurs ordres de magnitude en fonction du lieu,
de la profondeur de I‘étude, des méthodes. La perméabilité dépend de I'échelle de

mesures.

Les mesures réalisées en puits (107, 107'® m?) donnent des valeurs de perméabilité
significativement plus importantes que celle réalisées en laboratoire (10%2-107"" m?).
Cette difféerence est liée a un biais d’échantillonnage. Lors d’'un carottage, la
récupération est plus importante pour des roches massives que pour des roches
friables. Il N’y a pas ou peu de récupération dans les zones de failles. Les mesures
en puits sont également difficiles a comparer entre elles. Elles dépendent de
I'épaisseur de l'intervalle tester (Figure 11). Ceci est d’autant plus vrai que la crolte

est hétérogéne (Fisher et al,. 1998).
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Figure 11 : perméabilité et température de la crolte océanique supérieure mesurée en puits.
(Fischer, 1998).

v Evaluation indirectes de la perméabilité

Des méthodes plus indirectes permettent d’évaluer la perméabilité de la crodte. Ainsi,
dans les simulations numeériques de circulation hydrothermale qui modélisent les
transferts de chaleur et de masse dans la crolte, la perméabilité des formations
géologiques joue un parametre majeur (Fisher, 1997). Ces modélisations se
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conduisent a deux échelles : celle du puits, en utilisant comme données d’entrée des
modéles, les mesures en forage de la température et des flux de fluide (débitmeétre),
et celle de la ride, avec comme données d’entrées, la mesure des flux de chaleur en
surface et la température de la base du systéme hydrothermal. Ces évaluations
permettent, d’'une part, de quantifier la perméabilité, d’autre part, d’apporter des
contraintes sur la répartition spatiale et temporelle de cette derniére et d’avoir une
idée des structures qui la supportent. A I'échelle du puit, les perméabilités évaluées
sont de I'ordre de 1072 m? par exemple, au puits 1026B (crolte formée & la ride
Juan de Fuca) (Fisher, 1997) et de 107® m? au puits 395 (ride medio-atlantique)
(Becker, 1990). A I'échelle de la ride, Lister (1972) montre que la perméabilité de la
cro(ite a la ride est de 107'® m2. Il propose une perméabilité verticale deux fois plus
importante que la perméabilité horizontale du fait de I'orientation des fractures. En
effet, les fractures aux rides medio-océaniques sont souvent fortement pentées et
dirigées parallelement a la dorsale (Cowie, 1998). Lowell et Rona (1985) montrent
que la perméabilité de la crodte est d’environ 10" m? avec une perméabilité plus
faible de I'ordre de 10™"° m? dans la zone de réaction (base du complexe filonien).
Strens et Cann (1982) considérent que seules les fractures participent efficacement a
la circulation hydrothermale. La perméabilité de ces fractures est de I'ordre de 10®
mZ. De nombreuses autres études prennent en compte des perturbations thermiques
telles que l'injection des dikes ou de sills (Cann et Strens, 1989 ; Cherkaoui, 1997)
ou l'évolution de la perméabilité avec les réactions eau/roches. Fontaine et al.,
(2001) présentent des perméabilités dans les basaltes tres différentes, comprises
entre 107 et 10° m? (table 2).

L’estimation de la perméabilité par les modeles numériques de circulation
hydrothermale dépend des conditions initiales imposées, telles que : 1) la profondeur
ou température maximale de circulation des fluides, 2) la répartition de la
perméabilité (homogéne/fracture), 3) la réaction eau/roche, 4) la perturbation
thermique dans le modeéle. L’étude de la morphologie du fond marin, de la
localisation des fumeurs noirs et des dépdts hydrothermaux, les données
structurales, chimiques, pétrologiques des carottes issues de forages océaniques ou
les études faites sur ophiolites, les données géophysiques grandes échelles (etc....)

sont d’autant d’approches qui permettent de contraindre les conditions initiales et les
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conditions aux limites de ces modeles et de comprendre de maniére tres indirecte et

qualitative la maniere dont les fluides circulent dans la cro(te océanique.

Crustal Depth Range Bulk
Age or Into Basement, Permeability,
Location Setting m m’ References

In Situ, Using Temperature and Flow Meter Logs
Hole 395A, Mid-Atlantic Ridge, 7.3 Ma 19-257 107 % 107*2*  Becker [1990b]

west flank 19-158 3 x10714P Morin et al. [1992a]
158-347 7X10715% Morin et al. [1992a)
347-571 <107'6P Morin et al. [1992a]
Hole 504B, Costa Rica Rift, 5.9 Ma 2-101 6% 107" to Becker et al. [1983a, b, 1985]
south flank 2x107132
Hole 858G, Middle Valley, =200 ka 11-174 1-6 x 107 this work
Juan de Fuca Ridge 61-91 §X 107" o this work
4x1071
Hole 1026B, Juan de Fuca Ridge, 3.5 Ma 10 =510 9 X 107'2* Fisher et al. [1997]
east flank
Ophiolites®
Samail (Oman) Cretacecus
Upper Dikes =200 10 %0 1078 Nehiig and Juteau [1988a, b]
Lower Dikes =1500 107" to 107" Nehiig and Juteau [1988a, b],
Nehig [1994]
Troodos (Cyprus) Cretaceous
Dikes (on-axis) 6001300 1072 t0 1078 van Everdingen [1995]
Dikes (off-axis) 600-1300 1072 to 107"®  van Everdingen [1995)
Models*
Generic ridge crest young 7000 10716 Lister [1972]
20004000 107 Lister [1972]
1000-5000 107!t Lister [1974]
1000-5000 1077 Lister [1981]
5000 =25X107% Fehn and Cathles [1979]
unspecified (reaction) —=10""% Lowell and Rona [1985)
unspecified (discharge) 107" Lowell and Rona [1985]
1000-2000 (recharge)  =10""2 Cann and Strens [1989]
1500 (basalt) 107 Brikowski and Norton [1989]
1500-5500 (gabbro) 107 Brikowski and Norion [1989]
7000 (discharge) 3X 107" Cathies [1993]
7000 (recharge) 107 Cathles [1993]
unspecified (recharge) =10""2 Lowell and Germanovich [199:
unspecified (discharge) 1077 Lowell and Germanovich [199!
Generic ridge crest to unspecified 1500 (basalt) 1071 Travis et al. [1991]
ridge flank 1500-5250 (gabbro) 25% 1071 Travis et al. [1991]
2000-5000 <1013 Fehn and Cathles [1986]
Generic ridge flank unspecified unspecified 10-™ Lister [1981]
Galapagos Spreading Center 0-1 Ma =3500 5% 1076 Ribando et al. [1976]
0-2 Ma 2000-5000 5x107% Fehn et al. [1983]
Juan de Fuca Ridge, crest unspecified 2000 6x lﬂ_ultzo Wilcock and McNabb [1996]
6 X 10~
1000-3000 (discharge} 10~° to 10~ Wilcock [1997]
Juan de Fuca Ridge, east flank 1 Ma 600 2x107'2 Davis et al. [1996]
1 Ma 600 " Snelgrove and Forster [1996)
3.5 Ma 0-100 1012 Fisher and Becker [1995]
100-200 5% 1071 Fisher and Becker [1995]
10- to 30-m-thick zones 10~° Fisher and Becker [1995]
3.5 Ma 0-100 5x 1074 Yang et al. [1996]
100-200 10716 Yang et al. [1996]
individual fractures 4x107° Yang et al. [1996]
35Ma 60 10° Davis et al. [1997b]
35Ma 600 1071 Davis et al. [1997b]
East Pacific Rise, west flank 20-50 Ma  unspecified 1072 t0 107 Baker et al. [1991]
Costa Rica Rift, south flank 59 Ma 0-100 10" Williams et al. [1986]
100-200 0.4-20 x 1073 Williams et al. [1986]
>200 02-10X 1075 Williams et al. [1986]
0-100 107" to 10~ 12 Fisher et al. [1990]
100-200 5Xx107% Fisher et al. [1990]
>200 1077 Fisher et al. [1990]
10- to 30-m-thick zones 10~ Fisher et al. [1994],
Fisher and Becker [1995]

Tableau 1: évaluation indirecte a I’échelle du puits ou a I'échelle de la ride de la perméabilité de la

croute supérieure.

2.4.3.2 Etudes qualitatives de la perméabilité

Les quelques observations (non exhaustives, et choisies en fonction des besoins de
la thése), présentées dans ce paragraphe, permettent de contraindre les conditions

aux limites des modéles numériques cités dans le paragraphe précédent et en
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particulier la profondeur maximale de circulation des fluides dans la crol(te. Elles ne
concernent que la partie profonde du réservoir, c'est-a-dire la zone de réaction du
systeme hydrothermal (zone d’enracinement des dikes) ou des fluides
hydrothermaux trés chauds peuvent circuler.

v' Observations pétrographiques

L’altération hydrothermale de haute température (> 500 °C) affectant la crolte
océanique supérieure a été récemment mise en évidence in situ et dans les
ophiolites. Ces observations affirment que des fluides d’au moins 500 °C peuvent
circuler dans la crolte océanique supérieure. Avec plus de 2,1 km et 1,5 Km de
profondeur, les puits 504B et 1256D des programmes DSDP/ODP/IODP forés dans
I'Est Pacifique équatorial constituent les sections de référence de la couche 2 de la
crolte océanique formée de coulées basaltiques et de dykes doléritiques. Le puits
1256D a également permis de forer les premiers gabbros isotropes de la couche 3
de la crolte océanique. Au puits 504B, la couche de 0,5 km de basaltes formant la
partie la plus superficielle de la crolte a subi une altération a basse température
(<150 °C) (Laverne, 1987), tandis que les basaltes et dolérites formant I'épaisseur
inférieure de 1,5 km ont été altérés dans des conditions hydrothermales (~400 °C)
(Alt et al., 1986). Dans le puits 1256D, laltération évolue des laves (~750 m
d’épaisseur) jusqu’aux dikes (350 m d’épaisseur), avec des minéraux d’altération
basse température <150 °C dans les laves (phyllosilicates et oxydes secondaires) et
des minéraux de plus hautes températures dans les dikes (actinote horblende T ~
400 °C-500 °C) (Teagle et al., 2006 ; Wilson et al., 2006). Quelques minéraux du
facies amphibolite (~600 °C) ont été également identifiés (France et al., 2009). Des
facies d’altération similaires ont été identifiés sur les ophiolites d’Oman (Nicolas et
al., 2008) et de Troddos (Gillis, 2002). Des facies d’altération Iégerement plus haute
température ~600 °C - 800 °C (facies amphibolite) ont été identifiés a Hess Deep
(propagateur de la ride Cocos et Nazca). En Islande, les plus hautes températures
d’altération décrites sont d’environ 350 °C - 400 °C et correspondent a la présence

de grenats hydrothermaux (Gudmundsson et Arnorson, 2005) (Figure 12).
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Figure 12 : température de stabilité des minéraux géothermaux en lIslande (Gudmundsson et
Arnorson, 2005)

Ces températures d’altérations sont comprises entre 350 °C et 800 °C selon les
sites, elles donnent la température maximale a laquelle les fluides hydrothermaux
peuvent circuler. Cependant, la fourchette de températures est large et les
observations concernant la zone de transition entre le systéme hydrothermal et le
systeme magmatique sont rares. En effet, il y a peu de forages dans cette zone et
l'intérét porté pour celle-ci est récente. Il est, donc, nécessaire de compléter ces
observations pétrologiques par d’autres observations comme celles des données
géophysiques a grandes échelles.

v" Observations géochimiques

Les observations géochimiques permettent également de mieux contraindre la
circulation des fluides dans la cro(te. Les roches encaissantes réagissent au

passage des fluides hydrothermaux (Honnorez, 2003). Les fluides et les roches
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enregistrent, alors, les conditions dans lesquelles ces réactions ont eu lieu. Une
étude des isotopes du strontium et de l'oxygene a montré que les gabbros
anisotropes d’Oman sont altérés par 'eau de mer a des températures allant 500 °C
a 975 °C (Bosch et al., 2003). Ces fluides ont circulé a proximité de la chambre
magmatique, juste a quelques kilometres de I'axe (Figure 10). Les canalisations
servant a cette circulation sont des cracks de taille millimétrique liée a la fracturation

des minéraux sous l'effet d’un gradient thermique.
v" Observations géophysiques grandes échelles

Les mesures géophysiques permettent d’estimer indirectement la répartition de la
perméabilité. Elles permettent plus exactement d’avoir acces directement ou
indirectement a la porosité d’'une formation. Il s’agit : 1) des mesures géophysiques
grandes échelles telles que les données de sismique réflexion, I'étude de la
microsismicité, les mesures magnétotelluriques, et TEM (Transverse
electromagnetic) 2) des mesures géophysiques en forages, 3) des mesures
pétrophysiques en laboratoire.

Une grande partie de la perméabilité et porosité de la crolte océanique supérieure
est liée aux fissures et fractures (e.g. Norton et Knapp, 1977 ; Lowell et al., 1995 ;
Singh et al., 1999 ; Tolstoy et al., 2008). Malgré une bonne connaissance de leur
répartition aux rides, grace aux données de sismiques réflexions (e.g. Collier et
Singh, 1997, 1998) et aux études de la topographie du fond des océans (Carbotte et
al., 2003), leur extension en profondeur est mal connue. La plupart des études
sismiques visant a imager les chambres magmatiques et les formations les entourant
ont été limitées par I'ouverture de la sismique réflexion (Hussenoeder et al., 1996 ;
Collier and Singh, 1997) et / ou par les propriétés acoustiques des formations situées
juste au-dessus de la lentille magmatique. Ces études n'ont pas fourni une analyse
deétaillée de la structure des vitesses de la zone de réaction située au dessous de la
lentille magmatique, ou le refroidissement et la cristallisation de la lentille par la
circulation hydrothermale pourraient donner une signature sismique (Hussenoeder et
al., 1996). Récemment, linversion des données de sismique réflexion a I'EPR
14°10’S a montré une zone de faible vitesse des ondes P, juste au-dessus d’une
autre zone de tres faibles vitesses des ondes P et S. Les vitesses enregistrées dans
la seconde zone sont caractéristiques de la lentille magmatique. La premiéere est
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interprétée comme étant liée a une augmentation de porosité (de 4 a 7%) dans la
zone de racine des dikes (Singh et al., 1998). Cette zone pourrait étre la zone

profonde de la circulation hydrothermale (Singh et al., 1998) (Figure 13).
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Figure 13 : modéle schématique de crolte océanique le long de I'axe de I'EPR associé avec un

modele 1D des vitesses sismiques (Singh et al., 1995),

Des microséismes situés juste au-dessus de la lentille magmatique ont été
enregistrés a 9° 50'N a 'EPR (Tolstoy et al., 2008) dans une zone ou aucun
réflecteur sismique n’a été imagé. La formation de micro-cracks thermiques due a la
pénétration de I'eau de mer a proximité de la lentille magmatique est interprétée
comme la source de ces microséismes (Tolstoy et al., 2008) (Figure 14). Ces deux
études de microséismicité a 'EPR montrent que des fluides circulent a proximité de
la chambre magmatique. Compte tenu des températures de ces formations, on
envisage, donc, que des fluides proches des conditions supercritiques peuvent

exister dans la crolte océanique.
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Figure 14 : profil le long de 'axe de I'EPR entre 9°49n et 9°51 (Tolstoy et al., 2008). AMC : « axial
magma chamber », i.e. Lentille magmatique .Points bleus microséismes localisés ou les contraintes
tectoniques régionales sont dominantes. Points gris : microséismes localisés ou les contraintes
« hydrothermales » (contraintes thermiques) sont dominantes. Triangles rouges : résurgences haute

température. Etoiles jaunes : résurgences basse température.

En Islande, la récurrence des séismes jusqu'a 5 km sous les zones volcaniques
actives (Reykjanes, Hengill, Krafla) laisse penser que les roches se déforment de
maniére fragile jusqu'a cette profondeur et donc, qu’une circulation hydrothermale
pourrait exister a des températures compatibles avec un fonctionnement
supercritique du réservoir géothermal (Tsuchiya et Bignall, 2002). En effet, les
déformations fragiles des roches peu poreuses sont souvent associées a des
augmentations de porosité et de perméabilité (voir chapitre 3). L’étude de faisabilité
du projet IDDP s’est notamment fondée sur cette répartition de la sismicité en
profondeur (Fridleifsson et Eders, 2005) (Figure 15).
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Figure 15 : récurrence des séismes avec la profondeur au niveau de Reykjanes, Hengil et krafla
(Islande) Fridleifsson et Elders (2005).

v" Observations géophysiques en forage et en laboratoire

A plus petites échelles (échelle du forage et du laboratoire), les propriétés physiques
et mécaniques des roches sont également utilisées pour caractériser la topologie de
la porosité. Elles fournissent indirectement des informations sur la connectivité du
réseau poreux et donc, sur la perméabilité des roches. Pratiquement toutes les
propriétés physiques des roches dépendent de la structure de leur porosité. Il existe,
donc, une large gamme de techniques et de méthodes permettant de caractériser la
topologie de la porosité a la fois en laboratoire a I'échelle du pore (échelle
millimétrique) et en forage a I'échelle centimétrique (pour les images de parois de
puits) et métrique (pour les mesures scalaires, ou encore appelées diagraphie).

La propriété physique probablement la plus utilisée est la conductivité électrique car
elle présente un domaine de variation trés important de 10'2 Sm™ (pour un métal) a
10 2 Sm™ (conductivité d’'un bon isolant) (Gueguen et Palciauskas, 1992), et une
bonne sensibilité aux parametres environnementaux comme la température ou la

nature du fluide circulant au sein du réseau poreux. Elle peut étre facilement
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associée aux observations pétrologiques telles que I’altération (voir chapitre 5) et
elle est mesurable a différentes échelles, notamment grace aux outils de mesures en

forage (e.g. Pezard, 1990) ou de géophysique a grande échelle (Flovenz et al., 1985)

Une analyse combinée des propriétés électriques sur carottes et des profils
géophysiques en forage venant du Site DSDP/ODP 504, a par exemple, permis de
relier les structures, aussi bien lithologiques que tectoniques, aux circulations de
fluides et au champ de contrainte in situ (Pezard, 2000).

L’étude des propriétés électriques des roches est souvent combinée avec celle des
propriétés acoustiques. Les vitesses acoustiques des ondes P et S s’expriment en
fonction de la densité du milieu et de ses constantes élastiques. Les constantes
élastiques et la densité dépendent de la lithologie de la porosité, de I'état de
saturation des roches, et des parameétres environnementaux tels que la température
et la pression (Gueguen et Palciauskas, 1992). Cette propriété est sensible a
I'orientation des constituants de la roche comme les minéraux ou les pores (voir
chapitre 4). Elle est, donc, trés utilisée pour étudier I'anisotropie dans un milieu. Au
Site ODP 735, ride sud ouest indienne, une analyse combinée des propriétés
acoustiques et électriques des gabbros carottés a permis de montrer une bi modalité
de la porosité des échantillons. Cette bimodalité est interprétée comme liée a des
variations de déformation et d’altération avec la profondeur (lldefonse et Pezard
2001).

2.5 Questions clefs

Dans le paragraphe précédent, nous avons vu que les évaluations de la perméabilité
de la crolte étaient difficiles et peu fréquentes, en particulier dans la zone profonde
du réservoir. Nous avons également vu que de nombreuses méthodes/études
qualitatives permettaient d’apporter des éléments de réponse sur I'organisation de la
perméabilité dans cette zone. Cependant, ces études apportent, d’'une part, des
modeles contrastés concernant la limite de circulation des fluides. En effet, les
modeéles géophysiques n’ont pas permis d’'imager les structures qui soutiennent la
circulation mais suggérent que la circulation s’effectue a proximité des chambres
magmatiques a trés haute température, alors que la température de stabilité des
minéraux d’altération hydrothermale ne dépasse que rarement 500 °C. D’autre part,
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I'évolution temporelle et spatiale de la perméabilité n’est presque jamais abordée par
ces études.

Les principales questions qui ont, donc, motivé cette étude sont :

- Quelle est la profondeur du réservoir hydrothermal perméable et donc, quelle
est la profondeur maximale de circulation des fluides ?

- Comment s’organise la circulation hydrothermale en profondeur, c'est-a-dire
au travers de quels types de structure circulent les fluides hydrothermaux ?

- Quel est I'effet de I'altération des roches sur la circulation hydrothermale ?

2.6 Objectifs de la these

2.6.1 Profondeur de circulation des fluides hydrothermaux :

apport de la mécanique des roches.

La transition rhéologique fragile/ductile est souvent décrite comme a une limite de
perméabilité et est associée a la profondeur maximale a laquelle les fluides
hydrothermaux peuvent circuler (Figure 16). De nombreux auteurs ont, en effet,
montré que la déformation fragile et en particulier, la déformation cataclastique est un
phénoméne dilatant pour les roches de faible porosité (e.g. Zhu and Wong, 1996 ;
Zoback and Byerlee, 1975 ; Peach and Spiers, 1996 ; Stormont and Daemen, 1992,
2003 ; Zhang et al., 1994).
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Figure 16 : évolution de la perméabilité pendant la déformation fragile d’'un granite (porosité <3%)
(Zhu and Wong, 1996) (D’aprés Zoback and Byerlee, 1975)
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L’étude de cette transition permet, donc, de pallier a 'absence d’observations. En
effet, ni les observations géophysiques grandes échelles, ni les modéles numériques,
ni les observations petro-géochimiques ne s’accordent sur la profondeur maximale
de circulation des fluides (voir § 2.4). Une étude mécanique de la transition
fragile/ductile des basaltes devrait, donc, permetire d’estimer la profondeur de
circulation des fluides dans des réservoirs hydro-géothermaux, a conditions de
pouvoir extrapoler les résultats issus du laboratoire a I'échelle spatiotemporelle du
réservoir. Nous avons alors choisi au cours de cette thése de conduire en
laboratoire, une série de tests mécaniques triaxiaux a haute pression de
confinement, haute température et en présence de pression de pore sur trois
basaltes différents afin de caractériser cette transition, et d’établir sous quelle
condition pression/température elle intervient. A l'axe des dorsales océaniques,
coexistent les basaltes qui constituent la couche 2A et les dolérites qui constituent la
couche 2B (voir § 2.1.2). Nous avons choisi d’étudier les basaltes plutdét que les
dolérites car ils représentent la lithologie la plus abondante des crolte océaniques
épaissies, c'est a dire formée par laccumulation de coulées volcaniques
successives, comme c’est le cas en Islande (Kaban et al., 2002) (voir Figure 8)

2.6.2 Caractérisation des conduits des fluides hydrothermaux :

apport de la pétrophysique.

La conductivité électrique est un parameétre physique mesurable a I'échelle du
réservoir géothermique a terre et en mer, notamment grace aux outils de mesures en
forage (e.g. Pezard, 1990) et de géophysique a grande échelle (Flovenz, et al.,
1985). Elle est dépendante de la température, de la présence de fluides, de la
porosité de la roche, de la topologie de I'espace poreux (e.g. Archie, 1942), ainsi que
de [laltération de la roche. La résistivité électrigue peut, donc, donner des
informations majeures concernant la nature du réservoir hydrothermal ou
géothermique, a condition que cette propriété et ses variations en fonction des
conditions physico-chimiques soient bien connues. Une analyse des mesures en
forage et magnéto tellurique n’est, donc, possible que si nous disposons de données
expérimentales fiables.
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Dans un premier temps, des mesures de conductivités électriques et de vitesses
acoustiqgues ont été effectuées a pression et température ambiantes sur des
échantillons provenant de la zone de racine du complexe filonien du puits IODP
1256D. Le forage IODP 1256D a permis d’échantillonner in situ pour la premiere fois
une portion compléte de crolte océanique supérieure allant du complexe effusif
jusqu’aux premiers gabbros supérieurs (Wilson et al., 2006). Puis, sur la base, d’'un
long développement expérimental, la résistivité électrique des roches a été étudiée
en fonction de la pression de fluide, de la température, de la microstructure des
roches. Les premiéres mesures en conditions supercritiques ont été effectuées sur
des échantillons de basaltes islandais, représentant la variabilité lithologique de la

crolte océanique supérieure islandaise.
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Chapitre 3 : Déformation experimentale des basaltes a HT, HP

CHAPITRE : 3 DEFORMATION
EXPERIMENTALE DES BASALTES
SOUS CONDITIONS CROUTE
OCEANIQUE (HP, HT).

Cette étude vise a comprendre le comportement mécanique des basaltes afin de
préciser le comportement rhéologique de la crolte océanique supérieure. Le basalte
est, en effet, la roche la plus abondante de la crolte océanique supérieure et
particulierement, en Islande ou la crolte est tres épaisse (8 a 15 km) du fait de la
présence d’un point chaud. Nous nous focaliserons sur la transition entre I'état fragile
et ductile, souvent associé a une zone de variations importantes de la porosité et de
la perméabilité des milieux géologiques.

3.1 Rhéologies de la lithosphére océanique

Pour mieux comprendre la dynamique de la circulation hydrothermale, considérons
une question fondamentale : a quelles pression et température maximales les fluides
hydrothermaux peuvent-ils pénétrer par un front de fissure aux dorsales médio-
océaniques (Lister et al., 1974)?. Au-dela de cette profondeur, la prospection pour
I'extraction de fluides supercritiques pour la géothermie est inutile. Les fissures et
fractures contrélent la perméabilité de la crolte océanique, offrant des chemins
préférentiels pour les fluides hydrothermaux et le magma (e .g. Norton et Knapp,
1977 ; Lowell et al., 1995 ; Singh et al., 1999 ; Tolstoi et al., 2008). Une réponse
partielle a cette question peut étre fournie par la détermination de la profondeur de la
transition fragile/ductile. Cette limite est souvent considérée comme une zone de
décroissance importante de la perméabilité (e.g. Zhu et Wong, 1997 ; Zoback et
Byerlee, 1975 ; Peach et Spiers, 1996 ; Stormon e Daemen, 1992, 2003 ; Zang et al.,
1994) (Figure 16). Pour les roches de faibles porosités, la perméabilité est fortement

liée a la porosité. La fracturation fragile ou le fluage cataclastique est souvent
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accompagné d’'un phénoméne de dilatation, qui entraine la formation de micro-
fractures qui ont pour conséquence d’augmenter la porosité et la connectivité entre
les pores, et donc d’augmenter la perméabilité. A 'opposé, la déformation plastique
est souvent accompagnée d’'un phénomene de compaction et a pour effet de réduire
la perméabilité (Figure 16).

Notre compréhension actuelle du fonctionnement de la circulation hydrothermale aux
rides medio-océaniques est étroitement liee a la formulation de modeles
thermomécaniques de la lithosphere océanique (e.g. Sleep et Rosendahl, 1979 ;
Morgan et al., 1987 : Morgan et Chen, 1993 ; Shaw et lin, 1993 ; Hirth et al., 1998 ;
Stein et Stein, 1994). Ces modeles sont construits a partir des propriétés
mécaniques des matériaux qui sont estimées par des données sismiques et
thermiques. Deux principaux parameétres sont pris en compte dans ces modeles : la
différence entre le flux de chaleur mesuré et le flux de chaleur théorique a I'axe de la
dorsale et la profondeur du réservoir perméable. Suivant les modeéles, 10 a 30% de
la chaleur de la crolte océanique est évacué par circulation hydrothermale a I'axe
des dorsales (crolte < 1Ma) (Stein et Stein, 1994 ; Fontaine et al., 2008) .

L’établissement des lois de fluages s’avére déterminant pour comprendre ces
modéles. lls permettent, en effet, d’extrapoler les résultats mécaniques obtenus en
laboratoire, aux conditions (pression, température, vitesse de déformation) de la
lithosphére. Fréguemment, les modeéles rhéologiques de la lithosphere océanique ne
considerent que deux éléments : la crolte océanique fine et fragile et le manteau
sous-jacent nettement, plus résistant (Chen et Morgan, 1990). Cependant, certaines
études montrent I'existence d’'une crolte profonde ductile plus résistante que le
manteau lithosphérique (Mackwell et al., 1998). De nombreuses études se sont
intéressées aux propriétés rhéologiques des péridotites, étant donnée leur
importance dans les mécanismes de convection mantellique (e.g. Ave Lallemant,
1980 ; Hirth et Kolhstedt, 2004). Contrairement, tres peu d’études se sont
intéressées aux propriétés rhéologiques de la crolte océanique ou seule la
déformation a haute température des diabases a été relativement bien été contrainte.
Ce manque de données est en partie d0 a la difficulté de choisir un échantillon
approprié. La plupart des gabbros de la crolte inférieure ont des tailles de grains qui
sont trop grandes pour étre étudiées dans les appareils classiques de déformation, et

la plupart des basaltes contiennent trop de verre ou sont beaucoup trop poreux pour
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fournir des lois de fluage réalistes. En effet, les différences essentielles entre
basaltes, diabases et gabbros sont, la taille des cristaux, le rapport entre la fraction

cristallisée et non cristallisée, et 'arrangement textural des cristaux.

La plupart des recherches expérimentales ont mis l'accent sur les agrégats
monophasés de minéraux et sur les monocristaux. Des lois de fluage ont été établies
pour les monocristaux de plagioclases (Borg et Heard, 1969, 1970 ; Marinshall et
MacLaren, 1977a, 1977b) et pour les agrégats de feldspaths (Tullis et Yund,
1980,1987 ; Dell'Angelo et al., 1987 ; Dell'Angelo etTullis, 1988 ; Rybacki et Dresen,
2004) afin de caractériser les déformations par fluage dislocation, maclage et fluage
diffusion. Des lois de fluage sur des monocristaux de pyroxéne ont été établies afin
de déterminer les mécanismes de maclage (Ave et Lallement, 1978 ; Kolle et Blacic,
1982, Kirby et Kronenberg, 1984). Les lois de déformation par fluage dislocation et
diffusion ont été généralement établies sur des agrégats monophasés de pyroxénes
(Bystricky et Mackwell, 2001 ; Mauler et al., 2000 ; Dimanov et al., 2003 ; Dimanov et
Dresen, 2005 ; Al Moghadam et al., 2010). Il en est de méme pour l'olivine : les lois
de fluage par dislocation ont été établies, soit sur monocristaux (Kohlstedt et Goetze,
1974 ; Bai et al., 1991 ; Ratteron et al., 2007), soit sur échantillons de dunite ou des
poly cristaux synthétiques (Goetze et Brace, 1972 ; Weertman, 1975 ; Zimmerman et
Kohlstedt, 2004).

Il existe, cependant, quelques rares études sur les phases multi-minérales ; basaltes,
diabases et gabbros (Kroneneberg et Shelton, 1980 ; Shelton et al., 1981 ; Caristan,
1982 ; Shimada, 1989 ; Hacker et Christie, 1992 ; Mackwell et al., 1998 ; He et al.,
2003). Ces études ont souvent été réalisées a tres haute température, trés haute
pression, loin des conditions de cro(te océanique. Hacker et Christie (1992),
fournissent des informations sur la rhéologie des basaltes vitreux dans les conditions
de transition fragile et ductile, mais a trés haute pression (> 1 GPa). Les expériences
de déformation sur la diabase Maryland de Mackwell et al., (1998) et Caristan (1982)
fournissent des informations rhéologiques sur les diabases, mais seulement a haute
température (> 900 ° C). De plus, nombreuses de ces études couvrent un seul des
modes de déformation : fragile (Schultz, 1993) ou ductile (Mackwell et al., 1998).
Enfin, certaines études (Mackwell et al., 1998 ; Caristan, 1982) allient peu I'examen

détaillé des microstructures aux données mécaniques.
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Au cours de cette thése, nous avons, donc choisi d’étudier les propriétés
rhéologiques des basaltes sous condition crolte océanique, dans des conditions de
déformation fragile et ductile, c’est a-dire avec une pression de confinement
comprise entre 100 a 300 MPa, une température comprise entre 400 °C a 1050 °C et
une pression de fluide comprise entre 0 a 50 MPa. Trois échantillons ont été
sélectionnés pour leur faible porosité (<3%), leur variété de composition (basalte
vitreux/ basalte non vitreux), leur degré d'altération (basalte frais/ basalte altéré) et
leur variation de texture. Le choix d’étudier les basaltes plutét que les dolérites ou
gabbros a été dicté par I'envie de comprendre la rhéologie d’une crolte océanique

supérieure épaissie au niveau I'lslande.

3.2 La transition fragile/ ductile dans la crolte

océanique islandaise.

L’un des obijectifs les plus importants du projet IDDP (voir Chapitre 1 est d’étudier la
perméabilité des réservoirs géothermaux supercritiques en Islande. L’estimation de
la pression et de la température de la transition fragile/ductile est donc un point
essentiel dans la compréhension de la perméabilité de ces réservoirs (voir § 3.1).
Elle est actuellement contrainte par des données sismiques (Fridleifsson et Elders,
2005; Bjornsson, 2008). En effet, la limite basse de la zone sismogénique (zone ou
plus de 90% de la sismicité est enregistrée) est considérée comme la profondeur a
laquelle s’effectue la transition fragile/ductile. Fridleifsson et Elders (2005) estiment
cette profondeur a environ 5-7 km sous les zones de Reykjanes Hengill et Krafla,
c’est- a -dire a une température comprise entre 550 et 650 °C (Voir Figure 15).
Bjornsson (2008) associe la limite de la zone sismogénique avec I'isotherme 750 °C
dans la zone SISZ (South Iceland Seismic Zone) (Figure 17). La zone sismique sud-
islandaise est située dans le Sud-Ouest de l'lslande, a la jonction de trois segments
de rift d'agencement tres complexe.
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Figure 17 : corrélation entre la profondeur maximale des séismes (ligne bleue) et le gradient
géothermique, ligne rouge : structure électriquement hautement conductrice (Bjornsson, 1998).

Bjarnason et al. (1994) montrent également que la sismicité au niveau de la
péninsule de Reykjanes s’arréte vers 6 km de profondeur et quelle est associée
avec une zone de faible vitesse des ondes S interprétée, comme la présence d’un
fluide. La température d’arrét de la sismicité est estimée a 650 + 50 °C dans la zone
Sud Ouest du rift islandais (Foulger, 1995). La base de la zone sismogénique de la
crolte océanique est estimée entre 600 °C et 800 °C dans la crolte océanique
(Chen et Molnar, 1995 ; Bergam et Salomon, 1984). A titre de comparaison, la base
de la zone sismogénique de la crolte continentale est estimée entre 250 et 450 °C
(Chen et Molnar, 1995).

3.3 Méthodes : I'appareil de Paterson

3.3.1 Principe général

La presse de Paterson a été congue par Mervyn Paterson durant les années
soixante-dix, a I'Université Nationale d’Australie (Paterson, 1990). Nous disposons,
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au laboratoire Géosciences Montpellier du deuxieme modele commercialisé (Pi Il).
Le principe de I'appareil de Paterson repose sur I'association d’'une enceinte haute
pression, a chauffage interne, couramment utilisée en pétrologie expérimentale
(Edgar, 1973), et d’un systéme assurant une déformation axiale. Des modeles
récents permettent, désormais, de réaliser des tests en torsion (e.g. Paterson et
Olgaard, 2000). La pression de confinement est assurée par un gaz inerte, I'argon, et
peut atteindre 700 MPa. Cependant, la presse est utilisée en routine jusqu'a 300
MPa, les risques de fuites et d’endommagement de I'appareil étant plus importants a
haute pression. L’enceinte haute pression a un trés grand volume et permet de
travailler sur des échantillons de taille suffisante (20 mm de longueur sur 10 mm de
diametre) et d’utiliser des fours atteignant 1300 °C. La presse de Paterson utilise un
capteur de force interne situé dans I'enceinte haute pression, ce qui élimine tous les
problémes de frottements liés aux nombreux joints d’étanchéité situés sur le piston
de déformation. Le piston de déformation pénetre dans I'enceinte haute pression,
dans sa partie inférieure. Le systeme mécanique activateur est externe ; il est situé
juste en dessous de I'enceinte haute pression. La principale difficulté du systeme est
d’assurer I'étanchéité de I'enceinte haute pression autour de ce piston de

déformation.

Les avantages du systéme de Paterson sont nombreux par rapport aux autres

appareils de déformation utilisés en géologie :
- une pression de confinement isostatique,

- un four haute performance qui assure un gradient inférieur a 2 °C sur toute la

hauteur de I'échantillon (2 cm),

- une température mesurée directement au niveau de I'échantillon par l'intermédiaire

d’'un thermocouple,

- et un capteur de force interne qui mesure la charge axiale au contact de
'échantillon. Il N’y a pas de frottements parasites entre I'échantillon et le capteur. Ce

capteur est le point le plus sensible de I'appareil.

L’appareil de Paterson présente aussi des inconvénients :
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- le risque d’explosion, qui n’est pas a négliger. Tout le systéme haute-pression est
enfermé dans une «armoire » en acier afin de protéger [lutilisateur contre
d’éventuels projectiles. Cependant, les risques les plus importants sont la projection
du thermocouple, et le bruit lié a une fuite importante a haute pression.

- une pression de confinement limitée : cet appareil est trés bien adapté a I'étude des
processus cristaux, mais demeure limité pour étudier I'effet de la pression sur la

déformation des matériaux plus profonds, en particulier les matériaux du manteau.

3.3.2 Description de l'appareil

Un schéma synoptique de I'appareil est donné (Figure 18). La presse est composée
de trois ensembles principaux : 1) I'enceinte haute pression associée a une pompe
pneumatique et a une pompe multiplicatrice de pression, 2) le systeme mécanique
qui permet le déplacement du piston de déformation, 3) un ensemble de capteurs qui
mesurent les déformations de I'échantillon (en um) et la charge qui lui est appliquée
(en N).

Les diverses commandes de I'appareil sont rassemblées sur sa face avant, vannes
du circuit haute pression, vannes de pression fluide, commande des pompes,
commande et régulation de la température, affichage des capteurs (forces,
déplacements) (Figure 18). L'utilisateur a devant lui toutes les commandes de
'appareil et peut réagir a tout moment.
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Figure 18 : schéma synoptique de l'appareil de Paterson, presse Paterson de Montpellier. Sont
représenté: I'enceinte haute pression (1) le four (2). L’activateur mécanique (6) et le moteur (7).
L’ensemble du circuit haute pression (bouteille d’argon, pompe primaire (12), amplificateur haute
pression (13). Le circuit de pression fluide : reservoir (8), pompe (9), avec son servo moteur (10) et
liaison avec I’échantillon). Les divers capteurs : force interne (3), externe (5), pression, température,

déplacement (14). Le circuit électronique d’acquisition des données (11)

67



Chapitre 3 : Déformation experimentale des basaltes a HT, HP

L’enceinte de pression est un cylindre de 1 m de hauteur, de 26 cm de diameétre
extérieur, et de 6,5 cm de diametre interne. L’enceinte est fermée, au sommet, par
deux bouchons vissants et, a sa base, par le piston principal de déformation (partie
mobile) (Figure 19). L’étanchéité est exclusivement assurée par des joints toriques
associés a des joints métalliques anti-extrusions. A l'intérieur de I'enceinte, se trouve
le four, 'assemblage de déformation et le piston de déformation associé au capteur
de force. Une particularité de la conception de la presse Paterson est que le
déplacement du piston de déformation dans le milieu de confinement ne modifie pas
la pression de confinementet ce, grace a une chambre de compensation, sous haute

pression, qui maintient constant le volume sous pression.

g
| E=

Furnace -

Sample
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Figure 19 : I’enceinte de haute pression presse Paterson de Montpellier.

3.3.2.1 Pression de confinement et pression de pore

La pression de confinement est assurée par de I'argon commercial. L’argon a la
sortie de la bouteille, est comprimé, dans I'enceinte haute pression en deux étapes
par un ensemble de pompes. Une pompe pneumatique primaire, le « Gas Booster »,
fonctionnant a l'air comprimé, améne la pression dans I'enceinte, a une pression
d’environ 100 MPa. Apres avoir isolé la pompe pneumatique primaire a l'aide d'une
vanne, une pompe pneumatique secondaire injecte de [Il'huile dans un
« Intensifieur ». Ce dernier permet d'augmenter la pression de confinement de 100
MPa a la pression souhaitée. Au cours d'une expérience, la pression est, tout
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d’abord, augmentée jusqu’a quelques dizaines de MPa en dessous de la pression
voulue, la température assurant la montée en pression manquante. La pression est
ajustée de facon manuelle a la pression voulue, en particulier lorsque des petites
fuites sont observees.

La pression de confinement est mesurée en différents points du circuit haute
pression par des capteurs analogiques. Un manomeétre mécanique est utilisé pour
calibrer et contréler les différents capteurs associés a leurs systemes électroniques,
ces derniers présentant quelques fois des dérives avec le temps. La pression de
confinement est déterminée avec une précision de + 3 MPa.

Le systeme de pression de pore a pour but de contrdler la pression de pore a
l'intérieur de I'échantillon au cours des expériences. Un injecteur de fluide a été
développé, au cours de cette these. La pression de pore peut étre assurée par tous
types de fluides, liquides, gaz, et fluides corrosifs, grace a l'utilisation d’'une pompe
1000 bars de marque Top Industry, construite en Asltelloy C22. L’'acces a
I'échantillon se fait par le sommet de la presse, le piston d’étanchéité supérieur ayant
été adapté pour accueillir un tube d’alimentation de fluides, sous haute pression. Le
thermocouple est glissé dans ce tube d’alimentation. Un raccord en T de jonction est
utilisé entre le tube et la tuyauterie de la pression fluide. Le thermocouple est brasé
sur une piece vissée sur le raccord en T. L'injecteur de pression fluide est composé
d'un réservoir de fluide (réservoir d’eau ou bouteille d’argon), de la pompe, et d’'un
servomoteur associé a une vis-a-bille permettant de contréler la rotation du moteur
avec une bonne précision, tout en limitant 'usure des pieéces mécaniques. Un
capteur de déplacement permet de mesurer le déplacement du piston de la pompe et
donc, les variations de volume des fluides, lors des expériences. La précision de
capteur est de 3 um. La pression maximale est limitée par la capacité de la pompe,
ici 100 MPa. Une pompe 400 MPa du méme fabricant peut étre aisement insérée sur
ce méme systéme. Trois capteurs de pression 0-1400 bars placés en différents
points du circuit, permettent de mesurer la pression avec une précision inférieure a 1
MPa.

La pression de pore est contrélée automatiquement par ordinateur par l'intermédiaire

d’'un programme développé sous Labview. Ce dernier permet de réguler la pression,
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ou de réguler le déplacement du piston de la pompe, donc le volume de fluide. La

pression est régulée a = 0,1 MPa.

3.3.2.2 Four et capteur de température

Pour les expériences de déformation, un four commercialisé par Paterson a été
utilisé. Il s’agit d’un tube d’alumine le long duquel sont réparties trois zones de
chauffage indépendantes (alimentation électrique et réglage des puissances
séparés), controlées séparément afin de limiter les gradients thermiques présents sur
I'échantillon. Chacune des résistances est fabriquée a l'aide de fil de molybdene de
différentes longueurs et est liée a un thermocouple de contréle situé a son contact.
Les fours, réalisés au Laboratoire Géosciences Montpellier, ne disposent pas de
thermocouples associés aux enroulements. Tandis que le four « Paterson » est
rempli de céramique massive, les fours fabriqués au laboratoire sont isolés par de la
laine d’alumine comprimée. Cette derniére limite la dissipation de la chaleur vers
'extérieur, ce qui rend meilleures les performances des fours construits au
laboratoire. Lorsque le four est détruit, il suffit de retirer cette laine afin de récupérer
et réutiliser 'ensemble des pieces pour la construction d’'un futur four (céramiques
usinées et enveloppes métalliques). La mesure de la température se fait a I'aide de
thermocouples de type N gainés de marque Omega (alliages Nickel-Chrome-silicium/
nickel-silicium-magnésium). En cours d’expérience, le thermocouple est toujours
placé au contact de I'échantillon dans une zone de gradient de température nul et
peut étre utilisé jusqu'a des températures de 1200 °C. La précision de la mesure est
de £ 3 °C. Le gradient de température présent dans la zone ou se situe I'échantillon
est ajusté avant les expériences, et régulierement contrélé au cours de la vie du four.
Pour cela, on utilise un assemblage de calibration, constitué de pistons percés de
nature strictement similaire a ceux qui sont utilisés lors des expériences de
déformation (Figure 22) et d’un échantillon fictif d’alumine. Ces piéces sont percées
pour permettre le déplacement du thermocouple et donc, la mesure de température
en tous points de l'assemblage. La calibration consiste a régler, grace a des
potentiometres, les puissances électriques respectives des trois enroulements de
sorte que le gradient de température soit minimal a 'emplacement de I'’échantillon.
Les réglages ainsi obtenus par calibration sont utilisés lors des expériences, le four
présentant des caractéristiques trés reproductibles pour des conditions de pression-

température données, et ce sur un grand nombre d’expériences conseécutives.
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Cependant, le four ayant des caractéristiques trés variables en fonction de la
température et de la pression (effet des transferts de chaleur radiatifs ou convectifs
trés variables par exemple), une calibration doit étre réalisée pour tout type de
conditions pression-température envisagées dans les expériences (Figure 20).

Température (°C) Température (°C)

2 620 630 640 650 660 670 680 690 700 710 720

Y 1 1 ]

m)

0 100 200 300 400 500 600 700 800

0 e
\ ) AN
'S

Echantillon

u

Echantillon

L=

~#—400°C 100 MPa
—+— 500°C 100 MPa

600°C 100 MPa
==700°C 100 MPa

[l
t .
Position du thermocouple dans le four (mm)

Position du thermocouple dans le four (m

Figure 20: gradient de température dans le four commercial de Paterson aprés sa calibration.
3.3.2.3 Piston de déformation

Il est situé sous l'enceinte haute pression, et fixé a l'appareil. Le systeme est
composé d’'un servomoteur a courant continu. La vitesse de rotation du moteur
dépend de la tension (0 -10 V) qu’on applique en entrée du régulateur électronique.
Un logiciel d’acquisition des données et d’asservissement écrit sous Labview
intervient également dans la régulation du moteur. Pour contréler précisément la
position du piston, la presse Paterson de Montpellier est équipée de deux capteurs
de déplacement montés en paralléle. lls sont situés sur le piston de déplacement au
plus prés de I'enceinte haute pression, mais sont externes a I'enceinte. Le premier a
une course de mesure de 20 mm et précision de +/- 5 microns, le second a course
de 2 mm et une précision bien meilleure de I'ordre de 0,5 micron. La précision du
capteur 20 mm est insuffisante pour travailler a tres faible vitesse comme lors des
tests de relaxation des contraintes. C’est pour cela que nous utilisons

systématiquement le capteur 2 mm qui a une précision bien meilleure que 1 pm.
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3.3.2.4 Capteur de force

La mesure de la contrainte axiale appliquée sur I'échantillon est le parametre le plus
important a mesurer. Le probleme le plus difficile a résoudre est de s’affranchir des
frottements du piston de déformation contre les joints d’étanchéité dans I'enceinte
haute pression, lors de son déplacement. La meilleure solution est d’utiliser un
capteur interne. Ce dernier doit résister a la pression de confinement et doit

transmettre les informations vers I'extérieur.

Le capteur interne est composé d’un cylindre en acier dont on mesure la
déformation, a I'aide de quatre condensateurs associés en pont de Wien. Six plaques
semi-circulaires forment les quatre condensateurs reliés électriquement pour former
le pont. Les deux plaques internes (vers I'enceinte de haute pression) sont reliées
entre elles et attachées a la partie supérieure du capteur ; les plaques externes sont
reliées entres elles et attachées a la partie inférieure du capteur. Le capteur est
composé dun élément central élastique, qui peut se déformer. Lors de sa
déformation, les distances entre les plaques varient et la capacité de chaque
condensateur est, donc, modifice. Le déséquilibre dans le pont fournit un signal
électrique. Ce dernier est proportionnel a la déformation du cylindre d’acier (partie
élastique).

Ce capteur est tres sensible a la poussiere qui S’intercale entre les plaques,
séparées de 3 a 4 dixiemes de mm. Il peut fréquemment fonctionner de maniére
incorrecte (déviation du zéro, non linéarité). Le capteur a été régulierement étalonné.
L’étalonnage consiste en la mesure de la déformation élastique de 'assemblage de
calibration, identique en tout point a 'assemblage utilisé lors de la déformation des
roches, mise a part I'échantillon, qui est remplacé par un échantillon fictif d’alumine
de compressibilité connue (déformation élastique de la presse) par les deux capteurs
de forces (interne et externe). Cette opération est réalisée a plusieurs pressions.

La précision absolue du capteur de force interne pour des valeurs supérieures a 800
Kg est d’environ 2 Kg pour 10000 Kg c’est a dire 0,2 MPa pour un échantillon de 10
mm de diameétre. Ce capteur est étalonné avec le capteur externe qui lui-méme a
une imprécision de 1 Kg pour 1000 Kg, c'est-a-dire 1 MPa. A cette imprécision
s’ajoute un probléme reproductible de non linéarité du capteur interne avec le
déplacement dans les 800 premiers Kg, lié au fait que les faces des céramiques et
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de I'échantillon ne sont pas parfaitement paralléles. L’erreur totale sur les mesures
est d’environ 3 MPa. Cette erreur peut étre considérée comme négligeable face, aux
contraintes atteintes pendant la déformation (Figure 21).
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Figure 21 : courbe de calibration du capteur interne et externe en fonction du déplacement réalisée
en déformant I'assemblage de calibration.

3.3.2.5 Assemblage

L’assemblage (échantillon et céramique) est inséré dans une jaquette de diametre
interne 15 mm qui permet d’isoler I'échantillon du milieu de confinement (Figure 22).
La jaquette est un tube d’acier ou de cuivre découpé a bonne longueur puis rétréci
au tour en son centre au diameétre de I'’échantillon (ici 10 mm). La compression d’un
échantillon s’accompagnant d’'une déformation intense de la jaquette, la rhéologie de
cette derniére influence inévitablement la contrainte mesurée. Ainsi des jaquettes en
cuivre recuit, de faible résistance mécanique, ont été utilisées a basse température
(400 °C - 750 °C) et I'acier a seulement été utilisé a plus haute température (800 °C -
1050 °C). L’échantillon est carotté puis poli afin d’obtenir un cylindre a deux faces
paralléles. Les échantillons ont toujours été carottés loin des veines, fractures et
autres hétérogénéités visibles et toujours dans la méme direction afin de s’affranchir
des effets d’anisotropie des échantillons. L’assemblage complet est présenté en
Figure 22. L’échantillon est comprimé axialement par une succession de pistons en

alumine et zircone (dopées Mg), céramiques choisis pour leur résistance mécanique,
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leur comportement purement élastique, et leur faible conductivité thermique (pour la

zircone).

Piston en Zircone, 10 mm

percé pour laisser ——»
passer le thermocouple

-

Piston en Alumine,
percé pour laisser ——p
passer le thermocouple
=

v
Spacer
en Alumine . 4—— Echantillon
'Y
=

Figure 22 : assemblage de déformation utilisé pour les expériences de déformation en compression.

Enfin, si le systéme fluide est utilisé, il faut le connecter a I'enceinte. Il aura éteé,
préalablement, purgé 2 ou 3 fois, si le fluide utilisé pour 'expérience précédente est
différent de celui utilisé, au cours de cette expérience, ou si le fluide est, depuis

longtemps dans la tuyauterie (Figure 18).

La pression de confinement est augmentée dans un premier temps jusqu’a 100 MPa
avec la pompe pneumatique primaire puis jusqu'a 200 - 250 MPa avec l'intensifier si
nécessaire. Cette opération prend environ de 30 mm a 1 heure. Le régulateur de
température est, ensuite, programmé avec une pente de mise en température de 30
°C/min. Lorsque la température de travail est stabilisée, la pression de confinement
est ajustée et la mise sous pression de pore peut débuter, si nécessaire. Une fois la
pression de pore obtenue, le test mécanique peut débuter. En fin d’expérience une
pente de décroissance de la température est programmeée, le four est ensuite arrété,
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la pression fluide est descendue, puis I'on supprime la pression de confinement.

L’argon est évacué par une vanne sans étre récupéré.

3.3.2.6 Asservissement informatique, acquisition des données

Un systeme d’asservissement et d’acquisition des données permet de récupérer en
continu les informations de chacun des capteurs, et de les enregistrer pour un
traitement ultérieur. L’acquisition et le traitement des données par ordinateur se font
par l'intermédiaire d’'une carte National Instrument et de programmes écrits sous
Labview. L'avantage de ce systeme est le traitement des données en temps réel. La
courbe contrainte/ déformation est donnée en temps réel avec toutes les corrections
nécessaires (voir § 3.3.3.2). Les modules PID issus des programmes Labview vont
permettre de réguler différents parametres de I'expérience, comme la position ou le
déplacement du piston de déformation, la force appliquée sur le piston, la pression
de pore. La température quant a elle est régulée de fagon externe directement par un
module Eurotherm.

3.3.2.7 Tests mécaniques

Les expériences possibles avec la presse Paterson de Montpellier sont : les tests a
vitesse constante, tests de relaxation des contraintes, tests a contrainte ou force

constante, le tout en compression.
v Test a vitesse constante

La vitesse de déformation de I'’échantillon est maintenue constante en maintenant
une rampe de déplacement constante. On enregistre la contrainte différentielle
supportée par I'échantillon. Le résultat de ce test est exprimé sur une courbe
contrainte versus taux de déformation sur laquelle on peut mesurer la contrainte
nécessaire a la déformation, quand celle-ci est stationnaire, la contrainte nécessaire

a la rupture, etc...
v" Test a contrainte constante

On applique une charge axiale sur I'échantillon en régulant la force appliquée sur le
piston de déformation et on mesure sa variation de longueur au cours du temps. La
charge est réajustée pour tenir compte du changement de section de I'échantillon au

cours du temps, en effet la déformation se fait a volume constant.
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v' Test de relaxation des contraintes

Ce test s’effectue toujours aprés un test a vitesse constante ou aprés un test a
contrainte constante. Lorsque I'état stationnaire est atteint, on stoppe le piston de
déformation. La contrainte diminue et atteindrait la valeur zéro pour un temps infini,
car la déformation élastigue emmagasinée dans [I'échantillon se transforme
progressivement en déformation plastique. En effet, on effectue le test dans une
presse dont la rigidité n’est pas infinie, la quantité totale de déformation (g)
engendrée par la contrainte se décompose en trois parties, la déformation élastique
de la machine (eM), qui dépend de sa rigidité (voir § 3.3.3), la déformation élastique
de I'échantillon (¢E) qui dépend de son module d’Young, et la déformation plastique
de I'échantillon (ep). La déformation totale de I'échantillon restant constante, la
déformation permanente de I'échantillon augmente a une vitesse proportionnelle a la
vitesse de relaxation de la contrainte. En pratique, le test de relaxation de contrainte
nous donne une courbe contrainte versus vitesse de deformation a vitesse de
déformation décroissante. Ces données sont obtenues pour une variation du taux de
déformation faible, donc pour une microstructure quasiment fixe. On peut obtenir une
courbe log ¢/log o dont la pente nous donne I'exposant de contrainte de la loi de

puissance (voir § 3.4.1).

La plupart de nos expériences ont été conduites a vitesse constante. Le déroulement
du test est le suivant : le piston de déformation est reculé de facon a ce gqu’il ne soit
pas en contact avec I'échantillon, puis avancé a nouveau pour fréler I'échantillon
(touch point). Au moment du contact, le capteur de force interne montre une nette
augmentation. On note, alors, la valeur du déplacement, 20 mm, qui correspond au
début de la déformation. Le capteur 2 mm est remis a zéro et la déformation
commandée par lintermédiaire du logiciel d’asservissement peut commencer.
Chaque fois que les conditions expérimentales le permettent, une relaxation des
contraintes est faite. Le piston de déformation est maintenu fixe par le logiciel
d’asservissement. A la fin de chaque test, le piston de déformation est reculé et la
valeur de la contrainte notée, afin de vérifier la déviation du zéro du capteur de force.
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3.3.3 Traitement des données

Les données sont de deux types : les données brutes imposées par I'expérience
telles que la température, la pression de confinement et de pore, et les données liées
a la déformation, telles que la contrainte axiale supportée par I'échantillon, la quantité
de déformation, et la vitesse de déformation. Ces derniéres variables ne sont pas
mesurées directement, mais peuvent délivrer les parameétres suivants par corrections
et calculs : force appliquée sur le piston de déformation, position du piston.

3.3.3.1 Paramétres bruts de I’expérience

Avant d’insérer I'échantillon dans la jaquette en début d’expérience, nous mesurons
le diameétre et la longueur de I'échantillon. Au cours de I'expérience, grace au logiciel
d’acquisition Labview, les paramétres suivants sont enregistrés : température (°C),
pression de confinement (MPa), pression fluide (MPa), précision du piston de
déformation, contrainte axiale (mesurée en kg puis multipliée par 'accélération de la

pesanteur 9,91 pour la convertir en force).

A partir de ces données, on calcule la contrainte différentielle et le taux de
déformation de I'échantillon. Pour effectuer, ce calcul nous devons connaire la
déformation élastique de I'appareil, la longueur et le diamétre de I'échantillon a tout

instant de I'expérience.

3.3.3.2 Corrections appliquées aux mesures

Le traitement des données, aprés expérience, a été réalisé a I'aide d’'un programme
écrit sous Labview (Figure 23). Les valeurs de la contrainte, de déformation finie, de
taux de déformation sont instantanément corrigées de la déformation élastique de la
presse, de la rhéologie de la jaquette et de la sous-jaquette éventuelle, et du
changement de diametre de I'échantillon au cours de I'expérience.

77



Chapitre 3 : Déformation experimentale des basaltes a HT, HP

Figure 23 : face avant du programme permettant le traitement des données mécaniques apres

expériences.

La déformation élastigue de la presse s’obtient par étalonnage ; on mesure la
constante élastique, ou distorsion de I'appareil exprimé en kN par mm. Pour cela, un
échantillon fictif d’alumine polycristalline est monté dans un assemblage exactement
identique a celui qui est utilisé lors des expériences de déformation, tel qu’il est défini
en Figure 22. L’assemblage est comprimé par le piston de déformation, et
'enregistrement simultané de la contrainte appliquée et du déplacement permet de
calculer la constante élastique de I'appareil, en ayant pris soin de s’affranchir de la
déformation de I'échantillon fictif, dont le module d’Young est connu. La déformation
élastique de la presse est liée a la déformation de I'enceinte de haute pression, de la
colonne de déformation et de I'assemblage (alumines et zircons), sous l'effet de la
pression et de la contrainte. L’effet de la température sur la distorsion de la presse
est négligeable car seule une petite partie de I'assemblage est portée a haute
température, au cours de I'expérience, et les paramétres élastiques des céramiques
varient suffisamment peu en fonction de la température. En revanche, I'effet de la
pression est plus important ('enceinte de confinement se dilate et se rigidifie a haute
pression). C’est pour cela que cette valeur est mesurée a plusieurs pressions. La
valeur de la constante a été modifiée au cours des 3 ans de thése. La valeur de la
distorsion de la presse est d’environ 80 kN/mm (+/- 5 kN/mm). Cette déformation
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intervient dans le calcul de la déformation finie pour les tests a vitesse constante et
dans le calcul de la vitesse de déformation pour les tests de relaxation des
contraintes. Elle n’a aucun effet pour les tests a contrainte constante puisque la

colonne est inerte.

- La contrainte est surestimée par la présence de la jaquette. Son impact est limité
par l'utilisation du cuivre, a basse température. Les équations de fluage pour le
cuivre et I'acier, établies par Frost et Ashbi (1982), nous permettent de corriger la
valeur de la contrainte mesurée de celle de la contrainte induite par la jacket.

- La déformation de l'échantillon, a volume constant, au cours de l'expérience
entraine une augmentation de son volume et une diminution de sa longueur. Il faut,
donc, corriger la contrainte en fonction du diameétre instantané de I'échantillon. Ce
dernier est fonction du taux de déformation.

3.3.3.3 Equations utilisées

La déformation d’une roche est décrite mathématiguement par une équation
constitutive, qui relie toutes les variables. Une forme générale de cette équation est :

Flo, &y (s é€..), T,P]1=0

La contrainte (0), la vitesse déformation (€), la température (T) et la pression(P) sont
des variables externes, qui décrivent I'état du systeme, et (y) est la variable interne
décrivant la microstructure de I'échantillon; (y) peut dépendre de (¢) et de ses
dérivées. Le temps n’est pas explicitement exprimé dans cette équation, car ce n’est
pas une véritable variable d’état mais une variable décrivant le chemin en fonction

duquel les autres variables évoluent.

Le calcul de la contrainte et du taux de déformation s’effectue a partir des données

suivantes :
-LO ,longueur initiale de I'échantillon (mm)
-Di0,diameétre initial de I'échantillon (mm)

-K, constante de déformation élastique de I'appareil, ou distorsion de I'appareil
(Kg/mm)

-AQ, surface initiale de la section, A0 = 1m*(Di0/2)2 (mm?)
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On mesure en début d’expérience :

-X0 le déplacement du piston lors du premier contact avec I'échantillon (mm, et on

mesure en continu, au cours de I'expérience :

-F, la charge sur I'échantillon en (Kg)

-X, la position du piston de déformation (mm)

On calcul ensuite les variables suivantes au cours de I'expérience :
-D, le déplacement du piston au cours de la déformation

-L, la longueur de I'échantillon en (mm)

-g, la quantité de déformation normalisée pour une longueur |
-E, la vitesse de déformation

-¢, le taux de déformation (%)

-A, la surface de la section (mm?)

-0, la contrainte (MPa)

On utilise pour cela les équations suivantes :

-D=X0-X

-L =Lo-(D-(FK))

-g= (D-FK)/Lo

-¢ =dq/dt

-A = A0*(Lo/L)

-0 = (F*g)/A (g étant accélération de la pesanteur)
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3.4 Résultats et discussion :

3.4.1Transitons fragile/ductile dans la crolte océanique

supérieure

AN EXPERIMENTAL STUDY OF THE BRITTLE-DUCTILE
TRANSITION OF BASALT AT NEAR IN SITU PRESSURE AND
TEMPERATURE CONDITIONS

Marie Violay ', Benoit Gibert', David Mainprice ' Brian Evans 2, Jean-Marie Dautria’
! Géosciences Montpellier UMR CNRS 5243 & Université Montpellier 2.
Place Eugene Bataillon, 34095 — Montpellier cedex 05, France

2 Dept. of Earth, Atmospheric, and Planetary Sciences Massachusetts Institute of
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ABSTRACT

One of the primary ways of the solid earth interacts with the ocean system is
hydrothermal circulation. Mechanical properties of rocks at depth control the transport
behaviour of very high temperature hydrothermal reservoirs. In particular, the brittle
to ductile transition in rocks may strongly influence their permeability and the
maximum depth and temperature where hydrothermal fluids may circulate. In order to
characterize these properties in the context of Icelandic crust, we conducted triaxial
compression experiments to investigate the effects of pressure, temperature and
strain rate on the rheology of basaltic rocks. The tests were carried out at
temperature from 400 to 950 °C, confining pressure from 100 to 300 MPa, pore
pressure from 0 to 50 MPa and strain rate from 10° to 10™* s™'. Two basalts were
selected for their variation in glassy component. Mechanical and micro-structural
observations at a constant strain rate of 1 x 10 ~° s~ ' and at confining pressure of
100 MPa and 300 MPa indicate that the rocks are brittle and dilatant up to 700 °C to
800 °C. At higher temperatures and effective pressures the deformation mode
becomes ductile in the sense that the deformation is distributed and that no shear
rupture plane develops. Experiments of glassy and non-glassy basalts (GB, GFB) of
similar chemical compositions show that glass plays a key role on the sample
strength. It lowers the temperature of the brittle to ductile transitions. After defining
the physical conditions which cover the ductile and brittle field, the mechanical
behavior of the samples were assumed to be characterized by a Mohr-Coulomb
criterion in the brittle field and by a steady-state, power law in the ductile field. In the
brittle field, the glassy and non-glassy basalts behave similarly, a friction coefficient of
0.42 have been determined. In the ductile domain the GB and GFB were
characterized by the same stress exponent 3<n<4.2 indicative of deformation
dominated by dislocation creep processes but by very different activation energy Qgs
= 59 £15 KJ/mol and Qgrs = 456 + 4 KJ/mol. The strength of the oceanic crust has
been estimated on the basis of these assumptions. Such extrapolation suggests that
the brittle to ductile transition will strongly depends on the nature of starting material.
In a basaltic crust displaying a thermal gradient of ~ 100-150 °C/km, as in Iceland,
glassy basalts may undergo the transition at about 50-100 °C, whereas the same
transition might occur in non glassy basalts at deeper conditions, i.e., temperatures
higher than 550 +100 °C. The effect the transition on the permeability of basaltic
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rocks has not been measured, but the brittle-ductile transition might be considered as
a limit for the depth at which supercritical hydrothermal fluids may circulate. For
basaltic crust with a geotherm similar to that under Iceland, an estimate of depth of
the Dbrittle-ductile transition is about 5 to 7 km. This result is consistent with the lower
limit of the Icelandic seismogenic zone which seems to be associated with a 600 *
100 °C isothermal surface (Fridleifsson and Elders, 2005).

1. INTRODUCTION

The mid-ocean ridge system is the largest continuous volcanic feature on Earth, with
significant interactions between tectonic activity, volcanism and sea-water circulation
(Macdonald, 1982). At mid-ocean ridges, new crust is formed and cools by heat
conduction and by hydrothermal circulation (e.g., Johnson et al., 1993 ; Morgan and
Chen 1993 ; Stein and Stein, 1994). Seawater penetrates into the upper crust, and is
heated as it moves down toward the base of the sheeted dike complex, in the vicinity
of the magma chamber (e.g., Teagle et al., 1998). The discharge of hydrothermal
fluids occurs along the ridge axis at temperatures up to ~ 400 °C (e.g., Koschinsky et
al., 2008). At seafloor the fluid is replaced by seawater "recharge", creating a
circulation cell. During the circulation, the seawater reacts with oceanic crustal rocks,
leading to important processes such mineral dissolution/precipitation and heat
exchanges (e.g. Edmond, 1982 ; Alt et al., 1996). There are some economic uses of
hydrothermal circulation, as for example geothermal power (e.g. Palmason and

Saemundsson, 1979) and mining ore deposits (Nelson et al., 1985 ; Mills, 1995).

To better understand the dynamics of sea water circulation, a fundamental question
to be considered is maximum pressure and temperature at which hydrothermal fluids
may penetrate by a cracking front at mid-oceanic ridges in the axial region above the
axial magma chamber and off axis (Lister, 1980 ; Stein and Stein, 1994 ; Elderfield
and Schultz 1996 ; Manning et al. 2000 ; Nicolas et al., 2003). Indeed, crack and
fracture control the bulk permeability of oceanic crust, providing critical pathways for
hydrothermal fluids and magma (e.g. Norton and Knapp, 1977 ; Lowell et al., 1995 ;
Singh et al., 1999 ; Tolstoy et al., 2008). A partial answer to this question can be
provided by the determination of the pressure and temperature of the brittle to plastic
transition in oceanic crust rocks, as this depth is often considered to correspond to a
significant drop in permeability (Hirth et al., 1998 ; Hyrose and Hayman, 2008). Our
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current understanding of mid ocean ridge, has been aided by geophysical
observation and rheological modeling. On one hand, heat flux measurements and
seismic studies show that (i) hydrothermal circulation up to 700 °C must be taken into
account to explain the cooling of the oceanic crust. (Sleep and Rosendahl, 1979 ;
Chen and Philipps-Morgan, 1990 ; Philipps-Morgan and Chen, 1993 ; Stein and
Stein, 1994 ; Fontaine et al., 2001, 2008) (i) The lower limit of the oceanic crust
seismogenic zone occurs at about 700 °C (Ranero et al., 1997 ; Agustsson and
Flovenz, 2005 ; Bjornsson, 2008). On the other hand, the rheological model of
oceanic crust is poorly constrained due the limited number of experimental
mechanical studies of oceanic crustal rocks (basalts, diabases, gabbros). This
paucity is in part due to the difficulty in locating samples with appropriate
microstructures. Most of lower crust crustal gabbros have grain sizes that are too
large for studies in conventional deformation machines, and most of basalts contain
too much glassy component to provide realistic flow laws. In order to constraint the
rheological properties of basaltic crust, most experimental work has focused on
monocrystals or single-phase aggregates of typical minerals such as plagioclases
(Borg and Heard, 1969, 1970 ; Marshall and MaclLaren, 1977a, 1977b ; Tullis and
Yund, 1977, 1980, 1987 ; Dell'Angelo et al., 1987 ; Dell'Angelo and Tullis, 1988 ;
Tullis and Yound, 1991 ; Dimanov et Dresen, 1999 ; Rybacki and Dresen, 2004),
pyroxene (Ave Lallement, 1978 ; Kolle and Blacic, 1982, 1983 ; Kirby and
Kronenberg, 1984 ; Dimanov et al., 2003 ; Dimanov et Dresen, 2005 ; Moghadam et
al., 2010), and olivine (Goetze and Brace, 1972 ; Kohlstedt and Goetze, 1974 ;
Weertman and Weertman, 1975 ; Bai et al., 1991 Hirth, and Kohlstedt 1995 ;
Zimmerman and Kohlstedt, 2004). There are also very few studies on deformation
mechanisms of polyphasic diabases and gabbros (Kroneneberg and Shelton, 1980 ;
Shelton et Tullis, 1981 ; Caristan, 1982 ; Shimada, 1989 ; Hacker and Christie, 1992 ;
Mackwell et al., 1998 ; He et al., 2003). These studies were performed far from the
in-situ oceanic crust conditions at very high temperatures and pressures. Hacker and
Christie, (1992) provide data at very high pressure (>1 GPa) on basalts under brittle
and ductile conditions, but at temperatures where the glassy component dominate
the deformation process. Deformation experiments on Maryland diabase by Mackwell
et al., (1998) and Caristan, (1982) provide some rheological information, but only at
high temperature (> 900 °C).
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In this paper, we present new data on rheological properties of basalt at oceanic in
situ crustal P,T conditions i.e. at confining pressure from 100 to 300 MPa,
temperature from 400 °C to 1050 °C, and pore fluid pressure from 0 to 50 MPa,
which result in brittle and ductile behaviour. Two samples were selected for their low
porosity (< 3%), their variation in glassy component (glassy basalt/glass free basalt)
and their low degree of alteration. Both samples are representative of a thick basaltic
crust formed by a successive stacking of partly glassy volcanic lava flows as Iceland,
or Hawaii crust (Kaban et al., 2002 ; Moore et al., 1982 ). Glassy basalt are also
common in oceanic crust as showed at ODP hole 896A located south of the Costa
Rica Rift (Fisk, 1996).

2. METHODS

2.1) Experimental methods

Deformation experiments were conducted in a triaxial servo-controlled internally gas
medium apparatus from “Paterson instruments” at temperatures ranging from 400 °C
to 1025 °C, the argon gas confining pressures (Pc) varying from 100 MPa to 300
MPa, and pore pressures (Pp) using an in-house developed servo-pump from 0 to 50
MPa. Water and argon were used as pore pressure. Strain rate and pore pressure
have been changed in some exploratory runs in order to investigate their effects on
differential stress at the laboratory time scale.

Deformation experiments were generally performed at constant strain rates (€) where
107%s '<¢<10"*s™", up to strains of 15%. Most of the experiments were conducted
at constant strain rates, and were followed by stress relaxation tests in order to
evaluate the strain-rate sensitivity of stress. Differential stress was measured with an
accuracy of 2 MPa. Cylindrical samples of 10 mm in diameter and 20 mm in length
were jacketed with copper or iron after an initial phase of drying (during 48 hours at
70 °C). Copper was used to reduce the effect of jacket strength on mechanical data
at low temperature (400 °C to 750 °C) whereas iron was used at higher temperature.
Corrections were applied to the measured force using the estimated jacket strength
from Frost and Ashby, (1982) and displacement using the calibrated apparatus

distortion.
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2.2) Analytical methods

After deformation, samples were impregnated with glue (epoxy), cut parallel to the
cylinder axis or perpendicular to the shear zone for samples with localized
deformation, and polished 30 um thin sections of every sample were prepared for
micro-structural observations. Thin sections were examined by optical microscopy in
plane-polarized, cross-polarized and reflective light and scanning electron
microscopy (SEM). Chemical and crystallographic information were respectively
collected by EPMA microanalysis, and Electron Backscattered Diffraction (EBSD) in
a SEM.

Textural observations and chemical analyses of the phases and glass were all made
with a five spectrometer CAMECA SX100 electron probe micro analyser at Service
Microsonde Sud (Université Montpellier 2). The analyses were undertaken at 20 kV
accelerating voltage, a beam current of 10 nA and counting times of 20-30 s.
Concentrations are obtained from raw intensities using the “X-PHI” quantification
procedure (Merlet, 1994). Natural minerals, synthetic oxides and pure metals are
used as standards.

Selection of analysis spots were performed in the back scattered electron (BSE)
mode to ensure that only single phases were analysed and to facilitate the
identification of phases and compositional zoning.

Element detections limits are a function of phase composition, volatile contents, and
the surface polish of thin sections and grain sizes. FEI Quanta 200 SEM in back
scattered electron mode was used for phase identification and to characterize
microstructures. CamScan X500FE CrystalProbe, Electron Backscattered Diffraction
microscope was used for phase identification, to examine the crystallographic
orientation of many materials, and to elucidate texture of rocks and preferred
orientation of crystals. Indexing of crystals was performed manually and
automatically. Detection of crystallographic orientations is possible from 0.1 microns,
and depends on the surface polish of the thin sections, phase’s grain sizes, thin
section thickness, and presence of glass.

86



Chapitre 3 : Déformation experimentale des basaltes a HT, HP

3. STARTING MATERIAL

3.1) Glassy basalt

The first sample (GB) is a microlithic porphyritic basalt containing clinopyroxene and
olivine as phenocrysts. It has been sampled on the capping rock of Deves magmatic
lava flow in the Sénouire valley, France. It is composed of approximately 20% volume
phenocrysts (clinopyroxene, olivine) and 80% of finer grained and glassy
groundmass. The groundmass contains 30-40% of plagioclase, 40-50% of
clinopyroxene, 5-10% oxides, and 15-25% of glass (Figure 1, TABLE.1). This modal
composition is uniformly distributed at the thin section scale. Glass quantity has been
estimated by potassium mass balance between GB bulk rock and GB glassy
component. Indeed, potassium is mostly contained in the glassy component,
whereas olivine, plagioclase, clinopyroxene and oxides contained less than 0.1% in
of weight percent of potassium oxide. Thus we can estimate the percentage of glass
in the sample as:

[K2Oloulk rock/ [K2Olglass = [GlasS]ouik rock (1)

Glass abundance has also been determined by thin section analysis, using by the
point count method (minimum 300 points per thin section). Both methods estimate
the glass abundance between 20 + 5%.

Olivine phenocrysts are Fo 79% subhedral, equant glomerocrysts of 1-2 mm in
diameter, corroded at their peripheries and partially altered to iddengsite.
Clinopyroxene phenocrysts are subhedral laths or prisms of augite, on average they
are 1 mm in length. Zoning of the orthopyroxene crystals is very common and
consists of the variation of titanium content. Groundmass clinopyroxene crystals are
slightly more titaniferous than the clinopyroxene phenocrysts. Plagioclases are
subhedral to euhedral labradorite laths up to 100 mm in length. Oxides are mainly
titanomagnetite with a few ilmenites. Glass has a phonolitic chemical composition.
EPMA analyses show that glass contains ~ 2-3% of volatiles. Thermo-gravimetric
measurements up to 1200 °C data show that GB contains 0.6% of volatiles. Glass
also contains microliths less than 10 pm in length of titanomagnetite, ilmenite and
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apatite. The starting material contains no other hydrous components than glass.
Porosity measured by triple is of 2.41% (Figure 1, Table 1).

Phenocrysts Phenocrysts Groundmass Groudmass | Pourcentage | Pourcentage of

Sample Secondary minerals |Porosity (%)| Density

mineralogy grains size mineralogy grain size of glass alteration
_plagioclase, = 50-200um
_clinopyroxene = 10-100um |[15-25% 1-3% _iddingsite 2.4% 3,0

Clinopyroxene |1-3 mm
GB a Ry

Olivine 1-2 mm
= _oxydes = 2-10pm
_plagioclase, = 20-80 pm
! Clinopyroxene  |500pm-1,5mm |_felspathoids = 30-70um ;
GFB1 [~ = =0-1% 1-3% dd t 2,3% 29
_Olivine 200-500um _clinopyroxene = 10-100um ” d e

_oxydes = 2-10pm

Table 1: Summary of starting material characteristics

3.2) Glass free basalt

The second sample (GFB) is micro- to crypto-crystalline basalt. It has been sampled
the columnar lava of the Escandorgue lava flow, Languedoc-Roussillon, France. It
contains no glass. It is composed of approximately 5% by volume of phenocrysts
(essentially clinopyroxenes and a few olivines) and 95% of finer grained groundmass
(Figure 1, table 1). The groundmass contains homogeneously distributed 35-45% of
plagioclase, 5-10% of feldspathoids, 25-35% of clinopyroxene and 5-15% of oxides.
Olivine phenocrysts are Fosterite 79% subhedral, equant glomerocrysts (300 pum) in
diameter. Clinopyroxene phenocrysts are subhedral laths or prisms of augite, which
are about 100 micrometers in length. Zonation of the orthopyroxene crystals is very
common and consists of titanium concentration variation. Groundmass clinopyroxene
crystals are slightly more titaniferous than the clinopyroxene phenocrysts. In the
groundmass, plagioclases vary from labradrorite to oligoclase and occur as
subhedral laths. Feldspathoids are leucite and nepheline and occur as euhedral
laths, averaging 50 pm in length. Oxides are titanomagnetite. Felspathoids and
plagioclases underline the magmatic nature of the rock, and show preferred
orientation locally in the sample with variable orientation at mm scale (Figure. 1,
Table 1). Porosity was measured by using the classic triple weighing method, with an
OHAUS precision balance (10~ g accuracy). Samples were first weighed after being
dried in an oven at ~50 °C and re-saturated for “wet” weight measurements in air and
immersed, giving access to the accessible connected porosity. Porosity observed in
thin section at EBSD seems significantly higher (~5%) than the accessible connected

porosity (2.4%) measured by triple weighting measurement.
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GFB1

al o

Figure 1: Thin section photographs of GB, and GFB starting sample at different scale. a, b1,
¢, d thin sections on optical plane-polarized light micrograph. b2 Backscattered Scanning
Electron microphotograph.

4. MECHANICAL DATA

Table 2 summarizes the conditions and results of 51 triaxial deformation
experiments. Several experiments have been performed two or three times in the
same conditions of temperature, confining pressure, pore fluid, and at the same stain
rate. The reproducibility is reasonable, reflecting some sample variability, with a
stress variability of £ 50 MPa for GB and GFB sample, which well above precision of
stress measurement of 2 MPa (Figure 2, e, f). Stress values quoted in the following

sections are at constant strain rate of 10°s™, unless stated otherwise.

89



Chapitre 3 : Déformation experimentale des basaltes a HT, HP

a) = ! b) 1000 r :
GB 100 MPa GB 300 MPa
. oo | = oo
g s
2 7
wn " 400°C o
&
= o FOOC g 400 - ]
3 — £ 80T
5 e i "
& 200 “C B = 2o et . 0T A
£ e & AT |
a 800°C . S ___900°(
2 9§0°C 8 z s 3 5 10 =z
2 4 1] ] "w 12 o
Strain (%) Strain (%)
. ' ' ' ' ‘ 9 GFB 300 MPa
1000 -
1008 400°C GFB 100 MPa - 7
£ oo " Sw 600°C A )
= g 800°C
2 %
g 508 B = 850°C
B E-’ e i
= f e
E 5 200
£ m 950°C
a8 1 i .
o ] 2 a € a 10 R
2 2 " B E 10 12 Strain (%)
o Strain (%) 7004 o
e) GB f GFB
— 301 600
o -
= & 800°C 300 MPa
= @m0 = s
a - === 600°C 100 MPa =t
g " il
n « = 5 s =
= b > = <N
5 - N
£ = to = £ s '~ _ B00°C 100 MPa
o ” o Sl T
% 10 g 800°C 100 MPa £ o g
c
so 100
= - : - -
2 3 a s &
Strain (%) Strain (%)

Figure 2: Differential stress versus strain curves for experiments conducted at temperature
between 400 and 900 < and confining pressure from 100 to 300 MPa. The initial strain rate
for all experiments was 10° s™.

a) GB sample at 100 MPa, b) GB sample at 300 MPa, c) GFB sample at 100 MPa, d) GFB
sample at 300 MPa e) GB reproducibility, f) GFB reproducibility.

4.1) Glassy basalt

For the vitreous sample GB, approximately linear stress-strain (elastic) deformation
at low strain (< 2%) is followed by three deformation modes depending on
temperature, pressure and strain rate (Figure 2 a, b):

(1) At 400 °C and confining pressure of 100 MPa, the sample display a very high
peak stress (900 MPa) at strain of 5%. The peak strength is followed by strain
weakening (Figure 2a).

(2) Between 500 °C to 700 °C, at a confining pressure of 100 MPa, the sample
display a peak stress of 200+ 20 MPa, which is nearly independent of temperature.

The sample displays strain hardening at low strains until that the ultimate strength is
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reached, after that deformation occurs at roughly constant stress (Figure 2a).
Furthermore, experiments where strain rate have been changed in order to
investigate its effects on differential stress show that GB is characterized by stress
having very low or negative strain rate sensitivity. Sample deformed by strain
weakening at higher strain rate than 10°s™ (Figure 3a).

(3) At temperature from 800 to 900 °C and confining pressure of 100 MPa, and from
600 °C to 900 °C and confining pressure of 300 MPa, display a peak strength from
30 to 100 MPa The samples now display strain hardening at all strains and at all
temperature, but the strain hardening systematically decreases from 600 to 750 °C
and becomes negligible at higher temperature (Figure 2b). Furthermore, experiments
where strain rate has been changed in order to investigate strain-rate sensitivity of
stress show that deformation at these temperatures is high strain rate sensitive from
temperature between 600 to 800 °C (Figure 3b).
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Strain rate
run T°C | Peff (x 10,55,1} peack strengh or 6 2% (MPa) | o (~) 5 % (MPa) | stress evolution
GB1 4001 100 1 915 910 S
GB 2 5001 100 1 230 276 H
GB 3 6001] 100 1 150 200 B
GB 4 600 70 1 290 235 H
GB5 |[600]100 1 B B B
GB6 |600] 70 1 B 225 B
GB7 600] 50 1 225 _ S
GB8 |600]100 1 226 B _
GB9 |[600]100 0,1 _ 220 B
GB 10 | 600] 100 5 _ 390 _
GB 11 | 600] 50 1 140 H
GB 12 | 600] 50 0,33 150 H
GB 14 | 650] 200 1 112 H
GB 15 | 650 250 1 130 H
GB 16 | 650] 300 1 160
GB 17 | 700] 100 1 169 265 H
GB 18 | 8001 100 1 40 _ H
GB 19 | 800 100 5 _ 45 H
GB 20 [800] 100 10 B B _
GB21 |800] 100 1 50 B B
GB 22 | 800|100 1 70 90 _
GB 23 | 800] 100 5 _ 215 _
GB 24 |900]| 100 0,1 35 50 H
GB 25 |900] 100 5 _ 40 B
GB 26 |900] 100 1 55 50 _
GB27 |900] 100 1 20 ~ ~
GB 28 |900] 100 5 B 25 B
GB 29 | 6001 300 1 101 160 H
GB 30 | 700] 300 1 67 110 H
GB 31 | 750] 300 1 46 70 H
GB 32 | 800] 300 1 48 60 H
GB 33 | 900] 300 1 35 H
GB 34 | 900 ] 300 5 35
GFB1 1 ]400] 100 1 1026 _ S
GFB1 2 | 600 100 1 872 S
GFB1 3 | 700] 100 1 550 S
GFB1 4 | 800] 100 1 252
GFB1 5 | 800 100 0,5 248
GFB1 6 | 800| 100 1 473 _ S
GFB1 7 | 900 100 1 414 180 S
GFB1 8 | 600 300 1 704 _ S
GFB1 9 | 700| 300 1 646 692 S
GFB1 10| 800| 300 1 506 _ _
GFB1 11| 800 300 1 520 620 H
GFB1 12[ 800] 300 0,5 B 400 B
GFB1 13| 8501 300 1 386 450 _
GFB1 14| 900] 300 1,5 B 312 B
GFB1 15| 500 | 300 1 274 288 B
GFB1 16| 950 300 1 123 _ B
GFB1 17] 950 300 0,5 - 80

Table 2 : Summary of experimental conditions and results
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4.2) Glass free basalt

For the glass-free sample (GFB), approximately linear stress-strain (elastic)
deformation at low strain (<2%) is followed by two deformation modes depending on
temperature and pressure (Fig. 2c¢, d):

(1) At a confining pressure of 100 MPa and between 600 °C and 900 °C and at 300
MPa between 600 °C and 800 °C, the sample display peak strength that depends
on temperature and pressure. The peak strength decreases as temperature
increases; whereas the effect of pressure is not so easily characterized. In
experiments where sample rupture is not accompanied by jacket failure and gas
leakage, peak stress is systematically followed by strain weakening and by a
stabilization of differential stress at strains of about 5-10% (Figure 2c, d).
Experiments where strain rate has been changed in order to investigate strain-
rate sensitivity of stress show that deformation at these temperatures has low
strain rate sensitivity. Samples show low strain hardening at strain rate at 10°s™
and 5 x 10°s™" (Figure 3c).

(2) At a confining pressure of 300 MPa with temperature varing from 800 °C to 950
°C, the sample display peak strength that depends on temperature (Figure 2d).
Samples display systematically very low strain hardening. Experiments where
strain rate has been changed in order to investigate strain-rate sensitivity of stress
show that deformation at these temperatures has low strain rate sensitivity
(Figure 3d).
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Figure 3: Differential stress versus strain curves for experiments conducted at different strain
rates in order to evaluate the strain rate sensitivity on stress. a, b) GB sample ¢, d) GFB
sample.

5. DEFORMATION TEXTURES AND MICROSTRUCTURES.

After experiments, thin sections were cut parallel to the shear direction and were
studied using optic methods, Scanning Electron Microscopy (SEM) and Electron
backscattered diffraction (EBSD) (see methods) (Figure.1-4-5).

5.1) Glassy basalt

At a macroscopic scale, distributed deformation was observed in the temperature
range of 800 to 900 °C at 100 MPa and 600 °C to 900 °C at 300 MPa. Localized
deformation was observed at 100 MPa and temperature between 400 and 800 °C
(Figure 4 n°1).

In most cases strain localization occurred on a main fault associated with sub-parallel
ones and intersected smaller faults. At 100 MPa, 400 °C, GB failed by axial wedge
splitting cracks. At temperature between 500 °C and 700 °C, anatomising shear
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bands are developed with thicknesses form 100 to 500 um. Their thickness increases
when the effective pressure decreases or when temperature increases. Most of the
shear bands are oriented between 30° and 40° to compression direction, and the
angle increases when the temperature increases. Within the shear zone a cataclastic
foliation is developed by grain size reduction, micro-cracking associated with rigid
rotation and frictional sliding of fragments (Figure 4 n° 2-3). Fault zones contain
angular fragments that range from 0.01 pm to 10 um. The shear zone becomes
irregular in shape and orientation when it intersects phenocrysts grains. Some
phenocrysts in or near the shear zone are broken en echelon. Another notable
phenomenon is the disappearance of opaque impurities in olivine grains (iddingsite),
and the appearance of grey halos on the boundary of some titanomagnetite (Figure
4).

At higher temperature and pressure, the trademarks of distributed deformation are
rare. Possible metamorphic changes are difficult to recognize because of the wide
compositional variation of zoned pyroxene, and feldspar crystals in the starting
materials and the sample heterogeneity of the sample. At temperature of 600 to 800
°C at 300 MPa, deformation of the glassy basalt occurs by a combination of diffuse
micro-cracking of minerals and the glass of the groundmass (Figure 4 n° 6). Cracks
are oriented between 30° and 40°to compression direction, and this angle increases
as the temperature increases. The samples deformed at 300 MPa and at
temperatures of 800 °C and 900 °C at 100 MPa show evidence that the glass
partially recrystallized to biotite and nepheline at the expense of the disappearance of
the oxides initially containing in the glass and destabilization of augite. The dark mica
occurs as subhedral laths or spheres < 0.5 um. The nepheline crystals are anhedral
less than 0.3 um in diameter (Figure 4). Due to their very small sizes, the micas and
nepheline crystals were difficult to analyze by EPMA. Glass is always present in all
the deformed samples at the same content as starting material, i.e. the glass volume
fraction does not change with strain. However, the chemical composition of the
residual glass has changed as function of temperature (Table 3). The glass
composition has evolved during experiments at 900 °C (table 2). Compared to the
starting materials, Fe203 and CaO contents have increased by 6.2% and 2.8%
respectively, whereas NaO and AI203 contents have decreased by 4.2% and 5.4%,

respectively (Table.3). These changes are coherent with the mineralogical
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observations. The partial dissolution of augite releases calcium, aluminium and
sodium oxides, which crystallized as nepheline.

In order to verify if deformation induces a statistical orientation of minerals, the
crystal-preferred orientations (CPO) of clinopyroxene and plagioclase of the starting
material and deformed sample from 600 °C to 900 °C at 300 MPa were measured by
indexing of Electron Back Scattered Diffraction (EBSD) patterns using the SEM-
EBSD system at Geosciences Montpellier (France). The automatic mapping used a
regular grid step of 1 ym, which is in average 100 times smaller than the largest
observed matrix grains, over the whole thin section. Three maps of about 1 mm?
have been performed for each of these three samples. Map localisation was selected
to represent GB groundmass and maps were taken away from phenocrystals. Raw
maps are characterized by 35-45% indexed surface. Manual indexation is
characterized by 50-60% indexed surface and shows the same results. Non-indexed
orientation 1 ym x 1 uym pixels are linked to polishing defects, grain boundaries, the
presence of glass and non-indexed minor phases like apatite.

The starting material exhibit a clinopyroxene CPO characterized by a density
maximum equal to 1.8, 1.3, 1.7 times a uniform distribution of respectively [100],
[010] and [001] axes and a plagioclase CPO characterized by a maximum density
equal to 3.2, 4.8, 2.8 of [100], [010] and [001] axes, respectively. Deformed samples
between 600 °C and 900 °C show a decrease with increasing temperature of
deformation of the density maximum for plagioclase and Cpx. At, 900 °C Cpx
maximum density equals to 1.5, 1.3 and 1.7 along [100] axis, [010] axis, and [001]
axis respectively. Plagioclase maximum density equals to 1.8, 2.3, 1.7, for [100],
[010] axis and [001] axes respectively. Moreover, subequant pyroxenes appear to
have rotated, indeed Cpx CPO shows an azimuthal rotation of 45 °on [100] and [010]
axes. The azimuth of [001] axis does not show any variation between the starting
material and deformed sample.
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Figure 4: a) Photographs of post-run jacketed GB sample (b) thin section photograph of GB
samples deformed under different physical conditions.1) and 5) Optical plane-polarized light
micrograph 2-3-4-6-7-8) Backscattered Scanning Electron microphotograph.
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5.2) Glass free basalt

Localized deformation was observed from 400 °C to 900 °C at 100 MPa and
temperatures between 600 to 800°C at 300 MPa (Figure 5 n° 1-2-3-4). Distributed
deformation was observed in the temperature range of 800 to 950 °C at 300 MPa.

At 400 to 700 °C GFB failed by axial crack wedge splitting. In the range of 800 °C to
900 °C at 100 MPa and 600 to 700 °C at 300 MPa sample GFB failed by brittle
fracture accompanied with the formation of localized shear fractures arranged en
echelon. Shear zones are characterized by brittle cataclastic micro-structures. They
are oriented between 30° to 45° to the compression direction (Figure 7c). SEM-BSE
images show that shear zones contain angular fragment that range from 0.01 um to
10 um, compared to initial grain size of 100-500 um. Shear zones are wider in the
central part of the sample than near surface of the samples. Within shear zone, there
are phase rearrangements. Plagioclase and oxide are aligned and formed black and
white mottling. Oxides are strongly elongated. We can also note a series of cracks
along the edge of the thin section (Figure 5 n°4).

From 800 °C to 950 °C deformation is distributed at 300 MPa. The indications of
deformation are rare. No compositional or mineralogical changes were recognized.
Oxides do not show any textural or chemical change compared to the starting sample
(Figure 5 n°7). Each sample contains a network of interpenetrating micro-faults
oriented between 30 and 40°. Apparent porosity has largely decrease compared to
the starting sample (1-2%).
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Figure 5: a) Photographs Post-run jacketed GFB sample (b) Microstructures of several
deformed GFB samples of basalt on thin sections. 5) Optical plane-polarized light micrograph
1-2-3-4-6-7) Backscattered Scanning Electron microphotograph.

99



Chapitre 3 : Déformation experimentale des basaltes a HT, HP

6. THE BRITTLE AND DUCTILE DOMAINS

In this paragraph, the brittle and the ductile domains will be defined as a function of
microstructure observation and mechanical results. Secondly, we will consider the
physical variables influencing the brittle and ductile regimes, as pressure
temperature, pressure, strain rate, finite strain. Finally, mechanicals results will be
quantified in terms of rheological law (friction law and power flow law) for both
regimes in order to extrapolate these results at temperature, pressure, and strain rate

of crustal oceanic conditions.

6.1) Definition of the brittle and ductile domains.

With increasing depth, i.e. increasing pressure and temperature, rocks undergo a
transition in failure mode from localized brittle fracture to non localized plastic flow
(Evans et al.,, 1990). The definition of the deformation regime (brittle/ductile) is
complicated in the case of heterogeneous materials, such as the basalts of this
study. In fact, brittle and plastic behaviour may coexist under the same conditions for
different phases (Scholz, 1998). The term ductility is consequently used here to
denote the capacity of a sample to change in shape without localized faulting (e.g.
Paterson, 1978). Hence, ductile does not necessarily imply a constant volume
deformation or uniquely plastic behaviour at microscopic level, other brittle
mechanisms may operate. This definition is essentially macroscopic one, as are the
stress-strain measurements. The ductile flow for basalt is therefore a macroscopic

characteristic, deriving for variety of microscopic mechanisms.

For GB sample, the examination of deformed samples suggests a good correlation
between macroscopic deformation mode and the stress-strain behaviour. Localized
deformation corresponds to strain weakening (only occurs at 400 °C) and constant
stress deformation at high strain (500-800 °C, 100 MPa) for a given strain rate,
whereas distributed deformation corresponds to strain hardening at all strains. These
data indicate that the brittle regime occurs from 400 to 700 °C at 100 MPa and ductile
regime from 800 to 900 °C at 100 MPa, and from 600 to 900 °C at 300 MPa.
Microstructure observations show that brittle regime is divided in two types of
mechanisms. At 400 °C 100 MPa the sample fails by brittle failure mode, whereas
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between 500 °C and 800° C at 100 MPa the sample fails by localized rupture, along
shear zones with a cataclastic microstructure. A deformation mechanism at 300 MPa
cannot be defined because characteristic microstructure of deformation mechanisms
are rare at optical and SEM scales used here. However, brittle mechanisms, such as
cracking is involved in the deformation of the 600 °C 300 MPa deformed sample.

For the glass free basalt, the examination of deformed samples suggests again
strong correlation between macroscopic deformation and the stress-strain behaviour.
Localized deformation in samples corresponds to strain weakening mechanical
behaviour, whereas distributed deformation corresponds to deformation at constant
stress for a given strain rate. As pressure and temperature increased there is a
transition from wedge splitting (400 °C and 600 °C at 100 MPa) to faulting along
shear oriented plane (700-900 °C at 100 MPa, 600-800 °C 300 MPa) to finally
macroscopically homogeneous flow (800 °C 300 MPa). These data indicate that the
brittle regime occurs from 400 to 900 °C at 100 MPa and 600 to 700 °C at 300 MPa,
and the semi-brittle to ductile regime from 800 to 950 °C at 300 MPa.

Combination of mechanical and micro-structural data indicates that a transition from
brittle to ductile behaviour is observed in the investigated temperature and pressure
range for the two samples studied here, at a strain rate of 10° s™. The physical
conditions at which transitions are observed strongly depend on the nature of starting

material.

6.2) Physical factor influencing the brittle to ductile transition

Here we are setting out the essential factors involved in the transition from brittleness

to ductility in basalt. The following dependence of stress (o) on strain rate (€), finite
strain (€), absolute temperature (T), confining pressure or effective confining pressure
(P) can be used to estimate changes in rock deformation (equation 1).
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Parameters of this equation are dependant of the deformation regime. For instance in
the case of cataclastic deformation mechanism without any marker of plastic
deformation, the equation 1 can be simplify simplified as the friction law, where only a
pressure dependence is observed.

T=C+uo, (2)
Where p the dynamic friction coefficient is linked to the shear (T) and normal force

(0n), which are necessary to maintain sliding in a shear plane.

In the case of deformation by intracrystalline plasticity without brittle mechanism
involved in the deformation, the equation 1 can be simplify as steady-state power law
£ = A.o".exp(-Q/RT) (3)
where A is a material constant, n the stress exponent, Q the activation energy, R the

gas constant, and other parameters are defined above.

The experiments performed in axial compression were limited to strains up to about
15%, and thus, it was not possible to know if stress drops or constant stress (at
constant strain rate, sometimes called steady-state) would occur at higher strains.
Moreover, for the two basalts, it is often not obvious to define precise yield points,
marking the departure from non linear behaviour. A further complication is that the
initial slope of the stress-strain curves varies from one set of conditions to another.
So, given the complexity of the mechanical behaviour of these samples, it is
necessary to take some precautions and to discriminate the effect of each physical

parameter that influences deformation behaviour.
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Figure 6: Strength versus pressure for temperature ranging from 400 C to 950 °C. The peak
stress is reported for samples that localized, and the differential stress at 2% is reported for
samples that showed distributed deformation. Open symbols correspond to localized
deformation. Full symbols correspond to distributed deformation. The Byerlee low and the

Goetze criterion are given as references.
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- Pressure dependence

The pressure dependence of strength at different temperatures is shown in Figure 6.
The Byerlee’s law and Goetze’s criterion are given as references in Figure 6. The
Byerlee law is an experimentally derived law that corresponds to the stress levels in
the Earth's crust at which sliding along a geological fault takes place. The Goetze
criterion is an empirical criterion that predicts fully plastic flow when differential stress
is lower than the effective confining pressure (e.g. Kohlstedt et al., 1995).

We report in Figure 6 the stress as a function of effective confining pressure, where
the strength is the peak stress for samples with localized deformation and the stress
at 2% of finite strain for samples with distributed deformation (see Table 2).

For the glass-containing sample GB, the effect of confining pressure is dramatic on
the stress level of the samples at a strain rate of 10° s and low temperature (400-
600 °C): stresses at a confining pressure of 100 MPa range from 900 to 250 MPa,
whereas at 300 MPa they never exceed 100 MPa as shown in Figures 2 and 6. In
contrast, at a confining pressure of 200-300 MPa (Figure 6) the stress range is well
inside the ductile field, with in consequence stress levels well below the confining
pressure and a distributed deformation. For the glass-free sample the mechanical
behaviour is more classical, with brittle behaviour at 100 MPa, except for highest
temperature (900 °C), just on the edge of the semi-brittle field. Even at Pc= 300 MPa
the stresses cover the semi-brittle field at low temperature (600 °C-800 °C), with
clearly localized deformation, with a transition to distributed deformation at high
temperature (800 °C to 850 °C). At the highest temperatures (900-950 °C) the stress
levels fall in the ductile field with a distribubed deformation, but the stresses remain
high at 250 to 100 MPa (Figure 6).

In Figure 7 we plot the sliding stress after strain localization, at 5% permanent strain
(Table 3). On the Mohr diagram, (Figure 7), GB sample shows, at all temperatures,

that the sliding stress is strongly dependent on the effective pressure.
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Figure 7: Maximum differential stress increases with effective confining pressure for brittle
deformed sample. On the strain-stress curves, the stress value is picked at 2% after stress
drop. a) Linear least squares fit to effective confining pressure versus friction stress at strain
rate of 10° s'.b) Mohr circle constructed with the data presented on Figure 3a. The line
approximately tangent to the Mohr circles indicates a coefficient of friction u = 0.42 and C =

34 MPa. C) Cracks orientations versus pressures for GFB sample.

- Temperature dependence

In the brittle domain, for the glass-containing sample GB, strength is poorly
dependent on temperature, excepted for the lowest temperature (400 °C) that
exhibits very high strength. The variation observed at 100 MPa and 500, 600 and 700
°C are not systematic, which may be the expression of sample variability. The sliding
stress provides the same conclusions (Figure 7). For the glass-free sample GFB,
both the strength (Figure 6) and the sliding stress at 5% (Figure 7) display a
systematic, but modest, decrease with temperature in the intervals 700-900 °C at 100
MPa and 600-800 °C at 300 MPa (~ (0.5 MPa/°C). GFB shows very high strengths at
400 °C and 600 °C at 100 MPa (Figure 6).

In the ductile domain, GB and GFB samples display stresses at 2% and 5% of finite
strain that systematically decrease with temperature (> 20 MPa) (Figure 2 and 6).
This temperature dependence is highlighted on Figure 8, where the logarithm of
strain rate versus the inverse of temperature is for a constant stress of 100 MPa (see

below for additional discussion).
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Figure 8: Plots of stress versus the reciprocal temperature at different finite strain. a) GB
sample. B) GFB sample.

- Strain rate dependence

In the brittle domain, for GB and GFB, stress is weakly dependent on the strain rate
(Figure 3-9).There is a marked difference in strain rate sensitivity between samples
with localized deformation and those with distributed deformation, in particular for the
glassy samples. The samples with localized deformation have small or even slightly
negative strain rate sensitivity; i.e. strength decreases with increasing strain rate. The

stress levels (Figure 9) indicate that the temperature increase from 600 to 800 °C
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results in an important decrease in stress level for localized deformation for GB
samples, with the lowest temperatures corresponding to highest stresses. For
samples with distributed deformation the strain rate sensitivity is much more
pronounced and appears to increase with increasing temperature, this effect being
more marked for the glass free GFB than the GB samples. The stress relaxation tests
are in general agreement with the constant strain rate tests, both types of test show
some scatter, reflecting variability between samples and the intrinsic heterogeneity of

individual samples.
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Figure 9: Plots of log strain rate versus log stress. a) GB sample, b) GFB sample. Open
symbols correspond to localized deformation. Full symbols correspond to distributed
deformation.
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- Finite strain dependence

The peak of GB sample at 400°C-100 MPa and GFB sample at 400°C and 600°C is
followed by a load drop and then strain weakening (Figure 2).

At 300 MPa, GB strain hardens at all strain and at all temperature but the strain
hardening systematically decreases from 600 to 750 °C and becomes negligible at
higher temperature (Figure 2b). (Figure 2).The strain rate is calculated as a function
of the reciprocal temperature at strains of 2%, 4% and 8% respectively (Figure. 8).
The dependence of finite strain on strain rate is within experimental error for GFB
sample and modest for GB sample. The marked strain hardening of GB with
increasing finite strain explains this pattern (Figure 2-3).

6.3) Constitutive law
- Berittle behaviour

Brittle deformation is weakly sensitive to strain rate and to finite strain after the load
drop. However brittle deformation has a high sensitivity to pressure as is classically
known (e.g. Paterson, 1978). In addition, the glass-containing GB sample is
temperature sensitive in the case of localized deformation (Figure 9).

In this case, the first, third and fourth terms of the equation 1 are negligible for the
GFB sample. Friction law can be thus used as first approximation to quantify the
brittle deformation.

The friction (sliding) coefficient was determined by using the pressure dependence of
differential stress measured once sliding on the shear plane is assumed stable
(characterized by a constant value of differential stress). Sliding stress is peaked at a
finite strain of 5% that corresponds approximately to finite strain when permanent
stress is observed, is plotted versus effective pressure (Figure.7a) and is similar for
GB and GBF samples, despite the effect of temperature seen in Figure 9 for GB
samples. Mohr circles are drawn using the sliding differential stress measured at € =
10°s™ in each experiment (Figure 7b) with 03 = Peff. A linear fit between o1-03 and
Peff gives a slope p'= 1.3 with a Y intercept, which represents the uniaxial
compressive strength, of 00=106 MPa. The coefficient of friction u and the cohesive
strength C are constrained by the equivalence relations (Paterson, 1978), where

7=C+uo, 2)
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and p=p/(2V(1+W’)) C= c0/(2N(1+W)) (4)

Using the linear fit approximately tangent to the Mohr circles indicates a coefficient of
friction of u= 0.42 and a cohesive strength of 34 MPa. The fracture angle
characteristic of these parameters is of 33° to the compression direction, which
corresponds to our observations on GFB at 100 MPa (600 - 900 °C) and 300 MPa
(600 and 700 °C) (Figure 7c)

Values of friction coefficient are in agreement with previous studies on various
volcanic rocks at low temperature (0.43<u<0.6) (Rocchi, et al., 2002), and they are
lower than the values suggest by Byerlee (1978) (7 = 50 + 0.60n).

- Ductile behaviour:

In experiments where mechanical and micro-structural observations show evidence
of homogeneous and partially ductile deformation, the following power law equation
is used to describe the sensitivity of strain rate to stress and temperate at fixed strain.
Indeed, deformation at high temperature and pressure in rocks is often described
using the steady-state power law (equation 3). If equation (3) adequately describes
the deformation, then the first term in equation (1). is 1/n (n=stress exponent), the
second is zero (there is no pressure dependence of stress as shown in Figure 6), the
third is Q/nR (where Q is the activation energy, R is the gaz constant) and the last is
negligible (finite strain dependence of stress is not taking account).

Because of the influence of cataclastic mechanisms (highlighted by strain hardening
behaviour at high strain, see above), using a constitutive law of this form will be, at
best, an approximate lower bound of the actual rock strength in the case of work
hardening and an upper bound in the case of strain softening. In the following, we
cast these empirical coefficients in terms of apparent values of n and Q to estimate
strength, while recognizing that a more complex constitutive law is necessary to
describe behaviour of these samples.

For GB, the equation (3) is only used between 700 °C and 900 °C and at confining
pressure of 300 MPa. For GFB, we used this equation between 850 °C and 950 °C at
a confining pressure of 300 MPa.

Using the equation (3), the strain rate dependence was determined from strain rate-
steps and stress relaxations that were applied in most runs (Figure 3 and 9; Table 3).
Moreover, additional experiments have been performed at constant load (creep test)
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of 70 MPa and 100 MPa, at a confining pressure of 300 MPa. Stress exponent n was
determined from linear least squares regression fit to the logarithm of stress versus to
the logarithm of strain rate data at each temperature for a given sample (Figure 9).
For GB, the stress exponent (n) ranges from 3.1 to 4.3. For the GFB n ranges from
3.0 to 4.2. Average values of n, Q and A were taken for GB, GFB respectively.

The activation energy was determined from a least squares fit of the logarithm stress
versus inverse absolute temperature data at a given strain rate, or by correcting the
strain rates to a given constant stress of 100 MPa at each temperature and fitting the
logarithm strain rate versus inverse temperature (Figure 8). Stress level where
arbitrary chosen at a finite strain of 5%. In the case where stress evolves with finite
strain (e.g. strain hardening at low temperature in GB sample), activation energy was
calculated at different strains.

GB activation energy is weakly dependent on finite strain; varying from 59+15Kj/mol
KJ/mol the values are relatively low for distributed deformation as also see in Figure
9. In contrast to situation for localized deformation at 100 MPa confining pressure,
where the stress level decreases at same strain rate with increasing temperature, so

we cannot characterize the activation energy Q= RIn(e/ éz)/(Tl—Ti) as the natural
1 2

logarithm term would be zero, this effect is related do/o(1/T)

The activation energy is independent of the finite strain in GFB. The activation energy
and stress exponents do not evolve during experiments for GFB and show little
variations for GB, suggesting that deformation processes have a limited evolution
with finite strain. However, there is a considerable difference in sensitivity to
temperature between GB and GFB with activation energies of 59 kJ.mol" + 15 and
456 + 4 kJ.mol ™ respectively.

Combining average stress exponent and Q, the following strain rate laws are
calculated.

GB: ¢= (1 3+0.8*1 0—9)0.(3.7i 0.6)_eXp((—59,0 + 15)/RT)

GFB: ¢é= (6.1£2.2*108).0(36*06)-gxp((456.0 £ 4/RT)

where the stress is in MPa, the activation energy in kd/mol and the pre-exponential
term in MPa"s™.
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The large uncertainty of the pre-exponential term reflects that all the factors (finite
strain and pressure dependence of stress) have not taken explicitly into consideration
and reflects probably also the sample-to-sample variability and heterogeneity.

7. SAMPLE COMPARISON

In the brittle field, the glassy and non-glassy basalts behave similarly, an a friction
coefficient of 0.42 have been determined (see above).

The large difference of strength in the ductile domain between GB and GFB sample,
quantitatively described by the very different flow power law parameters, suggests
that glass presence plays a fundamental role in the ductile deformation processes of
GB samples. Indeed, the two samples only differ in composition by the amount of
glass present in the matrix. In this paragraph, we will first discuss the intrinsic
parameters (i.e. petrological composition) that could influence the brittle and ductile
deformation of GB and GFB sample, and in particularly the impact of the presence of
glass on the ductile deformation of GB samples. Secondly, the present results will be
compared to previously published rheological studies of basalt and diabase.

7.1) Glass impact on GB ductile deformation

Previously published mechanical and structural data on partially molten rocks in
compression (Dell Angelo and Tullis 1988) indicate that deformation in partially
molten rocks depend on amount and distribution of the melt, and on the capacity to
the melt to migrate at a given strain rate. They conclude that if the melt can migrate
(at low strain rate with good connectivity of melt pockets), melt promotes ductile
deformation: the melt favours grain boundary sliding and crystals can deform by
dislocation glide or diffusion creep. Inversely when the melt froms isolated pockets (at
high strain rate, poor connectivity of melt pockets), it will reduce the effective
confining pressure and may promote brittle deformation. studying the present study,
deformation of the glassy phase has not been directly observed. However, EBSD
results on GB sample deformed at 900 °C suggest that the deformation permits a
weak disorganization of the initial crystalline fabric and that at the same time Cpx
crystals have rotated with respect to the compression axis. This deformation is
distributed in the entire volume of the sample. Consequently, it suggests that crystals

have rotated rigidly and with no evidence of plastic from optical microstructure it
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would tend to the hypothesis of rigid rotation of phenocrysts. The GB sample could
then be described as relatively large rigid crystals rotating in soft matrix composed of
micro- to nano-sized crystals and glassy matrix, a microstructural decription that
corresponds to SEM images of the samples observed at different magnifications.
Other studies on the deformation of partially melted rocks indicate that with an
increase of melt fraction, the sample undergoes a transition between crystal
supported and fully fluid behaviour (Barboza et Bergantz, 1998 ; Rosenberg and
Handy, 2004). The melt fraction interval over which this transition occurs is about 20-
40%. In this study, the glass content in GB has been evaluated between 15 and 25%,
which corresponds to the lower bound of the rheological transition. So, glass fraction
of GB sample can not control the whole rock deformation.

In order to evaluate the effect of glass on the basalt rheology, the mechanical
behaviour of the glassy basalt have been treated as a two phases aggregate
composed of crystalline glass-free basalt and glass, using 1) the mechanical results
for glass-free basalt (GFB) and 2) the rheology of a phonolitic melt (Witthington et al.,
2001). The EPMA chemical analyses of the glass present in the starting material
show that its composition is close to a hydrated phonolitic melt with 1-2% of water. At
our experimental temperature, the glass varies between 10’<viscosity<10?' Pa.s for a
dry phonolitic melt and between 10°<viscosity<10'® for a hydrated 1% phonolitic melt
(Whittington et al., 2001). Two extreme models have been tested. In the parallel
model, the basalt deformation operates independetly to the glass deformation
whereas in a serie model, the basalt and glass deformation are coupled such that
one follows the other in a sequential manner.

We can use a simple rule of mixtures volume fraction based approach for two

components operating in parallel, the measured steady step creep is given by:

1 v 1—-v

=l — |+ — ©

€cn gGlass gGFB

where € is the strain rate for the different component and v the volume fraction of
glass in model basalt-glass mixture. The slowest mechanism dominates the strain
rate, providing a lower bound.

For deformation operating in series the measured steady state strain rate is given by:
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éGB :VéGlass+(1_v)éGFB (6)

The fastest mechanism dominates the strain rate, providing an upper bound.

Models have been calculated at temperature of 700 °C and 800 °C for 10%, 20% of
dry melt, 20% of hydrated (1% of water). Rheology of GB and the melt are given as
reference in Figure 10. None of the models matches with the GB sample rheology
suggesting that GB deformation is more complex than what we can evaluate with
these simple models only based on the volume factions. However at 700 °C GB
rheology seems intermediate between the 20% glass hydrated melt (1% water)
model in parallel and the same one in series. At 800 °C GB rheology is close to the
20% dry or wet melt model in parallel. These models suggest that the water content
in melt is important for explaining the rheology of the glass-containing sample
Secondly, the differences in activation energy between GB and GFB sample suggest
that the glass accommodates a part of the deformation. The deformation is
accommodated in a different way with temperature (rather series or parallel
depending on temperature). The effect of temperature on rheology seems to depend
on one hand of the glass rheology and on the other hand on how the glass
contributes to the sample deformation.

A more sophisticated model involving more information on the microstructure would

provide better physical constraints on the mechanics of the deformation.
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Figure 10: Two components models (glass and basalt) calculated in series and parallel at
temperature of 700 C and 800 C for 10%, 20 %, 100% of dry melt, 20% of hydrated (1% of
water) melt. Glass rheology is derived from Whittington et al., (2001). Basalt rheology is
derived from GFB power flow law. GB rheology is given as reference.

7.2) Metamorphism impact on deformation

Another difficulty of this study was to identify the metamorphic changes occurring
within the glass (GB) during the duration of a laboratory experiment and its impact on
deformation. Growth of biotite and nepheline replacing glass and disappearance of
magnetite was visible in all GB samples deformed at high pressure (300 MPa), but
the neo-mineralisation affected only about 10% of the glass fraction of each sample,
and neo-crystals were less than 10 um in length. Experiments of longer duration are
needed to study the influence of metamorphism on the deformation process.
However, metamorphic changes (quartz and mica crystallisation) during the duration

of a laboratory experiments (up to 30 hours) do not affect the mechanical behaviour
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of a glassy basalt (Hacker and Christie, 1992). We have also no evidence that
metamorphism of our sample affects the deformation mechanism; these changes
could help to explain the hardening behaviour of our samples.

7.3) Oxide impact on glass-free basalt GFB brittle and ductile deformation

For GFB, plastic and brittle deformations coexist at the same time for different
components. The first sign of plastic deformation in GBF sample occurs at about 700
°C by the elongations oxides parallel to the shear zone boundaries. At this
temperature plagioclases and clinopyroxene deformed by combination of micro-
cracking and heterogeneous cracking (Kronenberg and Shelton, 1980). Yet, little is
known about the role of Fe-Ti-oxides during shear zone deformation. Agar and Lloyd,
(1997) have shown that magnetite deformed by diffusion creep at temperature up to
550 to 650 °C in natural deformation. So, Fe-Ti-oxides behave as highly ductile
phases at low temperature (Muller and Siemes, 1972). High concentration of Fe-Ti-
oxide in shear zones of GBF samples may significantly reduce the strength at which
the sample deformed.

7.4) Comparison with previous studies
- Glassy basalt

Hacker and Christie, (1992) performed the only experiments on a glassy plagioclase-
rich basalt at temperature between 675-875 °C, effective pressure of 1 GPa and
strain rate of 10%-107 s™'. The mechanical and micro structural characteristics of GB
can be compared with those of Hacker and Christie (1992). The stress exponents
found for GB at temperature between (800 and 900 °C) are similar to the ones found
by Hacker and Christie (1992). However, the activation energy is ~ 3 times smaller
than the one found by Hacker and Christie, (1992) (Q=175+30 Kj/mol™). The variation
of Q can be explained by the difference in glass content in the sample (10-15% in
Hacker and Christie (1992) sample, 15-25% in GB, and by the glass composition
rhyolitic composition for Hacker and Christie (1992) sample, phonolitic composition
for GB. Hacker and Christie (1992) basalt is ductile in the whole range of their
experiments conditions. Deformation occurs by a combination of cracking and
dislocation glide of the crystals and glass flow. Cracking corresponds to a network of
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micro-faults inclined at 40-50° to the compression axis. The same geometry of grain

scale fault is observed in our samples.

- Glass free basalt

No previous study of glass free basalts at relatively low temperature (< 900 °C) has
been made. Rheological studies concern systematically partially melted basalts.
However, mechanical behaviour of non-glassy diabases has been studied previously
by Shelton and Tullis (1981) ; Caristan, (1982) ; Kirby and Kronenberg (1998) ;
Mackwell et al., (1998). Mackwell et al., (1998), have conducted creep tests on dry
Maryland and Columbia diabases at temperature from 900 to 1050 °C, a confining
pressure of 500 MPa and strain rate from 10”7 to 10°s™. In these conditions, diabase
microstructures are indicative of dislocation creep regime. Caristan (1982), and
Shelton (1981) conducted experiments on samples with small amount of alteration
phases that dehydrated at high temperature liberating water (for further discussion
see Mackwell et al., 1998).

Rheology of diabase from Caristan (1982); Kirby and Kronenberg (1984) and
Mackwell et al., (1998) are plotted in a diagram presenting differential stress versus
temperature at a strain rate of 10° s (Figure 11). Rheology of GB and GFB are also
given in his diagram.

Caristan (1982) conducted constant strain rate experiments on Maryland diabase at a
confining pressure of 450 MPa, and at a temperature of 1000 °C and a strain rate
from 2.10° to 4.10°s™". Deformed samples had a combination of brittle and plastic
microstructures.

The strengths of the diabase measured by Caristan (1982) and Mackwell et al.,
(1998) are higher by a factor of three than GFB data at 800 °C and 6 times higher at
1100 °C. The stress exponent found in this present study exponents are similar to the
ones found by Mackwell et al., (1998) and Caristan (1982). The activation energy is
slightly lower than the one of Mackwell et al., (1998) and Caristan, (1982). Such small
differences could be explained by the petrological difference between basalt and a
diabase. Even if the modal and chemical composition of GFB is almost identical to
the Maryland diabase (Mackwell et al., 1998 ; Caristan et al., 1982), the grain size
and crystal shapes of clinopyroxene and plagioclase of the groundmass are very
different. GFB groundmass plagioclase size is very heterogeneous with an average
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of 50 um in length. Augite and plagioclase appear frequently xenomorphic. In

Maryland diabase plagioclase size is homogeneous and 200 um in length. Augite

and plagioclase appear pseudo-automorphic (Caristan, 1982). However several

studies on aggregate deformation show that dislocation creep regime is is nearly

independent of grain size (e.g. Karato, 1986 ;Rybacki and Dresen, 2004).

Consequently other criteria have to be evoked to explain this small behaviour

difference, as the oxide content which can strongly influence the deformation (see

paragraph 7.3). Maryland diabase is composed of ~1% of oxide whereas GFB is

composed of 10%.

Shelton (1981) é= (?).0%% exp((EV/AT)

Caristan (1982) (Maryland diabase)= é= (6.12*107%).0%%% exp((#70/RT

Kirby and Kronenberg (1984) = é= ( 1.58*10°).0/%% exp((444/RT

Mackwell (1998) (Columbia diabase) = é= (190+110).0* 709 exp(“88£35)/RT
Mackwell (1998) (Maryland diabase) = é= (8+4).0'* 70 exp((#82=23)/AT"
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Figure 11: plot of differential stress versus temperature. Stresses are calculated for strain

rate of 10° s using a flow law for diabases (Mackwell et al., 1994; Caristan, 1982 ; Shelton

et Tulllis, 1981) and flow law of GB and GFB. Experimental points are also given.
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8. IMPLICATION FOR OCEANIC CRUST

The rheology of oceanic crust is a function of temperature, pressure, fluid and
lithologies. Rocks rheology controls the overall strength and deformation mode of the
oceanic crust. In addition, the oceanic crust is mostly composed of basaltic rocks. A
small proportion of glass in the basalt matrix seems to strongly influence the basalt
rheology. Glass presence at depth is rare due to rapid glass alteration (Staudigel.
and Hart, 1983). However dykes margins or magma flow margins are examples of
glass presence at depth (Ross, 1983, Thy et al., 1985, Fisk et al., 1996).

The brittle to ductile transition in rocks has often been described as a limit of
permeability and has been regarding as indicating the maximum depth and
temperature at which hydrothermal fluids may circulate. In fact, for low porosity rocks
like our two samples (GB, GBF), laboratory measurements have described how
permeability depends on porosity and deformation mechanism. In low porosity rock,
dilatancy (which is associated with an increase of porosity) is generally observed
when the rock fails by brittle faulting or by cataclastic flow. Indeed, micro structural
observations have shown that dilatancy of the pore space is due to micro-cracking
processes (Zhu and Wong, 1997). Zoback and Byerlee (1975) described the variation
of permeability with stress on a Westerly granite. They show that permeability
increased by a factor of 3 when the sample is stressed to 80% of the peak stress. In
the cataclastic regime, measurement on halite (Peach and Spiers, 1996 ; Stormont
and Daemen, 1992, on Carrara marble, and hot pressed calcite Zang et al., 1994),
show an increased of permeability by seven orders of magnitude with the
accumulation of strain (several percent). However, relatively little is known regarding
the fluid transport properties of rocks undergoing ductile deformation by crystal
plastic or diffusion flow mechanisms (Fischer and Paterson, 1989, 1992; Zhang et al.,
1993b). Ductile deformation is often associated with no or minor dilatancy. On one
hand, Peach and Spiers (1996) studies has shown that minor dilatancy (< 0.2 vol.%)
during plastic deformation of salt rock can lead to very large increases in
permeability. On the other hand many studies have shown that permeability greatly
decrease during plastic flow of the rock matrix. For example, hot pressed calcite
shows a strong decrease of permeability as a function of finite strain (Bernabe et al.,
1982).
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The extrapolation of the mechanical observations at a constant strain rate of 10~ °s-’
at geological conditions is needed to assess at the brittle/ductile transition depth in a
basaltic crust for a given thermal gradient, and thus to estimate the maximal depth at
which hydrothermal fluid circulate. Extrapolation models are the keys to interpret the
rock deformation under natural conditions and to understand the morphology of the
oceanic floor. Consequently, a new rheological model based only on GFB data is
presented (Figure 12). Rheology of GFB basalt is plotted in the strength envelope in
(Figure 10) using a strain rate of 10"*s-' and a two different thermal (1) (100 °C/km)
gradient (Figure 12A-12B) of the oceanic crust at the axial Icelandic rift (2) (Foulger,
1994). The friction law of GB and GFB and flow laws GFB determined above were
used to calculate the resulting differential stress as a function of depth. GFB
rheologies plotted in Figure 12 result from the extrapolation of our data to slower
strain rates than the one used in the deformation experiments and on the assumption
that rock at depth consists exclusively of basalt. The validity of the extrapolation is
also strongly dependent on the accuracy of the determination of p based on the
friction law and on n and Q derived on the flow law. For GFB sample the error of Q is
* 4 kd/mol, that corresponds to an error of £ 200 m in depth. The standard deviation
of n £ 0.6 for GB and GFB causes an error of about 600 m on the depth of the brittle
to ductile transition. Error on the depth of the brittle to ductile transition is strongly
dependent of the value of n. Error obtains for GFB is similar to the one obtained on
Columbia and Maryland diabase by Mackwell et al., (1998). Consequently, strength
envelope (figure 12) shows that glass free basalt may deform in the brittle field up to
500-700 °C at 10 "*s™". In Figure 12 A, GB is given as indication.

Mechanical observations at a constant strain rate of 10~ ° s~ ' and their extrapolation
at geological strain rates, and temperature gradients of the volcanic zone in Iceland
indicate that hydrothermal fluids might circulate, at least transiently, through the
oceanic basaltic crust down to 5 to 6.5 km depth and supercritical fluids might be
expected at these depths within the volcanic rift zone (Figure.12). Strength envelope
(Figure 12) is available for thick basaltic crust, built by successive lava flow as in
Iceland. These results are coherent with the lower limit of the Icelandic seismogenic
zone which seems to be associated with a 650 + 100 °C isothermal surface
(Fridleifsson and elders, 2005). Geological observations are in agreement with these
rheological models. Several petrological studies based on ophiolite and in situ
oceanic crust characterization have described high temperature metamorphism (500-
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700 °C) in diabase and gabbros linked to hydrothermal circulation. E.g. : Diabase at
Hole IODP 1256D are altered in the amphibolite facies (Wilson et al., 2006, France et
al., 2009). Gabbros from Hess deep (Site IODP 894) show also alteration at
temperatures of 700-750 °C (Manning at al, 1996). Sheeted dikes complex at
Troddos Ophiolite show hydrothermal alteration of 550 -750 °C (Gillis, 2002). These
temperatures provide a minimum estimate for the brittle deformation.

Additional experiments are needed, in particular experiments where permeability of
volumetric strain could be measured, in order to link the deformation modes and
porosity and permeability. Long term experiments, with reactive pore fluid as pore
pressure are also needed, in order to investigate the rocks modification induces by
the fluid reaction on the rheology.
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Figure 12 : A a)and B a) Differential stress versus depth profil for a typical Iceland crust at
the rift axis. A strain rate of 107* s-1 was used in all calculation. A b)thermal gradient of 100
C/ Km B b) thermal profile used in calculation (Foulger, 1984).
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9. CONCLUSIONS

Brittle to ductile transition is one of the most important variables controlling the
permeability of rock and consequently the fluid flow in hydrothermal systems. New
experimental data obtained on two low porosities basalts performed at a constant

strain rate of 107 ° s~

and a confining pressure of 100 MPa and 300 MPa, pore
pressure of 30 to 70 MPa and temperature between 400 °C and 1025 °C are
presented in this work. It constitutes the first experimental study of basalt deformation
under brittle and ductile deformation mode at oceanic crustal conditions.

Mechanical observations at 10° s~

show that brittle to ductile transition strongly
depend of the lithology. Several percent of glass may strongly influence the pressure
and temperature at which occurs the brittle to ductile transition. The extrapolation of
these mechanical results to geological strain rates indicate that basaltic rocks may
deform in the brittle field to temperature up to ~ 550 £100 °C. The association of
these data with the observed temperature gradients in volcanic zones in Iceland
indicate that hydrothermal fluids might circulate, at least transiently, through the
oceanic basaltic crust down to 4 to 6 Km.

At these depth and temperature, fluids are certainly in the supercritical state. Such
fluids have been recently recognized to be of important scientific interests, in
particular regarding geothermal energy. For instance, Iceland Deep Drilling Project
(IDDP) whose main objective is to characterize the physical properties of the deep
reservoir in order to produce supercritical hydrous fluids from drillable depth in
Iceland (Fridleifsson, 2005, Massiot et al., 2009), predicts that the extraction of
supercritical fluids may enhance by a factor of ten the electrical power of
conventional geothermal power plants (Albertsson et al., 2003).

Finally, the present experiments were done only for a limited set of strain rates and
pressures. Because the rocks are deforming by both cataclastic and plastic
processes, the exact scaling of strength with effective lithostatic pressure, pore-fluid
pressure, and deformation rate needs further clarification. When pore fluids are
present, chemical and mechanical interactions with the rock matrix may cause
important modifications to the geometry of the pore space that will undoubtedly
influence both the rock strength and the transport properties of the rocks.
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