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Résuḿe :

Le domaine couvert par la Ḿecanique des Roches en Géologie s’́etend sur deśechelles spatiales et temporelles qui
ne sont pas usuelles. Par suite, la confrontation des données exṕerimentales de laboratoire et des données acquises
in situ requiert des extrapolations importantes, qui ellesmêmes ne peuvent tenir que si les micromécanismes sont
bien identifíes. Le passage micro-macro est donc un ingrédient important des approches utilisées. L’exemple de
l’endommagement sans ou avec compaction montre comment ce passage peut̂etre fait dans un cas intéressant.
Dans le cas d’une roche compacte (granite), l’endommagement est directement relié à la fissuration, quantifíee via
2 tenseurs appropriés. Les mesures des vitesses des ondesélastiques donnent accèsà ces quantit́es. Lorsqu’il y a
compaction (gr̀es), la ŕeduction de porosité s’accompagne d’une localisation en bandes de compaction,mais la
fissuration reste un microḿecanisme essentiel.

Mots-clefs : dilatance, compaction, endommagement

1 Introduction

La Mécanique des roches intervient en Géologie pour tenter d’apporter des réponses ou
tout au moins deśeléments de ŕeponsèa des questions aussi différentes que le fonctionnement
des failles, la subsidence des réservoirs d’hydrocarbures, ou le décryptage des structures de
déformation enregistrées par les roches aujourd’huià l’affleurement. Dans le premier cas, les
objets concerńes peuvent avoir une extension horizontale très importante, jusqu’au millier de
kms comme le montrent les très grands śeismes, tel celui de Sumatra survenu fin 2005, avec
une extension verticale de quelques dizaines de kms au plus.Dans le second cas, les réservoirs
d’hydrocarbures mettent en jeu des structures de l’ordre dela dizaineà la centaine de kms hori-
zontalement et moins de dix kms verticalement. A l’affleurement enfin, les observations peuvent
appŕehender directement mais en surface des structures de quelques kms au cm.
La diversit́e pŕećedente est marquée d’une sṕecificité importante en Ǵeologie et Ǵeophysique :
leséchelles d’espace et de temps en jeu sont toujourséloigńees de nos références quotidiennes.
Compte tenu de ce que les expériences de laboratoire sont restreintesà des dimensions et durées
plus petites, le passage du laboratoire aux phénom̀enes naturels requiert une extrapolation de
plusieurs ordres de grandeur, couramment 5à 10. Le d́efi à relever est̀a la mesure de cetécart.
Il impose de bien identifier et comprendre les processus microscopiques.
L’exemple examińe dans cet article est celui de la compaction des roches réservoirs. L’enjeu est
évident mais la compréhension des phénom̀enes observ́es l’est moins. Des expériences ŕecentes
permettent d’́eclairer la compaction des roches réservoirsà la lumìere de ce qui est connu en
poroḿecanique. Dans le but d’appréhender les microḿecanismes, il s’av̀ere tr̀es utile de suivre
avant et pendant la compaction l’endommagement duà la fissuration. Les vitesses des ondes
élastiqueśetant extr̂emement sensibles̀a la fissuration, leur mesure est utilisée pour quantifier
celle-ci. Unéetape pŕeliminaire d́ecrite ci-dessous consisteà analyser l’endommagement par fis-
suration de roches non poreuses. Cetteétape franchie, il est ensuite possible d’analyser le com-
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portement des roches poreuses et de séparer les contributions de dilatance, liéeà la fissuration,
et de compaction, liéeà l’effondrement des pores. L’analyse quantitative des micromécanismes
permet de d́efinir le domaine de conditions pour lesquelles peutêtre observ́e ce comportement.
De plus, le suivi des vitesses des ondesélastiques fournit un moyen potentiellement interessant
pour le monitoring ǵeophysique d’un ŕeservoir.

2 Endommagement sans compaction : le cas du granite

Le granite est ici un cas de référence. Dans des conditions de déformation sous pression
de confinement et en présence d’un d́eviateur des contraintes, la déformation ińelastique est̀a
l’ échelle microscopique due au développement de fissures. C’est donc une déformation dila-
tante. Lorsque la roche est suffisamment fissurée pour que du fluide puisse y percoler, il est pos-
sible aussi de suivre le comportement d’un granite fissuré satuŕe de fluide. Apr̀es d́eveloppement
d’un endommagement important, une localisation de la déformation conduit̀a la rupture de
l’ échantillon.
La fissuration de la roche s’accompagne d’une anisotropieélastique et d’une d́ecroissance des
constanteśelastiques. Ces effets sont directement responsables de l’anisotropie des vitesses des
ondesélastiques et de la diminution de leurs valeurs. Ils sont mesurables en laboratoire au
moyen de capteurs piézóelectriques.

2.1 Perturbation dueà une fissure isoĺee

En supposant pour simplifier que la roche de départ est compacte et isotrope, ce qui est
en fait une bonne approximation, que ses caractéristiquesélastiques peuventêtre d́efinies par
les 2 constantesE, module d’Young, etν, coefficient de Poisson, il est possible de relier les
constanteśelastiques̀a la densit́e de fissuration. Pour ce faire, examinons d’abord le cas d’une
fissure isoĺee.
Suivant ici Kachanov (1993) [3], on peut exprimer la déformation additionnelle duèa une fissure
en fonction du tenseur de déformabilit́e d’une fissure. Le champ de contrainte duà une onde
élastique cŕee une d́eformation additionnelle qui n’existerait pas en l’absence de fissure. Dans
le cas id́eal envisaǵe, la d́eformation est ŕeversible car il n’y a ni friction ni propagation de la
fissure. L’existence de cette déformation duèa la fissure signifie que les modulesélastiques sont
plus faibles ou encore les déformabilit́es plus grandes. La discontinuité de d́eplacement de part
et d’autre d’une fissure supposée plane est

→

b=
→

u1 −
→

u2 (1)

avec
→

u1 vecteur d́eplacement d’un point sur la première face de la fissure, et
→

u2 celui d’un
point sur la seconde face. D’où pour la d́eformation additionnelle duèa une fissure de surface
S dans un volumeV

δǫij =
1

2V
(<bi> nj+ <bj> ni)S (2)

avec
→

n normale unitairèa la fissure et
→

<b> discontinuit́e de d́eplacement moyennée sur
la surface de la fissure. Suivant Kachanov (1993) [3], nous introduisons le tenseur symétrique
d’ordre 2 ou tenseur de déformabilit́e, Bij qui relie le vecteur discontinuité de d́eplacement

<bi> au vecteur traction
→

t appliqúe sur les faces de la fissure

< bi >= Biptp (3)
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Le tenseurBip est connu pour des fissures circulaires (et elliptiques) dans le cas 3D. Utilisant
alorstp = σpqnq, on obtient :δǫij = 1

2V
(Bipσpqnqnj + Bjpσpqnqni)S, ou encore

δSijkl =
S

4V
(Biknlnj + Bilnknj + Bjknlni + Bjlnkni) (4)

Le tenseur de d́eformabilit́e peutêtre expriḿe en termes d’une composante normale,BN ,
et d’une composante de cisaillement ,BT , [10]. Pour des fissures planes circulaires de rayonc,
avecE module d’Young etν coefficient de Poisson , on a

Bij = BNninj + BT (δij − ninj) (5)

avec

BT =
32(1 − ν2)c

3πE(2 − ν)
(6)

et

BN

BT

= (1 −

ν

2
) (7)

pour des fissures sèches, et

BN

BT

= (1 −

ν

2
)

δ

1 + δ
(8)

pour des fissures saturées.
Le param̀etreδ caract́erise le couplage entre contraintes et pression de fluide

δ = β−1 Eζ

Kf

(9)

avecKf module d’incompressibilit́e du fluide,ζ facteur de forme de la fissure (ζ = w
c

où

w est l’ouverture de la fissure), etβ est un facteur nuḿerique tel queβ = 16(1−ν2)
3π

. L’ordre de
grandeur deδ est donńe par le rapport entre 2 modulesélastiques :Eζ , etKf . Le premier est
en quelque sorte le module qui caractérise l’incompressibilit́e de la fissure et estégal au module
d’Young de la matrice ŕeduit d’un facteur dùa l’aplatissement de la fissure : une fissure résiste
mal en compression. Le second est le module du fluide : s’il estélev́e, comme dans le cas d’un
liquide, δ sera tr̀es faible alors que s’il est faible (cas d’un gaz),δ seraélev́e. Dans ce dernier
cas, l’́equation 8 est identiquèa 7, comme on l’attend.

2.2 Perturbation dueà une population de fissures

A ce stade, l’́etape fondamentale suivante consisteà passer d’une fissure isoléeà une popu-
lation de fissures. Les résultats de Sayers et Kachanov (1995) [10] et Schubnel et al.(2003) [12]
montrent que l’approximation simple d’ignorer les interactions est tr̀es satisfaisante, au delà de
ce qui pourrait intuitivement̂etre attendu. La raison en est que les interactions entre fissures se
compensent tr̀es largement. Les effets d’amplification dus aux extrémit́es de fissure et des effets
d’écrans dus aux champs de contrainte au dessus et en dessous des fissures se neutralisent si
toutefois les centres des fissures sont répartis aĺeatoirement. La situation est alors celle d’un
milieu effectif trait́e selon le sch́ema de Mori-Tanaka, c’està dire d’un milieu contenant des fis-
sures plaćees dans un champ effectif obtenu par une moyenne volumique.Dans ce cas le champ
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effectif est le champ non perturbé, ce qui revient̀a dire que les interactions se compensent.
Consid́erant une distribution aléatoires deN fissures circulaires (de rayonc) par unit́e de vo-
lume,on obtient

δSijkl = πNc2 [
BT

4
< (δiknjnl + δilnjnk + δjkninl + δjlnink) > +(BN −BT ) < ninjnknl >]

(10)
En d́efinissant le param̀etreh , proche en valeur deE/5, et tel que

h =
3E(2 − ν)

32(1 − ν2)
(11)

l’ equation 10 devient

δSijkl =
Nc3

h
[
1

4
< (δiknjnl+δilnjnk+δjkninl+δjlnink) > +

(

(1 −

ν

2
)

δ

1 + δ
− 1

)

< ninjnknl >]

(12)
Suivant Sayers and Kachanov (1995) [3] et Schubnel et al (2003) [12], nous d́efinissons le

tenseurα∗

ij = Nc3 < ninj > qui est le tenseur de densité de fissures, tel quetrα∗ = α∗

kk = Nc3.
Ce dernier terme est un parametre clé pour la connectivit́e des fissures [2]. Notons que le tenseur
densit́e de fissures n’est pas introduit ici de façon ad hoc, mais résulte tout naturellement du
mod̀ele d́evelopṕe. Introduisons aussi un tenseur de rang 4β∗

ijkl = Nc3(BN

BT

− 1) < ninjnknl >

soit β∗

ijkl = Nc3[(1 −
ν
2
) δ

1+δ
− 1] < ninjnknl >. Ces tenseurs représentent repectivement les

moments du 2nd et 4ème ordre de la distribution des orientations des normales des fissures.
Nous noterons

α∗

ij = (trα∗) < ninj > (13)

β∗

ijkl = [(1 −

ν

2
)

δ

1 + δ
− 1](trα∗) < ninjnknl > (14)

L’expression des d́eformabilit́es additionnelles dues aux fissures est

δSijkl =
1

h
[
1

4
(δikα

∗

jl + δilα
∗

jk + δjkα
∗

il + δjlα
∗

ik) + β∗

ijkl] (15)

2.3 Détermination du tenseur de fissurationà partir des vitesses des ondeśelastiques

Nous adoptons comme modèle d’anisotropie celui d’un milieu transversalement isotrope. En
réalit́e, il est tr̀es difficile et probablement peu utile d’avoir recoursà un mod̀ele plus complexe.
La syḿetrie transverse isotrope correspondà 5 constanteśelastiques, alors qu’au delà, il est
nécessaire d’utiliser 9 constantes elastiques (symétrie orthorhombique). Les definitions des 2
tenseursα∗ etβ∗, ainsi que la relation2δS1212 = (δS1111 − δS1122) impośee par le choix d’une
symétrie isotrope transverse (Nye, 1979), conduit aux relations suivantes

δS1111 = δS2222 =
1

h
(α∗

11 + β∗

1111)

δS3333 =
1

h
(α∗

33 + β∗

3333)
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δS1212 =
1

h
(
α∗

11

2
+

β∗

1111

3
)

δS2323 = δS3131 =
1

h
(
α∗

11 + α∗

33

4
+ β∗

1133)

δS1122 =
1

h
(
β∗

1111

3
)

δS2233 = δS3311 =
1

h
β∗

1133 (16)

L’ensemble deśequations 9, 11, 13, 14, 16, permet de calculer les constantes élastiques de
la roche fissuŕee, et par suite les vitesses des ondesélastiques en fonction des 3 paramètres
élastiques de la roche intacte et du fluide :ν, E,Kf , d’un param̀etre microstructuralζ, et des 2
tenseursα∗ andβ∗. Les 5 constanteśelastiques de la syḿetrie isotrope transverse correspondent
aux 5 composantesα∗

11, α
∗

33, β
∗

1111, β
∗

3333, β
∗

1133 . Ces 5 derniers termes ne dépendent que de la
distribution des orientations de fissures. Il est donc possible de quantifier l’anisotropiéelastique
si la distribution des orientations de fissures est connue. Inversement, il est possible d’extraire la
distribution des orientations de fissures des mesures de vitesses des ondesélastiques . Enfin, la
mise enévidence d’un milieu sec ou saturé est possible puisque dans le premier casKf = 0 et
δ → ∞ , alors que dans le secondKf >> 0, etδ ≈ 0. Ces deux cas correspondentà 2 valeurs
du tenseurβ∗

β∗

ijkl = −γ trα∗ < ninjnknl > avecγ =
ν

2
, (sec), ou γ = 1, (satuŕe) (17)

Ce mod̀ele peut̂etre appliqúe à des mesures expérimentales obtenues sur un granite saturé
(Schubnel et al, 2003 [12]). Pour un milieu saturé, γ = 1, et les composantes deβ∗ ne sont
pas ńegligeables, ce qu’elles seraient en milieu sec puisque le termeν/2 vaut environ 0,1, et
que par conśequent toutes les composantes deβ∗ sont alors 10 fois moinśelev́ees que dans le
cas satuŕe. La figure 1 montre les résultats de Schubnel et al (2003) [12] dans le cas du granite
d’Oshima.

3 Endommagement avec compaction : le cas du grès

Les ŕesultats obtenus sur les grès depuis une dizaine d’années ont permis de mettre en
évidence le comportement mécanique lors d’exṕeriences de d́eformation avec ou sans déviateur
des contraintes. La compaction isotrope, ou assistée par un d́eviateur apparaı̂t au del̀a d’une
pression seuil qui d́epend du d́eviateur [16]. L’apparition de bandes de compaction aét́e in-
terpŕet́ee comme une localisation par bifurcation selon le modèle de Rudnicki et Rice (1975)[9].
Plus ŕecemment, l’́etude de ces phénom̀enes en utilisant les ḿethodes pŕesent́ees plus haut pour
le cas simple des granites a conduità mettre eńevidence les 2 processus simultanés de dila-
tance (par fissuration) et de compaction (par effondrement des pores), le second́etant d’ailleurs
permis par le premier [1].

3.1 Comportement du gr̀es sous contrainte isotrope

Les gr̀es poreux pŕesentent lors d’un essai de compression isotrope un comportement parti-
culier. Un exemple est donné en figure 2a, qui présente l’́evolution de la variation de volume en
fonction de la pression de confinement. Pour un grès des Vosges (Bleurswiller,25% de porosit́e),
il est possible de distinguer deux domaines bien distincts :pour des pressions de confinement
effectives inf́erieuresà une certaine valeur notéeP ∗, la compaction de la roche estélastique.
A partir d’une certaine pression,P ∗, la variation de volume (compaction) est plus grande que
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FIG. 1 – Déformation du granite d’Oshima sous30 MPa de pression de confinement (essai
satuŕe) (a), (b) et (c)́evolution des vitesseśelastiquesP , SV , etSH en fonction de la contrainte
moyenne effective, (d)́evolution des composantesβ∗

ijkl et α∗

ij en fonction de la contrainte
moyenne effective

dans la zonéelastique, ce qui signifie que la microstructure commenceà évoluer pour ŕeduire sa
porosit́e. La pressionP ∗ correspond donc̀a une pression de début d’effondrement de structure,
elle est associéeà une pression d’effondrement des pores età une fracture des joints de grains
et des grains eux-m̂emes [6]. La valeur deP ∗ joue un r̂ole important dans la compaction des
réservoirs, la valeur de cette pression dépend de la nature de la roche, et de la porosité : plus la
porosit́e est importante, plus la valeurP ∗ diminue [17]. Le comportement des vitessesP et S
pendant la compaction du grès sous chargement isotrope est donné en figure 2b et 2c. Les vi-
tesses sont données en fonction de la contrainte moyenne effective. A partirdes ŕesultats, il est
possible de subdiviser le domaineélastique de la roche (pression inférieureàP ∗) en deux sous-
domaines : pour des pressions inférieures̀aA1, les vitessesP etS augmentent, cela ne peutêtre
interpŕet́e que comme une fermeture des fissures préexistantes. Pour des pressions comprises
entreA1 et P ∗, les vitesses sont constantes, ce second domaine correspond doncà un ŕegime
intrinsèque de la roche où toutes les fissures préexistantes seraient fermées. Lorsque la pression
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atteint la pression critique d’effondrement des pores, lesvitesses chutent : ce comportement
prouve que les vitessesélastiques sont plus sensiblesà la fissuration des joints de grains et des
grains qu’̀a la compaction de la roche. Si l’on continueà compresser la roche jusqu’àA2, on at-
teint un quatrìeme domaine òu les vitesses re-augmentent : en effetà des pressions supérieures̀a
A2, on peut imaginer que l’on commenceà fermer ces nouvelles fissures crééesà des pressions
proches de la pression d’effondrement de la structure poreuseP ∗. Cette exṕerience met bien en
évidence la comṕetition entre l’effet de la compaction de la roche et de la création de fissures
(dilatance) sur l’́evolution des vitesseśelastiques.
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FIG. 2 – Essai de compression isotrope sur le grès de Bleurswiller (essai saturé, porosit́e initiale
Φ = 25%) : (a) évolution de la variation de porosité en fonction de la pression de confine-
ment effective, (b) et (c)́evolution des vitesseśelastiquesP et S en fonction de la pression de
confinement effective

3.2 Comportement du gr̀es sous chargement triaxial

Pour des pressions de confinement inférieuresà 30 MPa le comportement du grèsétudíe
est fragile ; c’est̀a dire que si la roche se compacte dans un premier tempsélastiquement,
elle d́eveloppe par la suite de la dilatance puis se fracture. Pour des pressions de confinement
suṕerieures̀a 30 MPa, si la roche se compactéelastiquement dans un premier temps, lorsque
l’ état de contrainte atteint un seuil noté C∗, la roche ne d́eveloppe pas de dilatance mais de la
compaction associéeà un effondrement de la structure poreuse et de la fracturation de grains
(shear enhanced compaction). La figure 3 ŕesume diff́erents essais tri-axiaux menésà des pres-
sions de confinement de50, 70, 90, et 110 MPa : la figure 3a donne l’́evolution de la porosité
en fonction de la contrainte moyenne, la figure 3b et 3c donnent l’ évolution des vitessesP
et S en fonction de la contrainte moyenne. Comme pour l’essai de compression isotrope, on
peut distinguer diff́erents domaines. Lorsque la roche se compacteélastiquement, les vitesses
P et S augmentent, ceci est dùa la fermeture des fissures préexistantes, puis les vitessesP
et S atteignent une valeur constante, où toutes les fissures préexistantes se retrouvent fermées.
Lorsque l’́etat de contrainte atteint la contrainteC∗ la structure poreuse s’effondre et la roche
se compacte de façon drastique (figure 3a). Pendant cette compaction, les vitesses, comme dans
le cas de l’essai sous pression isotrope chutent, ce qui prouvent que lors de ces chargements
la cŕeation de fissures duèa la fissuration des grains et des joints de grains est le mécanisme
prépond́erant, qui contr̂ole l’évolution des vitesses.
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FIG. 3 – Essai tri-axiaux pour différentes pressions de confinementPc = 50, 70, 90, et
110 MPa (essai satuŕe, gr̀es de Bleurswiller, porosité initiale Φ = 25%) : (a) évolution de
la variation de porosité en fonction de la contrainte moyenne effective, (b) et (c)évolution des
vitesseśelastiquesP etS en fonction de la contrainte moyenne effective

La figure 4 est une série de photos d’échantillons du m̂eme gr̀es d́eformés triaxialement
à différentes pressions de confinement. Pour des pressions de confinement de12 et 30 MPa
les photos montrent que la déformation s’est localiśee sous forme de bandes de cisaillement.
Pour des pressions de confinement supérieures̀a 30 MPa, la d́eformation deśechantillons est
assocíeeà un effondrement de la structure poreuse (figure 3). Cependant les photos 4 montrent
que cette d́eformation n’est pas homogène, en effet on voit nettement sur ces photos des bandes
plus ou moins parallèles entre elles, et perpendiculaires au chargement axial.De telles structures
ont ét́e observ́ees au laboratoire [15], [4], mais aussi sur le terrain [7]. Desétudes microsco-
piques montrent qu’à l’intérieur des bandes la réduction de porosité peut̂etre suṕerieureà20%,
alors qu’̀a l’extérieur des bandes la roche est intacte. Ces bandes vont doncêtre des barrières
à l’écoulement des fluides, différenteśetudes ([1], [14]) montrent que la perméabilit́e dans la
bande est inf́erieure d’au moins un ordre de grandeur par rapportà la perḿeabilit́e de la roche
encaissante. Notons que de telles structures sontégalement observées dans d’autre matériaux,
comme les mousses d’aluminium ou les structures en ”nids d’abeilles”.

Pc=12 MPa  Pc=30 MPa  Pc=50 MPa  Pc=70MPa  Pc=90MPa     (1)              (2)

FIG. 4 – Photo deśechantillons de grès de Bleurswiller, d́eformés triaxialement̀a différentes
pressions de confinement(Pc). Le diam̀etre initial de l’́echantillon (2) est de40 mm et sa lon-
gueur initiale de80 mm. (1) est une photo de l’échantillon d́eformé sous contrainte isotrope
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Pour pouvoir extrapoler les observations de laboratoire aux simulations de bassins sédimentaires,
il faut définir des lois de comportement. La figure 5 définit le domainéelastique de la roche.
Pour des pressions de confinement faible, la déformation de la roche est caractériśee par de la di-
latance puis par une fracturation, il aét́e montŕe par diff́erents auteurs, qu’un tel comportement
pouvait se mod́eliser par un mod̀ele de Drucker-Prager. Pour des pressions de confinement plus
élev́ees, lorsque l’on trace l’ensemble des contraintes critiquesC∗ définies pŕećedemment, on
montre que plus la pression de confinement estélev́ee, plus la contrainte déviatorique pour at-
teindre le seuilC∗ est faible. Il est donc possible d’utiliser un modèle couramment employé
en ḿecanique des sols : le modèle de Cap, qui d́ecrit une ellipse dans un plan contrainte
déviatorique en fonction de la contrainte moyenne effective. Il semble cependant, que pour
le cas du gr̀esétudíe, une simple droite tend̀a mieux mod́eliser le domainéelastique pour des
pressions de confinementélev́ees qu’une ellipse.
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FIG. 5 – Domainéelastique de la roche : pour de faibles pressions de confinement l’enveloppe
est mod́elisée par un crit̀ere de Drucker-Prager, pour des pressions de confinement plus élev́ees,
l’enveloppe est mod́elisée par un mod̀ele de Cap

3.3 Effets de la fissuration et de la compaction sur les vitesses des ondeśelastiques

Le comportement des vitesses des ondesélastiques pendant la compaction du grès est com-
plexe car il est affecté par deux ḿecanismes bien différents. Si l’on imagine que la roche se com-
pacte, le nombre de contacts entre les grains augmente et la porosit́e diminue, par conśequent les
vitesses devraient augmenter. Un tel comportement est observé lors d’essai tri-axiaux menés sur
deséchantillons id́eaux constitúes de billes de verre. Cependant lorsque la roche se compacte de
façon homog̀ene, dans le cas d’un essai hydrostatique, ou sous forme de bandes de compaction,
dans le cas des essais tri-axiauxà pressions de confinementélev́ees, leśetudes microstructu-
rales montrent que la compaction s’accompagne d’un effondrement de la structure poreuse et
d’une fissuration intense des grains. Lesétudes exṕerimentales sur le granite ont montré que les
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vitesseśetaient tr̀es sensibles̀a la fissuration, et diminuaient lors de la création de fissures.
Dans le cas des grès poreux, les vitesses vont avoir tendanceà augmenter sous l’effet de la

compaction et̀a diminuer sous l’effet de la fissuration des grains. De la fissuration granulaire ou
de la compaction, lequel de ces mécanismes va jouer un rôle pŕepond́erant sur le comportement
des vitesses ? Nos données exṕerimentales (figures 2 et 3) montrent que les vitesses diminuent
lors de la compaction, ce qui montre que l’effet de la compaction est ńegligeable devant celui
de la fissuration. Ces résultats exṕerimentaux sont concordant avec l’étude de la compaction du
grès de Berea effectuée par Scott et al. [13].

Pour essayer de comprendre théoriquement les processus simultanés de dilatance (par fis-
suration) et de compaction (par effondrement des pores), onpeut à nouveau se baser sur les
travaux de Kachanov [3]. En l’absence de données suffisantes, on ne cherchera pas icià utili-
ser un mod̀ele anisotrope comme pour les granites. On gardera en première approximation un
mod̀ele isotrope et ońecrit le module d’Young effectifEeff sous la forme suivante :

Eo

Eeff

= 1 + H.Φ (18)

où Eo est le module d’Young de la matrice solide,Φ la porosit́e, etH un param̀etre positif
qui dépendà la fois des propriét́es de la matrice et du fluide, de la géoḿetrie des inclusions et
des interactions entre elles. Ce paramètreH a ét́e calcuĺe par diff́erents auteurs pour différents
types de ǵeoḿetrie et diff́erentes propriét́es de fluide ([3],[5], [8]). En gardantà l’esprit, que la
porosit́e est compośee d’une porosit́e de pores que l’on noteraΦ et d’une porosit́e de fissures,
avecρ densit́e de fissures, si l’on suppose qu’il n’y a pas d’interactions entre ces deux porosités
et que le module d’Young est une fonction bilinéaire de la densité de fissures et de la porosité
de pores, l’́equation18 peut-̂etre ŕeécrite de la façon suivante :

Eo

Eeff

= 1 + H.Φ + l.ρ (19)

où l est un param̀etre qui d́epend de la ǵeoḿetrie des fissures, des propriét́es de la matrice
solide et du fluide, et des interactions entre fissures. Dans une premìere approximation des
param̀etresH et l, il est possible de se placer dans le cas sec et dans le cas où les interactions
entre pores et fissures sont négligées. Dans le cas d’une porosité de pores mod́elisée par des
sph̀eres, Kachanov [3] montre que le paramètreH vaut 3 si le milieu est sec. Dans le m̂eme
article, Kachanov donne une estimation del pour un milieu sec constitué de fissures elliptiques
distribúees aĺeatoirement :

l =
16(1 − ν2

o )

9(1 − νo/2)
(20)

où, νo est le coefficient de Poisson de la matrice solide. Pour la plupart des mińeraux,
0.1 < ν < 0.3, il est donc possible de donner une estimation du paramètre l ; l = 2. Ces
premìeres approximations montrent que finalement les paramètresH et l sont du m̂eme ordre
de grandeur. Il áet́e mont́e par diff́erents auteurs ([10], [11]) que la densité de fissures dans une
rocheρ peut atteindre des valeurs proches de l’unité lorsque la roche est proche de la fracture.
Or dans le cas des bandes de compaction, les microstructures[1] montrent qu’̀a l’intérieur des
bandes, les grains sont intensément fractuŕes, on peut donc supposer qu’au sein des ces bandes,
la densit́e de fissureρ est approximativementégaleà l’unité. Les essais tri-axiaux (figure 3) ont
syst́ematiquement́et́e arr̂et́es avant que la réduction de porosité Φ atteignent4%, il en d́ecoule
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que les variations de densité de fissures sont plus importantes que les variations de porosité de
pore d’au moins un ordre de grandeur. On peut alors réécrire l’équation18 de la façon suivante :

(

Eo

Eeff

)

saturé

<

(

Eo

Eeff

)

sec

≈ 1 + 3φ + 2ρ (21)

Cette dernìereéquation permet d’expliquer que dans le cas d’une compétition entre une com-
paction de pores et une création de fissures, le module d’Young effectif de la roche estessen-
tiellement contr̂olé par la porosit́e de fissures.

4 Conclusion

Des exṕeriences de laboratoire ont permis d’analyser quantitativement l’endommagement
et la compaction de roches (granite et grès). L’interpŕetation microḿecanique en termes de
fissuration, effondrement des pores, et développement de bandes de compaction fournit un
mod̀ele coh́erent pour ces comportements. Ceci permet d’examiner l’éventuelle apparition de
ce type de ŕeponse ḿecanique pour des roches in situ , dans des conditions diverses. De plus
les conśequences potentielles sont d’un grand intér̂et : monitoring de la fissuration avant la rup-
ture par mesures des vitesses des ondesélastiques, ou encore développement de barrières de
perḿeabilit́e dans le cas de bandes de compaction.
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