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Introduction

« L’étude des mondes nous ouvre dans [’ordre des temps des horizons

aussi immenses que ceux qu’elle nous ouvre dans [’ordre de l’espace. »
Camille Flammarion, Astronomie Populaire, 1880

Parmi les notions que I’on enseigne aux étudiants de premiére année en géologie, |’une
des plus fascinantes a mes yeux est celle de 1I’enregistrement géologique. Cette formulation,
dont j’ignore a qui nous la devons, m’apparait tout a fait pertinente pour décrire un processus
qui pourtant n’a rien de simple quand on 1’étudie de pres. Oui, les roches ont la capacité de
stocker des informations pendant des millions, voire des milliards d’années, pour les restituer
ensuite a qui s’y intéressera. Car c’est bien dans ce sens qu’il faut comprendre ici 1’adjectif
« géologique » : ce sont les roches qui sont les messagers. Mais on aurait tort de croire que
I’enregistrement géologique n’intéresse que les géologues, car il est aussi d’une importance
fondamentale dans de nombreuses autres disciplines scientifiques, telles que la paléontologie,
la paléoclimatologie ou encore le paléomagnétisme (et par ricochet la biologie, la climatologie
et le magnétisme dans leur ensemble).

Les roches sont donc comme un livre ouvert sur le passé, racontant chronologique-
ment des événements qui ont marqué 1’histoire de la Terre. Toutefois, ce récit est largement
incomplet, soit car il n’y a pas eu systématiquement de roches pour 1’enregistrer, soit car les
roches ont été détruites par la suite. Ceci est particuliérement vrai pour les périodes les plus
reculées, dont on n’a retrouvé que bien peu de vestiges. L’érosion, le magmatisme, le méta-
morphisme ou encore la tectonique des plaques sont autant de processus actifs sur notre
planete contribuant a faire disparaitre les roches anciennes. Et, de fait, on ne sait que bien peu
de choses sur 1’éon de I’ Archéen (-2,5 & -3,8 milliards d’années), et encore moins sur celui qui



INTRODUCTION

le précede, I’Hadéen® (-3,8 & -4,6 milliards d’années). Or, ¢’est a ces périodes primitives qu’il
faut remonter pour espérer comprendre les conditions qui ont permis 1’apparition de la vie sur
notre planéte.

Qu’en est-il sur les autres corps du systeme solaire ? Tous ceux qui sont constitués
principalement de roches (les corps telluriques, semblables a la Terre) ont vu leur histoire
enregistrée par celles-ci. Dans le cas de Mercure ou celui de la Lune, toutefois, cette histoire
est moins riche que celle de la Terre primitive : elle est essentiellement marquée par les
impacts météoritiques et par les épanchements volcaniques, sans apparition d’une quelconque
hydrosphére. Dans le cas de Vénus, 1’enregistrement géologique accessible a nos instruments
est limité aux derniers 10 & 20% de I’histoire de la planéte en raison d’un resurfagage global
masquant les périodes antérieures [Basilevsky et Head, 1998]. La encore, donc, rien qui puisse
nous éclairer sur ce a quoi pouvait ressembler la Terre primitive.

Le cas de Mars est différent. Contrairement a la Terre et a VVénus, son activité interne
et superficielle a décliné suffisamment rapidement pour que 1’enregistrement géologique
ancien ait été en grande partie préservé. Et contrairement a Mercure et a la Lune, cet enregis-
trement géologique renferme les traces d’une hydrospheére globale susceptible de comporter
des similitudes avec celle qui, sur Terre, a vu naitre la vie. Etudier la prime jeunesse de Mars
peut donc nous aider a reconstituer les « chapitres » manquants de la stratigraphie terrestre.

Les traces les plus visibles de I’hydrosphére primitive de Mars sont d’ordre morpho-
logique : réseaux de vallées, chenaux de débacle, terrasses fluviatiles, deltas. Ce sont les
premieres a avoir été découvertes, lorsque des sondes spatiales se sont approchées suffisam-
ment de la planéte pour acquérir des images détaillées de sa surface. Plus récemment, des
traces plus subtiles, d’ordre chimique et minéralogique, ont pu étre décelées. Elles corres-
pondent aux transformations subies par les roches suite a leur interaction avec 1’eau liquide.
Cette altération des roches est un élément-clé de I’enregistrement géologique de Mars
primitive : non seulement elle atteste de la présence d’eau liquide en surface, mais surtout elle
renferme des informations supplémentaires sur les conditions de son interaction avec les
roches : composition de 1’atmosphére, type de climat, pH des eaux, espéces chimiques
dissoutes, rapport fluide/roche, durée de I’interaction, etc. Toutefois, ces informations sont
plus ou moins difficiles a extraire selon les cas. Comme pour la traduction d’un vieux livre,
certains passages peuvent ne pas étre clairs et laisser la place a plusieurs interprétations diffé-
rentes, voire radicalement opposeées.

Dans un tel contexte, I’investigation scientifique doit se faire par plusieurs approches
complémentaires. D’une part, il est essentiel de collecter le maximum d’informations, et donc
de données, sur I’objet étudi€ : c’est le role des missions spatiales, qu’elles soient orbitales ou
au sol (les premieres ayant I’avantage de couvrir des régions bien plus vastes, les secondes de
fournir une « vérité-terrain »). D’autre part, il est tout aussi essentiel d’essayer de décrypter
les informations collectées, ce en considérant un large éventail d’interprétations, en les testant
et en éliminant celles qui ne permettent pas d’expliquer les observations : ¢’est le domaine de
la modélisation et de 1’expérimentation (a laquelle on peut associer les analogies avec la Terre,

! Le terme désignait a I’origine la période antérieure a la plus ancienne roche connue sur Terre [Cloud, 1972].
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qui peut étre vue comme un laboratoire grandeur nature). Plus les observations sont nombreuses,
diversifiées et précises, plus elles contraignent les modéles proposés. A I'inverse, plus la
modélisation et 1’expérimentation sont poussées, plus elles limitent les scénarios envisageables
pour expliquer les observations. Modélisation et expérimentation s’alimentent aussi mutuel-
lement. Au final, les allers et retours entre ces trois approches permettent de faire progresser la
connaissance de I’environnement (ou des environnements) de Mars primitive? (Fig. 0-1).

Le travail de thése présenté dans ce manuscrit s’inscrit pleinement dans cette démarche,
en cherchant a confronter les résultats d’expérimentations en laboratoire, réalisées sous des
conditions connues et choisies, avec les données acquises sur ou autour de Mars. Car c’est la
un des grands avantages de 1’expérimentation : elle permet de produire des échantillons réels
qu’il est ensuite possible d’analyser par des techniques analogues a celles employées dans les
missions spatiales, telles que la spectrométrie visible et proche-infrarouge, la diffraction des
rayons X, la spectrométrie Mdssbauer, etc.

Les principales questions auxquelles nous allons tenter d’apporter des éléments de
réponse sont les suivantes : a partir de quelles roches-meres et dans quelles conditions se sont
formés les minéraux d’altération martiens ? Plus particuliérement, une atmosphére dense de
dioxyde de carbone, telle qu’envisagée pour permettre la stabilité de 1’eau liquide en surface,
est-elle compatible avec la minéralogie observée ? Enfin, les processus d’altération mis en jeu
sur Mars sont-ils comparables a ceux de la Terre ?

Ce manuscrit est divisé en quatre parties. La premiére partie est consacrée au
contexte scientifique et technique nécessaire a la compréhension des problématiques abordées
par la suite. Elle regroupe les chapitres | et 11, dans lesquels sont détaillés respectivement les
mécanismes de I’altération sur Terre et sur Mars, puis les méthodes d’analyse mises en ceuvre
au cours de la these (notamment la spectrométrie visible et proche-infrarouge, la diffraction
des rayons X et la microscopie électronique).

La deuxieme partie est constituée par le chapitre I1l. Elle est principalement axée sur
les processus d’altération sur Mars ayant impliqué du soufre (et ayant donc donné naissance a
des sulfates). Il s’agit d’une étude expérimentale sous conditions martiennes simulées, a laquelle
m’ont associé Vincent Chevrier et ses collaborateurs du CEREGE, a Aix-en-Provence.

La troisiéme partie de ce manuscrit comporte deux chapitres et s’intéresse au contraire
aux processus d’altération dans lesquels le soufre n’a pas joué un rdle important, et qui ont
produit les phyllosilicates hydratés découverts dans les terrains les plus anciens de la planete.
Le chapitre IV est une étude de deux contextes geologiques de mise en place de ces minéraux
a partir de 1’analyse de données orbitales. Le chapitre V est une seconde étude expérimentale,
dans laquelle a été comparée 1’altération de 1’olivine sous conditions martiennes simulées et
sous conditions terrestres.

2 Le terme « primitif » est utilisé dans ce manuscrit pour faire référence a la période durant laquelle Mars a
connu une activité importante de I’eau liquide a sa surface, ce qui correspond approximativement aux éres du
Noachien et de I’Hespérien (cf. annexe B).
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La quatriéeme partie, enfin, est constituée par le chapitre VI. Elle est consacrée a une
discussion des différents résultats exposés dans les parties précédentes. Elle est suivie de la
conclusion générale de ce travail. Le lecteur trouvera aussi en annexes un aide-mémoire
minéralogique et des repéres spatiaux et temporels potentiellement utiles pour la compréhen-
sion du manuscrit, ainsi que les publications associées a cette these.

Spectrométrie VNIR orbitale
& missions in situ

- « Etat final » des processus d'altération
sur Mars
- Contexte géologique

?

(]
Mars primitive

Altération expérimentale
& analogues terrestres

Modélisation
- Hypothéses sur les conditions initiales
et les réactions ﬁ - Hypotheses sur les conditions initiales

- S'affranchit des limites matérielles et - Echantillons réels offrant une compa-
temporelles raison directe avec Mars

Figure 0-1 — L’environnement primitif de Mars, aujourd’hui disparu, ne peut étre étudié que de
maniére indirecte, par trois grandes approches complémentaires : 1’observation de Mars actuelle,
I’expérimentation et la modélisation.
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Chapitre |

L’altération, de I’échelle du grain

a celle de la planete Mars

Ce chapitre a pour but de mettre en place le cadre général de la thése. Dans un premier
temps, nous verrons les différents mécanismes qu’englobent le terme d’altération, depuis les
processus chimiques a I’ceuvre a 1’échelle du grain jusqu’aux liens établis avec le climat. Dans
un second temps, nous dresserons un état des lieux des connaissances sur les phénomenes
d’altération ayant affecté la surface de la planéte Mars, au travers d’un survol historique
focalisé sur ce sujet et d’une revue des travaux experimentaux. Nous terminerons par une
synthese des principales questions non résolues en lien avec la problématique de 1’eau liquide
et de ’altération sur Mars.



CHAPITRE |

Altérer, v. tr.
XIV¢ siecle. Emprunté du bas latin alterare, « changer, empirer, altérer ».
|. Rendre autre. 1. Modifier dans sa nature, dans sa constitution, etc.

Le temps altére la composition des roches, la configuration du relief.
Dictionnaire de I’Académie Frangaise, neuviéme édition, 1992-

1.1. Les mécanismes de ’altération

1.1.1. L’altération : définition(s)
1.1.1.1.  Altération chimique versus altération mécanique

Qu’est-ce qu’altérer ? C’est « rendre autre », nous dit 1’Académie Frangaise. Altérer
une roche, c’est donc rendre cette roche autre, la « modifier dans sa nature, dans sa cons-
titution ». Au sens large, ’altération englobe ainsi I’ensemble des modifications physico-
chimiques que peut subir une roche, sous 1’effet des agents atmosphériques ou des eaux de
surface ou thermales. Cela exclut les modifications liées a une augmentation importante de la
pression lithostatique (diagenése et métamorphisme dits d’enfouissement) ou de la tempé-
rature (métamorphisme dit thermique)®.

Dans son sens plus restreint, I’altération désigne uniquement les modifications d’ordre
chimique et leurs conséquences au niveau minéralogique. Les modifications d’ordre physique
sont quant & elles regroupées sous le terme d’érosion, ou plus rarement d’altération méca-
nique. Contrairement a 1’altération au sens chimique, 1’érosion n’implique pas de modification
de la nature des matériaux, mais seulement leur division en fragments de plus en plus petits,
sous I’action de 1’eau, du vent ou des variations de température. S’il faut donc bien les
différencier, les deux processus n’en sont pas moins couplés, car la fragmentation augmente
les surfaces réactives et amplifie de ce fait les effets de 1’altération chimique. A I’inverse, si
I’érosion est plus rapide que les réactions chimiques, elle peut localement limiter 1’altération.
Afin d’éviter toute confusion dans la suite de ce manuscrit, « altération » sera uniquement
employé au sens d’altération chimique, et « €rosion » sera systématiquement utilise a la place
d’altération mécanique.

1.1.1.2.  Altération météorique versus altération hydrothermale

Deux grands types d’altération sont a distinguer 1’un de ’autre : I’altération météorique
(ou altération supergene, aussi désignée par le terme anglais de « weathering ») et ’altération
hydrothermale. L’adjectif « météorique » indique dans le premier cas que les processus se
déroulent en surface ou a tres faible profondeur, les roches étant en contact direct ou indirect
avec les composants atmosphériques et soumis aux précipitations, le tout a basse température

! Contrairement & I’altération, le métamorphisme est en régle générale isochimique, ¢’est-a-dire qu’il n’implique
pas de modification de la chimie des roches, excepté pour les teneurs en H,O et CO,, qui tendent a diminuer avec
I’intensité du processus. On remarquera toutefois que les limites avec I’altération hydrothermale, qui peut faire
intervenir des solutions jusqu’a 400°C, sont assez floues.
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(inférieure a 50°C). A ’opposé, I’adjectif « hydrothermal » sous-tend 1’action de fluides portés
a relativement haute température (jusqu’a 400°C environ) par une source de chaleur profonde
(typiquement, une chambre magmatique) et chargés en éléments chimiques.

Constatant que les eaux thermales ne sont rien d’autre que des eaux météoriques
s’étant profondément infiltrées dans le sous-sol, Tardy [1993] a proposé d’employer le terme
d’altération climatiqgue comme équivalent de 1’anglais weathering, ceci afin de distinguer
I’origine des eaux et les conditions dans lesquelles elles interagissent avec les roches. Toute-
fois, le terme d’altération météorique semble toujours étre majoritairement employé, et c’est
donc celui-ci qui a été retenu dans ce manuscrit.

1.1.1.3.  Minéraux primaires, minéraux secondaires

Les roches ou les minéraux qui n’ont encore subi aucune altération sont dits primaires.
Typiquement, ils sont formés par refroidissement et cristallisation d’un liquide silicaté, soit en
profondeur (roches du manteau, roches magmatiques plutoniques), soit en surface (roches
magmatiques effusives). Ils ne sont pas en équilibre avec les conditions de surface, ce qui
explique qu’ils s’altérent ensuite?. Par opposition, les minéraux résultant de 1’altération sont
dits secondaires. En revanche, on ne parle pas de «roches secondaires », mais plutt de
roches sédimentaires s’il y a eu transport puis dépot des minéraux secondaires, ou d’altérite si
I’altération s’est faite sur place.

1.1.2. A I’échelle du grain

Plusieurs types de réactions chimiques concourent a I’altération des roches et des mine-
raux a 1’échelle microscopique. Les paramétres qui les contrblent peuvent eux aussi varier a
I’échelle microscopique, mais dépendent généralement de I’environnement plus global ou se
déroule I’altération.

1.1.2.1.  Les réactions chimiques...

1.1.2.1.1. Hydrolyse et dissolution

L’hydrolyse désigne la rupture d’une liaison chimique via la fixation des ions H" et
OH" issus de la dissociation de la molécule d’eau. Dans le cas d’un minéral, c’est le
mécanisme principal conduisant a la destruction (plus ou moins complete) de 1’édifice
cristallin et a la libération en solution des éléments chimiques qui le constituent initialement.
La figure 1-1 illustre ce processus dans le cas du quartz®, dont I’édifice cristallin consiste en
des tétraédres SiO, reliés par leurs sommets (structure de type tectosilicate). Le démantéle-
ment des tétraedres par hydrolyse aboutit a la libération du silicium dans la solution sous la
forme d’acide orthosilicique H4SiOy :

SiO2 (s) + 2H20 — H4Si04 (aq)

% C’est aussi le cas des roches et minéraux métamorphiques, méme s’ils ne sont pas « primaires » au sens strict.
¥ Comme nous le verrons plus loin, le quartz n’est pas le minéral primaire le plus sensible a Ialtération, mais sa
structure simple permet de représenter plus clairement le processus d’hydrolyse.
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Figure 1-1 — Représentation schématique de 1’hydrolyse du quartz. 1, 2 et 3 : adsorptions de molécules
d’eau sur la surface du minéral suivies de la rupture des liaisons Si-O. 4 : libération en solution d’un
ion Si*" sous la forme d’acide orthosilicique H,SiO,. Les distances interatomiques ne sont pas a
1’échelle. Modifié d’aprés Meunier [2003].

La conséquence directe de I’hydrolyse est donc la dissolution du minéral, ¢’est-a-dire
la dispersion de ses éléments constitutifs dans le solvant. Comme ce dernier est également
I’eau, et que I’hydrolyse est le plus souvent un préalable indispensable a la dissolution®, les
deux termes sont couramment utilisés I’un pour 1’autre. Dans la suite du texte, « dissolution »
sera ainsi employé au sens large, incluant 1’hydrolyse.

La dissolution est dite congruente lorsque la steechiométrie du soluté correspond
strictement a celle du minéral qui subit la dissolution. Les sels (carbonates, sulfates, phosphates,
chlorures, etc.), en particulier, se dissolvent de maniere congruente car ils se dissocient
entiérement en leurs ions constitutifs, quelle que soit I’intensité de la dissolution (et donc ne
laisse pas de phase solide résiduelle).

Exemple du carbonate de calcium, qui se dissout en ions calcium et bicarbonates :
CaCoO3 (s) + CO2 + H20 — Ca2+ (aq) + 2HCO3" (aq)

La dissolution est dite au contraire incongruente lorsque les différents élements
chimiques qui composent un minéral se dissolvent de maniére différentielle. La solution est
alors enrichie en éléments solubles par rapport au solide initial et appauvrie en éléments

* Au sens strict, la dissolution est la rupture d’une liaison chimique sans consommation d’une molécule d’eau,
c’est-a-dire sans la dissociation de celle-ci en ions H* et OH.. Par exemple, la halite se dissout directement, sans
hydrolyse : NaCl (s) — Na* (aq) + CI" (aq).
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moins solubles. 1l a par exemple été montré que le sodium, le potassium et le calcium
contenus dans la structure d’un feldspath alcalin ne se dissolvent pas de maniére stcechio-
métrique relativement les uns aux autres, et relativement au silicium [e.g., Gardner, 1983]. Il
faut toutefois noter que dans le caractére incongruent de la dissolution n’est parfois
qu’apparent (ou dépend de 1’échelle a laquelle on considére le systéme), s’expliquant par des
inhomogénéités dans le matériau qui subit la dissolution ou par la précipitation d’une phase
secondaire qui « fixe » une partie des éléments chimiques [Gardner, 1983 ; Meunier, 2003].

1.1.2.1.2. Précipitation

La précipitation est le phénomeéne inverse de la dissolution, au sens ou elle implique
I’incorporation d’éléments chimiques a un solide a partir de la solution. Elle se produit
lorsque les éléments constitutifs du solide en question dépassent un seuil « critique » : on dit
alors que la solution est sursaturée vis-a-vis de ce solide. La premiére étape du processus est
la nucléation, c’est-a-dire ’apparition des premiéres « germes» de minéraux. Ceux-cCi
peuvent se former de maniere isolée ou, ce qui est plus fréquent, sur une phase solide
préexistante®. La seconde étape est la croissance cristalline, qui va donner des grains de plus
en plus gros a condition que la sursaturation de la solution soit maintenue. Pour cela, il faut
soit qu’il y ait diminution de la quantité de solvant, soit qu’il y ait un apport continu des
éléments chimiques requis.

Les évaporites, qui incluent principalement le gypse et le sel gemme (halite), sont
I’exemple typique de minéraux formés par précipitation. C’est ici I’évaporation de 1’eau qui
permet de concentrer les éléments dissous.

Précipitation du gypse (sulfate de calcium) a partir d’une solution :
Ca2* (aq) + S042- (aq) + 2H20 — CaS04:2H20 (s)

Mais la précipitation ne concerne pas uniquement les évaporites. Elle constitue la
transition obligatoire entre la phase primaire et la phase secondaire, quelle qu’elle soit. Un
exemple est la précipitation de kaolinite directement dans les pores de dissolution d’un
feldspath plagioclase. Dans ce cas, c’est la dissolution de la phase primaire qui assure I’apport
d’éléments chimiques et le maintien de la sursaturation.

1.1.2.1.3. Hydratation-déshydratation

L’hydratation-déshydratation consiste en un gain ou en une perte (respectivement) de
molécules d’eau dans la structure d’un minéral, sans mise en solution d’ions. Ce processus est
géneralement réversible, un minéral pouvant se déshydrater puis se réhydrater en fonction des
variations des conditions environnementales.

Exemple du gypse, qui donne de I’anhydrite par déshydratation, et inversement :

CaS04-2H20 < CaS04 + 2H20

® Un cas particulier est la pseudomorphose, oul la phase secondaire remplace progressivement la phase primaire
en préservant une partie de sa structure [Meunier, 2003].
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[.1.2.1.4. Oxydo-reduction

Au sens classique, 1’oxydation et la réduction correspondent respectivement a un gain
et a une perte d’oxygéne. Les deux types de réactions sont regroupés sous le terme d’oxydo-
réduction, car I’oxygéne capté par une substance lorsqu’elle s’oxyde provient nécessairement
d’une autre substance qui, elle, subit alors une réduction. Cette définition est le plus souvent
suffisante pour décrire les réactions d’oxydo-réduction associées a I’altération météorique, ou
le dioxygene de I’atmosphere terrestre joue un role prépondérant.

Cependant, en chimie, une définition plus large de I’oxydo-réduction est donnee : elle
correspond a un gain (par I’oxydant) ou a une perte (par le réducteur) d’un ou plusieurs
électrons. On peut ainsi assimiler le nombre (ou degreé) d’oxydation d’un élément a un instant
donné a sa valence a I’état d’ion (cet état d’ion pouvant étre réel ou fictif). 1l en découle
finalement la notion de pouvoir oxydant ou réducteur : un élément au nombre d’oxydation
¢levé a un fort pouvoir oxydant (il peut aisément capter des électrons), alors qu'un ¢lément au
nombre d’oxydation bas a au contraire un faible pouvoir oxydant (et inversement un fort
pouvoir réducteur, puisqu’il peut « donner » des électrons).

L’oxydo-réduction concerne particulierement le fer, dont le nombre d’oxydation peut
prendre les valeurs O (fer natif), +2 (fer ferreux) et +3 (fer ferrique). Le passage du fer natif au
fer ferrique est I’une des réactions d’oxydation les plus communes, a savoir la rouille :

Fe® - Fe3t + 3e” Demi-équation d’oxydation du fer natif (1)
;02 + 4e”~ - 302" Demi-équation de réduction du dioxygene (2)
2Fe® + 20, - Fe’*,0;  Equation-bilan 2x (1) + (2) = (3)

L’oxydant est ici le dioxygéne, qui capte les électrons du fer natif. A I’inverse, le fer
natif est le réducteur, puisqu’il « donne » des électrons au dioxygéne. Le minéral formé est
I’hématite. Bien qu’elle n’apparaisse pas dans les réactions, 1’eau liquide est indispensable car
elle sert de milieu pour la circulation des ions. On notera par ailleurs que le fer présent dans
les minéraux primaires tels que les silicates est sous forme de fer ferreux, et non de fer natif.

L’oxydo-réduction consistant en un échange d’électrons, il est possible de s’en servir
pour générer un courant electrique : c’est le principe de la pile électrochimique. Dans un tel
dispositif, il est possible de mesurer la différence de potentiel (exprimée en volts) entre les
deux électrodes. Pour connaitre le potentiel « absolu » d’une électrode donnée (noté E ou Eh),
on mesure la différence de potentiel de cette électrode par rapport a une électrode de
référence, qui est 1’¢électrode a hydrogéne (dont le potentiel dans les conditions standard est
nul, par convention). Il est possible d’appliquer cette méthode a toute solution aqueuse afin
d’en connaitre 1’état redox. Un potentiel élevé est indicateur d’un milieu fortement oxydant
(typiquement : forte teneur en oxygene dissous), tandis qu’un potentiel bas est indicateur d’un
milieu plut6t réducteur (teneur en oxygene dissous faible ou nulle).
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1.1.2.2. ...etles parametres qui les controlent

Les réactions décrites ci-dessus sont fortement dépendantes des conditions environne-
mentales. En particulier, elles requicrent toutes la présence d’eau liquide. Dans le cas de
I’oxydation, la présence de dioxygene dans I’atmosphére est également un facteur environne-
mental déterminant (méme s’il existe d’autres agents oxydants que le dioxygéne). Mais d’autres
parametres, tels que la température, le pH, la résistance intrinseque des minéraux ou encore
les organismes vivants, jouent aussi un réle non négligeable dans les processus d’altération.

1.1.2.2.1. Disponibilité de [’eau liquide

Que ce soit dans le cadre de I’altération météorique ou de 1’altération hydrothermale,
I’eau est un ¢élément indispensable au déclenchement des réactions chimiques, comme en
atteste sa presence dans toutes les équations de la section 1.1.2.1. Elle est impliquée soit
directement, en provoquant la dissolution ou en incorporant ou quittant la structure des miné-
raux, soit indirectement, en servant de solvant pour le transport et ’interaction des ions.

Un des paramétres essentiels contrdlant I’intensité de 1’altération est ainsi le rapport
massique entre la solution et la roche attaquée, ou rapport fluide/roche. Plus il a une valeur
¢élevée, plus la quantité d’eau interagissant avec la roche est grand, et plus cette derniére va
subir de modifications. En laboratoire, il est aisé de fixer ce rapport, en fixant la masse d’eau
mise en contacte avec la roche. En revanche, en milieu naturel, il peut étre plus difficile a
déterminer. 1l faut en effet distinguer sa valeur « instantanée » et celle a plus grande échelle
de temps : en fonction des variations journaliéres ou saisonnieres des conditions météoro-
logiques, une roche peut interagir avec une faible quantité d’eau a un instant donn¢, mais cela
n’empéche pas d’avoir sur une durée plus grande — année, décennie — un rapport fluide/roche
trés ¢levé en raison de 1’apport régulier d’eau par les précipitations.

1.1.2.2.2. Interface eau-roche

Le processus de dissolution fait intervenir plusieurs étapes successives a 1’interface
entre I’eau et la roche [Meunier, 2003]. D’abord, le solvant doit migrer a travers la solution
jusqu’a la surface du minéral — ou il est alors adsorbé — puis a travers le réseau cristallin. A
lieu ensuite la rupture de liaisons et la libération des ions du réseau. Enfin, ces ions libérés
doivent migrer a leur tour vers la solution. Comme la convection est trés limitée a proximité
de I’interface eau-roche, cette migration se fait essentiellement par diffusion [Lasaga, 1984].

C’est la plus lente de ces étapes qui controle la vitesse de 1’ensemble du processus. On
distingue deux situations : le contrdle par la surface et le contrdle par la diffusion [Lasaga,
1984 ; Meunier, 2003]. Dans le premier cas, la rupture des liaisons chimiques est lente par
rapport a la diffusion : la concentration en éléments dissous a la surface du minéral est
identique a celle de ’ensemble de la solution, qui augmente donc linéairement au cours du
temps. Dans le second cas, au contraire, ¢’est la diffusion qui est plus lente : la concentration
en éléments dissous est plus importante a la surface du minéral que dans 1’ensemble de la
solution (on a un gradient de concentration). Dans les conditions de 1’altération météorique, la
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dissolution des minéraux est le plus souvent soumise a un contréle par la surface, hormis en
conditions acides [Lasaga, 1984 ; Meunier, 2003].

1.1.2.2.3. Température et pression

La température et la pression a la surface d’une planéte conditionnent la possibilité pour
I’eau d’y exister a 1’état liquide. En ce sens, ce sont donc deux parametres primordiaux pour que
I’altération des roches ait lieu. Ainsi, sur Mars, la température et la pression atmosphérique
moyennes actuelles — 210 K et 6 & 7 mbar, respectivement [Seiff, 1982] — sont trop basses
pour permettre a I’eau d’exister sous sa forme liquide en surface.

La température influence aussi directement la vitesse des réactions chimiques. La regle
générale est que plus la température est élevee, plus les réactions sont rapides. Ainsi, le taux
de dissolution ke d’un minéral 6 (en mol.m?2.s™) suit dans la plupart des cas la loi d’Arrhe-
nius [Lasaga, 1984] :

-E
ke =Ae /RT

ou A est un facteur non dépendant de la température, Eq 1’énergie d’activation de la
réaction (en kJ.mol™), R la constante des gaz parfaits (8,314 J.mol™.K™) et T la température
(en K). La valeur de Eq doit étre déterminée expérimentalement pour chaque minéral ou
roche ; cependant, Lasaga [1984] remarque que la majorité des valeurs publiées pour les
silicates se situent dans un intervalle compris en 40 et 80 kJ.mol™, avec une valeur moyenne
proche de 60 kJ.mol™. Cette valeur peut étre utilisée pour estimer de quel ordre de grandeur
est I’influence de la température sur la dissolution des minéraux : ks augmente d’un facteur 10
pour une augmentation de température de 30 K.

De la température dépend aussi la stabilité des minéraux, ce qui va donc conditionner
la nature des phases secondaires formées lors de I’altération (et leur devenir). Les carbonates
de magnésium hydratés fournissent un bon exemple de ce phénomeéne: a température
ambiante, ’espéce qui précipite est la nesquéhonite Mg(HCO3)(OH)-2H,0 ; a partir de 40°C,
en revanche, ce sont plusieurs autres especes qui précipitent, la principale étant 1’hydro-
magnésite Mgs(COs3)4(OH),-4H,0 [Davies et Bubela, 1973 ; Hanchen et al., 2008].

Dans la gamme de pression que concerne 1’altération météorique, ce parameétre
influence les réactions chimiques de maniére beaucoup moins sensible que la température.
Elle contrdle toutefois la solubilité des gaz dans ’eau, au travers de la loi de Henry®, et peut
donc avoir des effets indirects sur I’altération (teneur en oxygene ou en dioxyde de carbone
dissous, par exemple), mais c’est alors la pression partielle de chacun des gaz qui est impor-
tante, plutt que la pression totale.

® A une température donnée et a 1’équilibre, la concentration ¢ d’un gaz en solution est proportionnelle a sa
pression partielle p dans I’air : ¢ = p / H (avec H la constante de Henry, qui dépend du gaz concerné).
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1.1.2.2.4. pH de la solution

Le pH, ou potentiel d’hydrogéne, est une grandeur sans dimension qui mesure
Iactivité des ions hydrogénes H* (protons) dans une solution. Il se calcule comme suit :

pH = -loga(H*)

ou a(H") est I’activité des ions hydrogéne (sans dimension). En assimilant 1’activité
des ions hydrogene a leur concentration molaire, notée [H+], I’expression précédente peut se
simplifier de la maniére suivante :

pH = -log [H]

L’échelle classique de pH s’étend de zéro a quatorze. Une solution est dite neutre si
son pH est égale a sept, acide s’il est inférieur et basique (ou alcaline) s’il est supérieur.
Comme il s’agit d’une échelle logarithmique, le passage d’une unité a la suivante correspond
a une acidité ou a une alcalinité dix fois plus grande (une solution de pH =5 est dix fois plus
acide qu’une solution de pH = 6).

Le pH est un parametre de premiére importance dans le contrdle des réactions
chimiques de I’altération. La stabilité des minéraux primaires (dissolution) comme des miné-
raux secondaires (précipitation) en dépend. En effet, c’est en se dissociation en ions H" et OH"
que I’eau réalise I’hydrolyse (Fig. 1-1) ; par conséquent, si une autre substance fournit des
protons dans la solution, 1’altération des minéraux primaires n’en est que plus intense.

1.1.2.2.5. Especes volatiles dissoutes

La dissolution de composants atmosphériques dans 1’eau peut fortement modifier les
conditions d’altération, en impactant le pH ou 1’état redox du systéme, et en apportant des
anions pouvant ensuite entrer dans la composition de minéraux secondaires.

La dissolution du dioxyde de carbone (CO;) dans I’eau forme de I’acide carbonique
H,COs et diminue ainsi le pH. Cet acide peut se dissocier en protons H* et en ions bicarbo-
nates HCOg', lesquels s’associent a des ions calcium ou magnésium en solution pour former
des minéraux carbonatés comme la calcite, 1’aragonite ou la dolomite (voir aussi section
1.1.4.1.). De maniere analogue, la dissolution du dioxyde de soufre (SO2) dans I’eau forme de
I’acide sulfurique H,SOy4, qui peut se dissocier en protons H* et en ions sulfates S04, les-
quels s’associent a des ions calcium ou magnésium pour former des minéraux sulfatés comme
le gypse ou I’hexahydrite. Enfin, la dissolution du dioxygéne (O;) dans 1’eau provoque des
réactions d’oxydation et permet la précipitation d’oxydes, comme dans le cas du fer évoqué
précédemment (cf. § 1.1.2.1.4.).

1.1.2.2.6. Résistance intrinséque des minéraux

Tous les minéraux primaires ne montrent pas la méme résistance a 1’altération. En
¢tudiant 1’altération naturelle de plusieurs roches-méres (orthogneiss, dolérite et amphibolite),
Goldich [1938] a mis en évidence que la stabilité des minéraux primaires silicatés était
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Figure 1-2 — Résistance intrinseque a 1’altération météorique des principaux minéraux constitutifs des
roches primaires. Modifi¢ d’apres Goldich [1938].

corrélée avec la suite réactionnelle établie par Bowen [1922] pour la cristallisation des
magmas (Fig. 1-2). Cette corrélation est expliquée par Goldich [1938] de la fagon suivante :

« La suite réactionnelle indique la stabilité des minéraux aux conditions d’équilibre de
composition, de pression et de température qui régnaient au moment de la formation des
minéraux constitutifs des roches ignées. Ces conditions sont nettement différentes des con-
ditions de surface ; en conséquence, les minéraux s’alterent. Peut-étre la différence entre les
conditions d’équilibre au moment de la formation et celles régnant en surface gouverne
Iordre de stabilité’. »

Les observations de Goldich [1938] ont depuis été confirmées et quantifiées par de
nombreuses études de laboratoire sur la dissolution des minéraux silicatés [e.g., Lasaga,
1984 ; Brady et Walther, 1989 ; et références incluses]. En outre, il a été montré que les
micro-défauts et les hétérogénéités de composition pouvaient réduire la résistance intrinseque
d’un minéral [Wilson, 2004 ; et références incluses]. Enfin, & composition chimique identique,
des matériaux bien cristallisés résistent mieux a 1’altération que des verres [e.g., Stefansson et
Gislason, 2001 ; Wolff-Boenisch et al., 2006].

1.1.2.2.7. ROle des organismes vivants

Sur Terre, les organismes vivants jouent un réle important dans 1’altération, a toutes
les échelles et dans presque tous les environnements. Accélération de la dissolution des miné-
raux primaires, précipitation de minéraux secondaires (dits alors biogénes), modification des
conditions redox, etc. : leur influence se manifeste au travers de nombreux mécanismes, dont

" Texte original : « The reaction series indicates stability of the minerals under conditions of equilibrium of
composition, pressure, and temperature which prevail at the time of formation of the igneous rock-forming
minerals. These conditions are markedly different from surface conditions; for this reason, minerals weather.
Perhaps the differential between equilibrium conditions at the time of formation and those existing at the surface
governs the order of stability. »
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certains sont encore largement méconnus en raison des difficultés a les isoler des autres effets
environnementaux ou a réaliser des mesures fiables sur le terrain. Quelques exemples sont
donnés ci-dessous.

Les lichens, organismes comprenant une composante fongique et une composante
photosynthétique en symbiose, sont responsables a la fois d’une désagrégation mécanique et
d’une altération biochimique de leur substrat rocheux [revue détaillée par Adamo et Violante,
2000]. En particulier, ’excrétion d’acides organiques comme 1’acide oxalique ou 1’acide
citrique favorisent la dissolution des minéraux primaires [Lasaga, 1984 ; Wilson, 2004 ; et
références incluses]. Par ailleurs, plusieurs classes de minéraux néoformeés sont fréquemment
rencontrées a I’interface entre les lichens et les roches : oxalates, (oxy)hydroxydes de fer
(ferrihydrite, feroxyhite, goethite, hématite), silice amorphe, alumino-silicates mal cristallisés
(allophane, imogolite) et carbonates. Il faut aussi noter que dans certains environnements
particulierement agressifs, les lichens peuvent au contraire constituer une protection pour les
roches qu’ils recouvrent [Adamo et Violante, 2000 ; et références incluses].

Une influence importante des plantes supérieures sur I’altération — notamment des
roches mafiques — a également été mise en évidence, a la fois par des études expérimentales
[e.g., Hinsinger et al., 2001] et de terrain [e.g., Moulton et Berner, 1998] : dans les deux cas,
les quantités de silicium, calcium, magnésium et sodium libérées se sont révélées plusieurs
fois supérieures (jusqu’a un facteur 5) en présence de plantes par rapport a la roche nue.
Plusieurs mécanismes sont invoqués pour expliquer cette influence : déplacement de
I’équilibre de dissolution par capture des éléments chimiques libérés par les roches, acidi-
fication locale par émission de CO; et sécrétion d’acides organiques, activité des micro-
organismes associés au systeme racinaire, rétention d’eau augmentant la durée d’altération
entre les épisodes de précipitations, etc. [Moulton et Berner, 1998 ; Hinsinger et al., 2001].

Lowenstam et Weiner [1989] ont recensé prés de soixante minéraux biogénes, qu’ils
soient produits par des champignons, des plantes ou des animaux. Parmi ces minéraux, les
carbonates de calcium (calcite et aragonite) constituent I’exemple le plus frappant du réle des
organismes vivants sur la précipitation de minéraux secondaires, car leur production est au
moins a 90% liée a la vie, que ce soit directement (précipitation contrdlée, comme les
coquilles par exemple) ou indirectement (précipitation induite) [e.g., Pomerol et al., 2005]. En
particulier, les carbonates des plates-formes continentales, puisqu’ils sont préservés a la mort
des organismes et intégrent ainsi I’enregistrement sédimentaire (contrairement aux carbonates
formés en océan ouvert, qui sont dissous et recyclés), constituent un « puits » de calcium et de
carbone [e.g., Lowenstam et Weiner, 1989]. Comme nous le verrons plus loin, ceci contribue
grandement a la régulation du climat par I’altération des roches (cf. § .1.4.1.).

1.1.2.2.8. Différences entre laboratoire et terrain

« Que nous disent les expériences de dissolution sur 1’altération météorique natu-
relle ?° » demandent Casey et al. [1993] en titre d’une publication. La question vaut en effet
d’étre posée, car des desaccords marqués entre le laboratoire et le terrain ont été mis en

8 Texte original : « What do dissolution experiments tell us about natural weathering? »
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évidence de longue date. Typiquement, les taux de dissolution déterminés expérimentalement
sont supérieurs de deux a quatre ordres de grandeur a ceux trouvés en milieu naturel, ce qui
empéche toute extrapolation quantitative [Malmstrom et al., 2000 ; White et Brantley, 2003].
De nombreux auteurs se sont penchés sur ce probleme pour en expliquer I’origine et essayer
de réconcilier les deux types de données.

Velbel [1993] remarque que, pour une paire de minéraux donnée, le rapport des taux
d’altération déterminés dans une méme étude de terrain est égal au rapport des taux mesurés
dans une méme étude de laboratoire. Il en déduit que le facteur correctif liant les taux
expérimentaux et naturels n’est pas lié a la composition minéralogique mais plut6t a des para-
meétres externes, notamment hydrologiques : sur le terrain, la surface réactive des minéraux ne
représenterait qu’une fraction seulement de leur surface totale en raison d’une migration non
homogene de I’eau au travers de la porosité. Ce point de vue est partagé par Malmstrom et al.
[2000], qui sont parvenus a réconcilier des données d’altération de silicates et de sulfures
acquises a petite (expériences en pots), moyenne (colonnes) et grande échelle (terrain) en
appliquant des facteurs correctifs pour la température, le pH, le contenu minéralogique et
I’état hydrologique du systéme (saturation en eau et débit).

Casey et al. [1993] reconnaissent aussi I’importance des paramétres hydrologiques.
Pour eux, les textures observees sur les olivines altérées naturellement (notamment des sillons
de dissolution de quelques dizaines d’angstroms remplis d’argiles) indiquent que la chimie de
la solution n’est localement pas représentative de la chimie globale et que ceci a une grande
influence sur les processus d’altération. Or, il est difficile de reproduire ce phénoméne dans
une expérience ou une faible quantité de minéral est dispersée dans un grand volume de
solution agitée. En outre, Casey et al. [1993] notent que I’influence des minéraux secondaires
n’est pas bien prise en compte par les expériences de laboratoire.

Enfin, White et Brantley [2003] ont montré que les paramétres extrinséques, c’est-a-
dire les conditions d’altération, ne suffisaient pas a expliquer les différences entre laboratoire
et terrain (contrairement aux conclusions des auteurs cités précédemment). En effet, ils ont
constaté que, dans des conditions identiques, le taux de dissolution de feldspaths plagioclases
préalablement altérés naturellement était inférieur d’un ordre de grandeur a celui de feldspaths
plagioclases frais. lls attribuent cette différence a des paramétres intrinseques évoluant
progressivement au cours du temps (diminution des défauts de structure, développement de
couches lessivées et de minéraux néoformés).

On le voit, les raisons des désaccords entre laboratoire et terrain restent difficiles a
établir et surtout a quantifier. 1l ne semble possible de réconcilier les deux échelles que
lorsque les conditions physicochimiques (et notamment hydrologiques) sont bien connues
[Malmstrom et al., 2000]. En dehors de ces cas, les extrapolations des données expérimentales
vers le milieu naturel doivent rester qualitatives ou, du moins, relatives entre les différents
minéraux, comme le suggére Velbel [1993].
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1.1.2.3. Minéraux issus de ’altération

L’altération conduit a la libération des €léments chimiques constitutifs des minéraux
primaires puis a leur incorporation dans des minéraux secondaires, dont certains ont déja éte
évoqués au fur et a mesure des explications précédentes. Pour plus de clarté, nous allons
reprendre ci-dessous les grandes familles dans lesquels ils se classent.

1.1.2.3.1. Phyllosilicates

Les phyllosilicates, et plus précisément les argiles®, sont parmi les minéraux d’altération
les plus abondants, et constituent la principale forme de «silicium secondaire ». En effet,
comme les autres familles de silicates (inosilicates, tectosilicates, etc.), leur structure est basee
sur des tétraédres SiO,*, qui sont ici disposés en couches successives, en alternance avec des
couches d’octaédres renfermant d’autres cations, créant ainsi une superposition de feuillets.
On distingue les phyllosilicates T-O (groupe de la kaolinite), dont les feuillets sont formés
d’une couche tétraédrique et d’une couche octaédrique (Fig. 1-3A), les phyllosilicates T-O-T
(talc, smectites, vermiculite, illite, micas), dont les feuillets sont formés de deux couches
tétraédriques encadrant une couche octaédrique (Fig. 1-3B), et les phyllosilicates T-O-T/O, au
sein desquels alternent des feuillets T-O-T et des couches octaédriques interfoliaires.

Hormis le silicium, les éléments qui composent les argiles sont principalement 1’alu-
minium (dans les octaédres mais aussi parfois en substitution du silicium dans les tétraédres),
le fer (sous forme ferreuse ou ferrique) et le magnésium. Les espaces interfoliaires peuvent
étre vides, comme pour les phyllosilicates T-O, ou renfermer de 1’eau et des cations (typique-
ment : Na*, Mg?*, K* ou Ca*). Ces variations de structure et de composition font des argiles
une famille trés diversifiée, au sein de laquelle les solutions solides sont nombreuses [e.g.,
Grauby et al., 1993 ; 1994] (voir aussi annexe A).

1.1.2.3.2. Oxydes et (oxy)hydroxydes

Les oxydes et (oxy)hydroxydes se forment par association de cations avec des oxy-
génes (O%) ou des groupes hydroxyles (OH"). Les plus répandus sont basés sur le fer, comme
la goethite, de formule Fe3+O(OH), ou I’hématite, Fe%*,0;. Il existe aussi des variétés a base
d’aluminium, comme la gibbsite, Al(OH)3, ou le diaspore, AIO(OH).

1.1.2.3.3. Carbonates

Les carbonates sont formés par l’association d’un ou plusieurs cation(s), le plus
souvent bivalent(s), avec un ou plusieurs anion(s) carbonate(s), COs*. Les espéces calciques,
la calcite et 1’aragonite, de formule CaCOg, sont les plus abondantes. La troisiéme variété la
plus répandue est la dolomite, CaMg(COs3),. Les carbonates de magnésium sont nombreux car
ils peuvent avoir différents degrés d’hydratation ou d’hydroxylation (le plus simple est la
magnésite, MgCO3). L’espéce ferreuse, Fe?*COs, est appelée sidérite ou sidérose.

% Toutes les argiles sont des phyllosilicates, mais I’inverse n’est pas vrai. Les micas, notamment, que 1’on trouve
classiquement dans les roches magmatiques, sont généralement exclus de la famille des argiles.
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Figure 1-3 — Représentation schématique de la structure de deux argiles. Projection sur un plan
perpendiculaire aux feuillets. A : kaolinite, phyllosilicate T-O dioctaédrique (cations trivalents, deux
octaedres sur trois sont occupés). B : saponite, phyllosilicate T-O-T trioctaédrique (cations bivalents,

tous les octaédres sont occupés). La distance interfoliaire est indiquée en angstrdms (un angstrém
équivaut a un dixieme de nanomeétre).

1.1.2.3.4. Sulfates

Les sulfates sont formés par 1’association d’un ou plusieurs cation(s) avec un ou
plusieurs anions sulfates, S0,2%. Beaucoup incorporent des molécules d’eau a leur structure.
L’espéce la plus commune est le gypse, CaSO42H,0. Celles a base de magnésium sont la
kiesérite, MgSQO,4-H,0, I’hexahydrite MgSO4-6H,0 et I’epsomite MgSO,4 7H,0. Les sulfates
de fer sont également nombreux ; selon les cas, ils renferment du fer ferreux, du fer ferrique
ou les deux. La jarosite est une variété particuliere incorporant du potassium ou du sodium :
sa formule est (K,Na)Fe**5(SO4)-(OH)e.

1.1.2.3.5. Autres phases secondaires

Les quatre grandes familles ci-dessus regroupent la majeure partie des minéraux
secondaires courants. Pour une description plus détaillée et des informations sur les conditions
de formation, le lecteur est invité a consulter 1’aide-mémaoire minéralogique et son tableau des
formules structurales (annexe A).
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Pour compléter cette liste, il faut également citer les chlorures, et notamment la halite
(sel gemme, NaCl), trées commune sur Terre. Enfin, outre les phyllosilicates, le silicium peut
intégrer la silice hydratée, de formule générale SiO,-nH,0, souvent peu (opale) ou pas cris-
tallisée (silice amorphe).

1.1.3. A ’échelle de ’afflenrement

Comme le suggerent les désaccords entre études de laboratoire et études de terrain
abordés précédemment, I’altération ne peut s’appréhender uniquement au niveau du grain. A
plus grande échelle, celle de I’affleurement, les mécanismes de 1’altération conduisent a la
formation des sols ainsi qu’au transport d’éléments chimiques et de minéraux secondaires.

1.1.3.1. Lessivage et formation des profils d’altération

La dissolution des minéraux primaires d’une roche soumise a 1’altération conduit a la
libération de ses ions constitutifs en solution. Toutefois, tous les éléments chimiques n’ont pas
la méme affinité avec la molécule d’eau. Il en résulte des comportements différents, résumés
par le diagramme de Goldschmidt (Fig. 1-4), dans lequel sont classiquement reconnus trois
domaines [e.g., Pomerol et al., 2005] :

- les cations solubles (K*, Na*, Ca®*, Fe?*, Mg®*...), de faible potentiel ionique, qui
s’entourent de molécules d’eau et sont facilement transportés avec elles ;

- les cations précipitants (Fe**, AI**, Ti**), de potentiel ionique intermédiaire, qui
causent la rupture de la molécule d’eau en OH™ et H" et forment de cette fagon des
hydroxydes insolubles ;

- les cations de potentiel ionique élevé (Si**, C**, S°*...), qui causent la rupture de la
molécule d’eau en O% et 2H* et forment de cette facon des oxyanions solubles
(Si0s*, CO5> ou SO4?) facilement transportés.

Le fait que certains €léments soient aisément transportables par 1’eau et d’autres non
aboutit a leur ségrégation dans les roches soumises a I’altération. D’un cOté, les cations et
oxyanions solubles sont peu a peu évacués : ce processus est appelé lessivage (ou leaching en
anglais). De I’autre, les cations précipitants restent sur place et voient ainsi leur concentration
progressivement augmenter, a mesure que les autres éléments partent.

Ce mécanisme est a 1’origine de la formation des profils d’altération, caractérisés par
la succession verticale de plusieurs horizons, reconnaissables a des variations de coloration
qui traduisent des différences de composition chimique et minéralogique. Si de la végétation
est présente au sommet du profil, elle y apporte de la matiére organique, et on parle alors de
profil de sol. En pédologie (science des sols), on distingue les quatre grands types d’horizons
suivants (Fig. 1-5) :

- I’horizon A, dit de lessivage, appauvri en cations et oxyanions solubles mais riche
en cations précipitants et en matiére organique ;
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Figure 1-4 — Diagramme de Goldschmidt. Le comportement d’un élément chimique vis-a-vis du
dipdle électrique qu’est la molécule d’eau (pole H, positif et pble O négatif) dépend de son potentiel
ionique, défini comme le rapport entre sa charge et son rayon ionique. \VVoir aussi les explications dans
le texte. Modifié d’aprés Pomerol et al. [2005] et Rotaru et al. [2006].
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Figure 1-5 — Représentation schématique d’un profil d’altération. L’eau issue des précipitations, en
s’infiltrant, lessive la portion la plus superficielle du sol et entraine avec elle les cations et oxyanions
insolubles, qui s’accumulent plus bas. A mesure que la profondeur augmente, les effets de I’altération
se font moindres, jusqu’a la roche-mére saine (ou horizon R) que les précipitations n’atteignent pas.
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- I’horizon B, dit d’accumulation, enrichi en cations et oxyanions solubles en pro-
venance de 1’horizon A ;

- I’horizon C, correspondant a la roche-mere faiblement altérée (dont la structure
initiale est toujours observée) ;

- I’horizon R, correspondant a la roche-mere saine.

En fonction de la nature de la roche-mere (composition minéralogique, perméabilité,
fracturation), de la durée d’altération, du relief, du climat (température, pluviométrie, voir
aussi section 1.1.2.2.) ou encore de la couverture végétale, le lessivage est plus ou moins
intense et les profils d’altération sont donc plus ou moins profonds. Les variations latérales de
ces conditions produisent ainsi des limites entre horizons irrégulieres (Fig. 1-5).

1.1.3.2. Transport des phases secondaires

Les phases secondaires ne se trouvent pas toujours la ou a lieu I’altération : leur nature
et leur composition ne reflétent donc pas nécessairement celles des roches primaires environ-
nantes ni les conditions d’altération locales. Deux cas sont possibles :

- les constituants sont transportés en solution par les eaux de surface jusqu’a un
autre lieu (riviére, lac, océan), ou ils précipitent ; sont concernés principalement les
carbonates, les évaporites et, dans une moindre mesure, les phyllosilicates [e.g.,
Bristow et Milliken, 2011 ; et références incluses] ;

- les phases précipitent au sein du profil d’altération, le quittent sous 1’action de
1’érosion, sont ensuite transportés en suspension dans 1’air ou 1’eau et finalement
déposes dans un bassin sédimentaire, marin ou continental ; sont principalement
concernés les phyllosilicates [e.g., Gingele et al., 2001 ; Sionneau, 2008].

Dans un bassin sédimentaire, les minéraux précipités sur place (in situ) sont dits auto-
chtones, tandis que ceux apportés de 1’extérieur sont dits allochtones.

1.1.4. ATéchelle planétaire

Parce qu’elle est sensible aux composants atmosphériques dissous dans I’eau (cf.
8 1.1.2.2.5.), I’altération des roches primaires peut avoir un impact a long terme sur le climat
de la Terre. Et, a I’inverse, la nature des minéraux secondaires préservés dans 1’enregistre-
ment géologique peut renseigner sur les environnements passes.

.L1.4.1. Le role climatique de I’altération

L’effet de serre est un phénoméne naturel par lequel des gaz atmospheriques absorbent
le rayonnement infrarouge émis par la surface d’une planete et le réémettent en partie dans sa
direction. Il en résulte une élévation globale de la température de surface par rapport a une
situation théorique sans gaz a effet de serre. Ainsi, la température d’équilibre de la Terre avec
le rayonnement solaire recu devrait étre de -18°C, alors que la température moyenne au sol est
en réaliteé de +15°C [e.g., Pomerol et al., 2005].
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Parmi les gaz a effet de serre de I’atmosphére terrestre, le dioxyde de carbone est le
deuxieme par I’importance du réchauffement qu’il provoque, derriére la vapeur d’eau. Or,
nous 1’avons vu précédemment (cf. § 1.1.2.1.1.), le dioxyde de carbone apparait explicitement
dans la formulation de certaines réactions chimiques de 1’altération, telles que la dissolution
du carbonate de calcium :

CaCOs3 (s) + COz + H20 — Ca?* (aq) + 2HCO3" (aq) (4)

Ceci se justifie par son influence sur le pH des eaux par I’intermédiaire de 1’acide
carbonique (cf. 8§ 1.1.2.2.5.). De la méme maniere, le CO, apparait dans les équations de
dissolution de nombreux silicates primaires. Prenons le cas de la forstérite (olivine magné-
sienne) et celui de ’anorthite (plagioclase calcique)™® :

Mg,Si04 (s) + 4CO2 + 4H20 — 2Mg?+ (aq) + 4HCO3 (aq) + H4SiO4 (aq) (5)
CaAlzSi20s (s) + 2C02 + 3H20 — Ca?* (aq) + 2HCO3- (aq) + Al2Si20s5(0OH)4 (s) (6)

Les réactions (4), (5) et (6) conduisent toutes a la consommation de dioxyde de carbone
atmosphérique et a la libération d’ions bicarbonates HCOj3 en solution. Ces derniers sont
ensuite transportés vers les mers et les océans ou ils se recombinent avec les ions calcium et
magnésium, eux aussi évacués par les eaux de surface (cf. § 1.1.3.). En effet, la précipitation
des minéraux carbonatés est thermodynamiquement favorable dans les mers et océans, ou elle
est en plus favorisée par Iactivité biologique (cf. § 1.1.2.2.7.). Les réactions s’écrivent™ :

Mg?+ (aq) + 2HCOs3" (aq) — MgCOs3 (s) + COz2 + H20 (7)
Ca2+ (aq) + 2HCO3" (aq) = CaCO3 (s) + CO2 + H20 (8)

On le voit, la précipitation des carbonates libére du dioxyde de carbone dans 1’eau, qui
va ensuite s’équilibrer avec celui de I’atmosphére. En toute logique, en combinant les
équations (4) et (8), on s’apergoit que 1’altération des carbonates a un bilan neutre : elle ne
modifie pas la teneur en dioxyde de carbone de I’atmosphére. Combinons maintenant les
équations (5) et (7) d’une part et (6) et (8) d’autre part :

Mg,SiO4 (s) + 2C02 + 2H20 - 2MgCO0s (s) + HaSiO4 (aq) (5) + (7) = (9)
CaAl;Si;0s (s) + COz + 2H20 - CaCO0s (s) + AlSi20s(0H)4 (s)  (6) + (8) = (10)

Le bilan pour la forstérite (9) et I’anorthite (10), et de maniere plus générale pour les
silicates primaires magnésiens et calciques'?, montre une consommation nette de dioxyde de
carbone atmosphérique, qui est fixé sous forme de minéraux carbonatés (on parle de séques-
tration géologique). D’un point de vue climatique, cela se traduit par une réduction de 1’effet
de serre, et donc de la température moyenne de surface.

% Dans I’équation (6), la kaolinite est arbitrairement considérée comme produit de la réaction.

' par soucis de clarté, les réactions sont écrites pour la magnésite et la calcite, mais dans la nature, le magnésium
et le calcium peuvent précipiter au sein d’un seul et méme carbonate, la dolomite (cf. § 1.1.2.3.3.).

12 |es carbonates de sodium et de potassium ne se formant pas (ou de maniére trés marginale) dans les océans,
I’altération des silicates sodiques et potassiques ne conduit qu’indirectement au piégeage du dioxyde de carbone.
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Walker et al. [1981] ont proposé d’attribuer a ce mécanisme un rdle stabilisateur de la
température de surface de la Terre, selon le raisonnement suivant : toute hausse de la tempé-
rature entraine une augmentation de la vitesse d’altération des silicates (cf. § 1.1.2.2.3.), qui
entraine a son tour une consommation accrue du dioxyde de carbone atmosphérique, et donc,
en fin de compte, a une diminution de la température compensant la hausse initiale. A
I’inverse, toute diminution de la température entraine une diminution de la vitesse d’altéra-
tion, ce qui permet au dioxyde de carbone de s’accumuler progressivement dans 1’atmospheére
par le biais de D’activité volcanique, augmentant ainsi I’effet de serre et rehaussant la
température. Toutefois, compte tenu des vitesses des réactions d’altération, un tel mécanisme
ne peut fonctionner qu’a 1’échelle des temps géologiques [Walker et al., 1981]. La rétroaction
est ainsi trop lente pour compenser des forcages sur des échelles « courtes » (variations de
I’activité solaire ou emissions anthropiques de gaz a effet de serre, par exemple).

1.1.4.2. L’altération comme témoin des environnements passés

1.1.4.2.1. Paléoclimats

Outre les fossiles et les indices morphologiques (vallées glaciaires, par exemple), les
dépOts et minéraux associés a I’altération peuvent témoigner des climats passés en un lieu
donné. En effet, le climat détermine deux paramétres essentiels de controle de ’altération : la
température et la pluviométrie.

Une température moyenne élevée ou des précipitations faibles favorisent 1’évaporation
et donc la formation d’évaporites, comme le gypse ou la halite. Ces minéraux sont de bons
indicateurs d’un climat aride, c’est-a-dire dont le bilan hydrologique est négatif (les apports
ne compensent pas les pertes). En Amérique du Sud, par exemple, le développement de
salars, vastes et épaisses formations de halite (Fig. 1-6), vestiges d’anciens lacs, est a mettre
en relation avec I’aridité croissante due au soulévement de la cordillére des Andes [Diaz et al.,
1999 ; Bobst et al., 2001]. L’étude des dépots évaporitiques a 1’échelle planétaire permet
d’identifier les époques ou ce type de climat était plus répandu, comme au Permien supérieur
[Rotaru et al., 2006 ; et références incluses], mais aussi de reconstituer 1’évolution de la
salinité des océans au cours de 1’histoire géologique de la Terre, avec toutes ses CONSequeNces
sur le climat, la circulation océanique et les organismes vivants [Hay et al., 2006]. Toutefois,
le passage de I’abondance des évaporites au climat ou a la salinité de 1’océan n’est jamais
direct : dans le premier cas, il faut tenir compte des facteurs externes, notamment tectoniques,
qui peuvent interférer (comme la fermeture du détroit de Gibraltar, a 1’origine des importants
dépdts de sels messiniens en Méditerranee) ; dans le second cas, les principales incertitudes
concernent 1’évolution du volume d’eau contenu dans les océans et celle des flux d’eau et de
chlore entre la surface et le manteau [Hay et al., 2006].

En climat chaud et humide, la pluviométrie et les températures élevées engendrent une
altération et un lessivage intenses, qui donnent naissance a des profils de sol typiques, dits
latéritiques [Tardy, 1993]. Les horizons supérieurs de ces profils sont tres appauvris en élé-
ments solubles et donc, mécaniquement, trés enrichis en élements peu mobiles, en particulier
le fer et I’aluminium (cf. 8 1.1.3.1.). En conséquence, les minéraux formés sont principalement
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Figure 1-6 — Colonne lithostratigraphique d’une mine a ciel ouvert du Salar Grande, dans les Andes.
La formation de halite a une épaisseur de 45 métres. Modifié d’aprés Diaz et al. [1999].

des oxydes et (oxy)hydroxydes de fer et d’aluminium : goethite, hématite, gibbsite (Fig. 1-7).
L’enrichissement en aluminium favorise aussi la formation d’un minéral argileux, la kaolinite.
En climat tropical a saisons contrastées, se produit une induration du sommet du profil qui
aboutit & la formation d’une cuirasse ferrugineuse ou bauxitique*®. En climat tropical aride ou
humide, les cuirasses sont au contraire instables [Tardy, 1993].

Pris individuellement, les minéraux secondaires qui constituent les latérites ne sont pas
suffisants pour déterminer un paléoclimat. En effet, si les oxydes et (oxy)hydroxydes ne sont
généralement remaniés que sur de faibles distances, la kaolinite, elle, peut étre facilement
transportée et intégrée a des séries sedimentaires fluviatiles ou marines (cf. § 1.1.3.2.), dont
I’age ou la localisation seront sans rapport avec le climat qui 1’a vu naitre. En revanche, les
paléosols latéritiques préservés dans leur ensemble sont de bons marqueurs du climat tropical,
car, bien qu’ils subissent des transformations lorsque les conditions de température et de
pluviométrie changent, celles-ci sont lentes, surtout en milieu aride. Tardy [1993] considere
ainsi les bauxites et les cuirasses ferrugineuses comme « les meilleurs marqueurs continen-
taux de I’évolution paléoclimatiques des 150 derniers millions d’années ».

Bien entendu, le fait que les conditions climatiques changent en un lieu donné ne
signifie pas nécessairement que le climat a changé dans sa globalité. Par exemple, le déepla-
cement en latitude de 1’ Afrique fait que certaines régions autrefois sous climat tropical sont
aujourd’hui soumises a un climat désertique. Il est donc nécessaire d’établir des corrélations
entre différentes régions de la planete pour pouvoir tirer des conclusions sur le climat global
(abondance des latérites réduite en période de glaciation, accentuée en période chaude).

13 La bauxite est le principal minerai d’aluminium ; son composant majoritaire est la gibbsite.
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Figure 1-7 — Influence du climat sur la formation des profils d’altération. A : schéma général illustrant
en fonction de la latitude (le pble est & gauche) la profondeur d’altération et la nature des phases
formées. Source : Allen [1997]. B : carte globale simplifiée du stade d’altération atteint en surface. 1 :
podzolisation (destruction des argiles par les acides organiques). 2 : bisiallitisation — formation d’illite
et de smectites. 3 : monosiallitisation — formation de kaolinite. 4 : allitisation — formation de gibbsite).
5 et 6 : déserts chauds et froids (altération trés limitée). Source : Pédro [1968].

1.1.4.2.2. Atmosphére ancienne

Les minéraux issus de I’altération peuvent aussi servir a reconstruire 1’évolution de la
composition de 1’atmosphere terrestre au cours des temps géologiques, c’est-a-dire la transi-
tion entre 1’atmosphere primitive riche en dioxyde de carbone et 1’atmosphére moderne riche
en dioxygéne. Dans cette perspective, les gisements de fer rubané, aussi appelés BIF d’aprés
leur sigle anglo-saxon (banded iron formations) sont particulierement utiles.

Un gisement de fer rubané est défini par Klein [2005] comme « un sédiment chimique,
typiguement finement lité ou laminé, dont la principale caractéristique chimique est une
teneur anormalement élevée en fer, et contenant communément mais non nécessairement des
couches de silexite®®. » On trouve ces gisements un peu partout dans le monde, mais ¢’est
surtout leur répartition temporelle qui est intéressante puisque la majorité a un age compris
entre -3,5 et -1,8 milliard(s) d’années (Fig. 1-8).

! Texte original : « a chemical sediment, typically thin bedded or laminated, whose principal chemical charac-
teristic is an anomalously high content of iron, commonly but not necessarily containing layers of chert. »
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La présence de sidérite (carbonate de fer ferreux) au sein des gisements de fer rubané a
permis @ Ohmoto et al. [2004], en tenant compte des conditions de stabilité du minéral, de
calculer que la pression partielle de dioxyde de carbone devait étre supérieure a 10" *%2 atm
(~4%) avant -2,2 milliards d’années, soit 100 fois plus qu’aujourd’hui, valeur compatible avec
les estimations théoriques de Kasting [1987]. Ohmoto et al. [2004] en concluent que le
dioxyde de carbone seul a pu fournir I’effet de serre nécessaire au maintien d’étendues d’eau
liquide sur la Terre primitive (malgré le rayonnement solaire moins intense que de nos jours),
sans contribution significative du méthane comme on le pensait auparavant.

Par ailleurs, I’abondance des oxydes et (oxy)hydroxydes de fer (hématite et goethite)
dans les gisements de fer rubané est mise en relation avec 1’oxygénation de 1’atmosphére au
début du Protérozoique (vers -2,3 milliards d’années sur la figure 1-8). La production de
dioxygeéne par les cyanobactéries, premiers organismes photosynthétiques, a en fait démarré
bien plus tot, vers -3 milliards d’années au moins. Mais, pour pouvoir gagner I’atmosphére, le
dioxygene a d’abord dii s’accumuler dans I’océan, qui était alors chargé en fer ferreux issu de
la dissolution des roches de la cro(te dans une eau réductrice. Dans un premier temps,
I’oxygene produit par les cyanobactéries a donc été consommé directement dans 1’océan pour
oxyder le fer ferreux en fer ferrique, entrainant sa précipitation et son dépot en couches
successives. Puis, progressivement, le taux de production de dioxygene a dépassé celui des
apports en fer, ce que refléetent la décroissante progressive des gisements de fer rubané et
I’augmentation de la teneur en dioxygeéne apres -2,3 milliards d’années sur la figure 1-8.

L’existence des gisements de fer rubané tardifs, vers -0,8 milliard d’années, serait
quant a elle liée a un épisode climatique extréme, connu sous le nom de « Terre boule de
neige » [Kirschvink, 1992]. Recouvert d’une banquise globale et donc isolé de 1’atmosphére,
I’océan aurait retrouvé des conditions anoxiques permettant I’accumulation du fer ferreux. A
la fin de I’¢re glaciaire, la remise en contact avec I’atmosphere et le retour a des conditions
oxydantes auraient causé la précipitation de grandes quantités d’oxydes de fer [Klein, 2005].
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Figure 1-8 — Abondance relative des gisements de fer rubané au cours de I’histoire de la Terre,

comparée a I’évolution des teneurs en dioxyde de carbone et en dioxygéne dans I’atmosphére.
Source : Klein [2005].
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.2. Mars et ’altération

La Terre n’est pas la seule planéte du systéme solaire concernée par 1’altération. Mars,
elle aussi, a vu ses roches subir des transformations minéralogiques sous 1’effet des agents
atmosphériques, au premier rang desquels 1’eau liquide. Dans cette section, nous allons voir
comment la connaissance des processus d’altération sur Mars s’est progressivement batie par
I’observation toujours plus poussée de la planéte™ et comment elle est étudiée en laboratoire,
avant de faire le point sur les grandes questions non résolues.

1.2.1. Des premiers indices aux détections définitives

Les Hommes nourrissent envers la planéte Mars une curiosité multimillénaire qui les a
conduits d’abord a suivre sa course dans le ciel, puis a I’observer plus en détails a ’aide de
télescopes et, depuis peu, a y envoyer des instruments scientifiques a bord de sondes spatiales.
Si les raisons de cette curiosité ont bien sdr évolué au cours des ages, la question fonda-
mentale de la vie sur « les autres mondes », déja présente chez les civilisations antiques, est
restée prédominante jusqu’a notre époque. Depuis I’avénement de la science moderne, le
corollaire de cette « quéte » est la recherche de 1’eau liquide — ou du moins des traces de son
passage — dans le systéme solaire et au-dela. C’est dans ce contexte que la découverte et la
caractérisation de 1’altération est recemment devenue un pan majeur de 1’étude de Mars.

1.2.1.1. DeI’Antiquité a la Renaissance

Quatrieme objet le plus lumineux du ciel nocturne apres la Lune, Vénus et Jupiter,
Mars est identifiable a I’ceil nu sans difficulté, de sorte qu’il est impossible de dater
précisement 1’époque de sa découverte par I’humanité. On en trouve des mentions écrites chez
la plupart des civilisations de I’ Antiquité dont, entre autres : Babyloniens, Chinois, Egyptiens,
Grecs et bien sir Romains, qui lui donnerent son nom actuel. Cependant, jusqu’a 1’apparition
des instruments d’optique a la Renaissance, les études de Mars se résument a un nombre trés
restreint d’observations [e.g., Morel, 2003 ; Rocard, 2006] :

- le suivi de son mouvement par rapport aux étoiles, qui indique clairement qu’elle
est un «astre errant », ¢’est-a-dire une planete ; sa boucle de rétrogradation (Fig.
1-9A) est également remarquee, mais non comprise ;

- ses occultations par la Lune ; celle du IV® siécle avant J.-C. indique a Aristote que
Mars est plus éloignée de la Terre que la Lune ;

- sa couleur rouge-orange, qui intrigue, voire effraie, et lui vaut d’étre associé au
dieu de la guerre de la mythologie gréco-romaine.

511 faut noter ici que les analyses des météorites martiennes, les SNC (shergottites-nakhlites-chassignites), ont
aussi apporté des données d’importance concernant ’altération. Toutefois, par soucis de (relative) briéveté, cet
aspect ne sera pas développé dans ce manuscrit, et le lecteur est donc invité a se référer aux revues de McSween
[1994], Bridges et al. [2001] ou encore Chevrier et Mathé [2007].
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Figure 1-9 — Evolution de la vision et des moyens d’observation de Mars depuis la Terre. A : aspect et
déplacement de Mars dans le ciel (ici entre les constellations du Taureau et des Gémeaux). Source :
Tung Tezel (The World At Night), image sous copyright utilisée avec ’autorisation de I’auteur™. B :
I’un des premiers croquis connus de la surface de Mars, réalisé par Christiaan Huygens le 13 octobre
1659. Source : ASU Mars Education Program*’. C : carte dessinée par Percival Lowell, datée de 1896
et sur laquelle apparaissent des « canaux » supposés avoir été creusés par des étres intelligents pour
lutter contre la désertification. Source : Google Earth. D : image acquise par le télescope spatial
Hubble lors de 1’opposition de Mars du 26 aotit 2003. Source : NASA, J. Bell (Cornell U.), M. Wolff
(SSI)*. Sur les images B, C et D, la région sombre de Syrtis Major est située approximativement a la
méme position, ce qui permet d’apprécier ’amélioration des techniques d’observation.

On sait aujourd’hui que la couleur de Mars est due a la présence sur une grande partie
de sa surface d’oxydes ferriques, principalement de 1’hématite [e.g., Gooding, 1978 ; Bell et
al., 1990 ; Bibring et al., 2006]. Sans le savoir, les observateurs de 1’ Antiquité avaient donc
relevé le premier indice de ’existence de processus d’altération a la surface de Mars...

1.2.1.2. De la Renaissance au milieu du XX° siécle : I’¢re des télescopes

1.2.1.2.1. Des taches sombres et des taches claires

Aux XVI° et XVII° siécles, I’astronomie connait un grand bouleversement avec ce que
les historiens ont appelé la révolution copernicienne, du nom du chanoine polonais Nicolas
Copernic (1473-1543), qui propose en 1543 une nouvelle vision de 1I’Univers centrée sur le
Soleil, et non plus sur la Terre. Cette théorie héliocentrique est reprise et étendue par
I’astronome allemand Johannes Kepler (1571-1630), qui parvient a decrire correctement les
orbites des planetes par des ellipses (et non plus des cercles) en se basant sur les relevés trés
précis de la position de Mars réalisés par le Danois Tycho Brahe (1546-1601). Toutefois, bien
que le déplacement de Mars dans le ciel — en particulier sa boucle de rétrogradation évoquée
précédemment — ait joué un role central dans les travaux de Kepler, les connaissances sur la
planete en elle-méme restent inchangées.

En 1610, I’'Ttalien Galileo Galilei (1564-1642) réalise au moyen de la premiére lunette
astronomique ses célébres observations des satellites de Jupiter et des phases de Vénus, qui

18 http://apod.nasa.gov/apod/ap080511.html
7 http://marsed.asu.edu/node/1000895
18 http://hubblesite.org/newscenter/archive/releases/2003/22/image/q/
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viennent confirmer la vision héliocentrique de Copernic. Mais ses instruments ne sont pas encore
suffisamment performants pour déceler des détails sur le disque de Mars [e.g., Morel, 2003].

Durant les décennies suivantes, les instruments d’optique ne cessant d’évoluer et de
s’améliorer, les observateurs commencent a discerner des taches sombres sur Mars. L’un des
tous premiers croquis de la planéte date de 1659. Il est I’ceuvre de Christiaan Huygens (1629-
1695), astronome néerlandais (par ailleurs découvreur de Titan, principale lune de Saturne) : y
est représentée une vaste region sombre qui est, selon toute vraisemblance, celle qui porte
aujourd’hui le nom de Syrtis Major (Fig. 1-9B). Ce point de repere permet d’estimer la
période de rotation de la planéete, qui se révéle assez proche de celle de la Terre. En 1672,
Huygens distingue également la calotte polaire sud, sous la forme d’une tache claire qu’il
reporte sur ses dessins [e.g., Morel, 2003].

Au XVIII° siécle, pourtant, les progrés dans la connaissance de Mars se font plus
lents : malgré le perfectionnement des instruments, les détails visibles restent peu nombreux.
Il faut tout de méme mentionner les travaux du Franco-Italien Giacomo Maraldi (1665-1729),
ainsi que ceux du Germano-Britannique William Herschel (1738-1822). Outre leurs contri-
butions a la détermination plus précise de la période de rotation de la planéte, ils observent
tous deux les calottes polaires et leur attribuent une origine glaciaire. Herschel en réalise le
premier suivi saisonnier et constate leur avancée et leur retrait, qu’il associe aux variations
d’ensoleillement liées a I’inclinaison de I’axe de rotation [Herschel, 1784]. Bien que 1’on
sache aujourd’hui que les calottes saisonnieres de Mars sont formées par la condensation et la
sublimation du CO, atmosphérique, Maraldi et Herschel n’avaient pas tout a fait tort, puisque
les calottes permanentes contiennent effectivement de grandes quantités de glace d’eau [Bibring
et al., 2004b ; 2005].

1.2.1.2.2. L’hypothese des mers martiennes et l’illusion des canaux

Les décennies suivantes voient les dessins de la surface de Mars gagner encore en
précision et, dans le méme temps, 1’idée se répand que les régions sombres sont des mers, les
régions claires des calottes polaires et les régions rouge-orange des continents [e.g., Morel,
2003 ; Rocard, 2006]. Cette idée se retrouve notamment dans la carte publiée en 1867 par le
Britannique Richard Proctor (1837-1888), qui adopte une nomenclature sans équivoque :
Dawes Ocean, Herschel Continent, Tycho Sea, Phillips Island, etc.

L’année 1877 marque la découverte, par I’Américain Asaph Hall (1829-1907), des
deux petits satellites de Mars, baptisés Phobos et Déimos. La méme année, I’Italien Giovanni
Schiaparelli (1835-1910) réalise lui aussi des observations de Mars, dont il se sert pour établir
une nouvelle carte. Il emploie a cette occasion une nouvelle nomenclature, en latin, qui a été
en partie conservee jusqu’a aujourd’hui. Malgré ce changement de nomenclature, 1’idée de
grandes ¢tendues d’eaux est toujours présente au travers de termes tels que «mare »,
« lacus », ou encore « canale ». Ce dernier, qui signifie « chenaux » et sous-entend un creuse-
ment naturel par écoulement de 1’eau, se transforme rapidement en « canaux », ce qui suggere
au contraire un creusement par des engins mécaniques. Ceci conduit a la célébre « affaire des
canaux martiens » (et a ses extensions dans la littérature et dans la culture populaire). Outre
Schiaparelli, qui ajoute de nouveaux traits rectilignes a ses cartes au fur et a mesure de ses
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observations, le grand défenseur des canaux est I’Américain Percival Lowell (1855-1916), qui
¢labore une théorie sur I’existence d’une civilisation martienne luttant contre la désertification
de la planéte a I’aide d’un immense réseau d’irrigation (Fig. 1-9C).

Les incohérences de certaines observations (traits rectilignes traversant des régions
sombres supposées étre des mers, absence de reflet du Soleil sur ces derniéres, canaux
doubles), mais surtout les travaux du Grec Eugene Antoniadi (1870-1944) et de 1I’Américain
George Ellery Hale (1868-1938) lors de I’opposition de Mars de 1909, finiront par avoir
raison de la théorie de Lowell et de Schiaparelli [e.g., Morel, 2003]. Les canaux s’avérent
n’étre que des illusions d’optique.

1.2.1.2.3. Les apports de la spectroscopie et de la polarimétrie

Une autre illusion d’optique est a ’origine de I’hypothése de la présence de vastes foréts
a la surface de Mars : certains observateurs — dont Antoniadi — attribuent en effet aux régions
sombres une coloration légerement verdatre, voire des variations saisonnieres de couleurs.
Mais les tentatives de détection de la signature de la chlorophylle dans les spectres visible et
proche-infrarouge de Mars (cf. § 11.1.) s’avérent négatives [Morel, 2003 ; et références incluses].

La spectroscopie ainsi que la polarimétrie sont aussi utilisées au cours du XX° siécle
pour caractériser 1’atmosphére martienne. Trés tot, les teneurs en vapeur d’eau et en oxygeéne
se révelent beaucoup plus basses que sur Terre [Morel, 2003 ; et références incluses]. En
revanche, le dioxyde de carbone, détecté en 1947 par le Néerlando-Américain Gerard Kuiper
(1905-1973), semble nettement plus abondant [Kuiper, 1952]. Toutefois, les incertitudes sur
les abondances absolues des différents gaz sont grandes en raison de la difficulté a déterminer
la pression atmosphérique martienne depuis la Terre [Grandjean et Goody, 1955].

En se basant sur des mesures de polarisation de la calotte polaire sud réalisées dans les
années 1950, le Francais Audoin Dollfus (1924-2010) constate que seules la formation et la
sublimation de givre a trés basse température et trés basse pression atmosphérique permettent
d’expliquer les observations. Il en déduit que « 1’eau liquide n’existe pratiquement pas a 1’état
liquide sur la planéte Mars » et qu’ « on la trouve sous forme soit de vapeur, soit de givre ou
de nuages de cristaux » [Dollfus, 1965]. I conclut donc qu’il n’y a « pas d’étendue d’eau
liquide », a ’opposé des idées qui prévalaient encore a la fin du XIX°® siécle.

1.2.1.2.4. Les limites des télescopes

Les images acquises au mois d’aotit 2003 par le télescope spatial Hubble, lors d’un
rapprochement particulierement favorable de Mars, permettent de se faire une bonne idée des
performances des grands observatoires modernes (Fig. 1-9D). On peut y mettre en évidence
sans difficulté de nombreuses structures de surface — provinces volcaniques, cratéres d’impact
majeurs — ainsi que certains phénoménes météorologiques ou climatiques — tempétes de
poussiere, variations saisonniéres des calottes polaires.

Toutefois, aussi détaillées soit-elles, ces images restent insuffisantes pour réaliser de
véritables études géologiques a I’échelle régionale, et a fortiori a I’échelle locale. De plus, les
observations de Mars depuis la Terre sont soumises a de fortes contraintes pratiques :

32



L’ALTERATION, DE L’ECHELLE DU GRAIN A CELLE DE LA PLANETE MARS

- le mouvement relatif des deux planetes, qui fait considérablement varier leur
éloignement (entre 55 et 400 millions de kilométres environ, soit du simple au
septuple) ; les rapprochements ne se présentent que tous les vingt-six mois ;

- la disponibilité des grands observatoires (type Hubble, VLT, Keck, etc.), qui sont
affectés a de nombreux projets différents et donc tres demandés.

Il en résulte que, de nos jours, les moyens télescopiques ne peuvent étre mis a profit
que pour des études ponctuelles (ou du moins discontinues) et principalement globales.
Récemment, ils ont essentiellement servi a la détection dans I’atmosphére de composants
gazeux tels que le peroxyde d’hydrogéne [Clancy et al., 2004 ; Encrenaz et al., 2004] et peut-
étre le méthane [Mumma et al., 2009].

Pour aller au-dela des observations télescopiques, I’envoi sur place d’observatoires
dédiés devenait donc nécessaire. Ceci a été rendu possible dans la seconde moitié du XX°
siecle avec le développement des lanceurs spatiaux. La connaissance de Mars allait & nouveau
changer d’échelle et faire de grands bonds en avant...

1.2.1.3.  Du milieu du XX°® siécle a nos jours : I’ére des sondes spatiales

1.2.1.3.1. De [l’eau liquide sur Mars... mais par le passé

La planéte Mars est, des le début de la « conquéte » spatiale, un enjeu important pour
les deux puissances qui s’affrontent alors seules dans ce domaine : 1’Union Soviétique et les
Etats-Unis. Ainsi, en 1960, trois ans a peine aprés la mise sur orbite de Spoutnik 1, le tout
premier satellite artificiel de la Terre, I’Union Soviétique lance une sonde automatique a
destination de Mars. La mission est hélas un échec, comme le seront du reste plusieurs autres
tentatives dans les années suivantes™. Le premier survol de la planéte est finalement réussi
par les Etats-Unis, en 1965, avec la sonde Mariner 4.

La vingtaine d’images renvoyées par 1’appareil sont de mauvaise qualité (Fig. 1-10A),
mais suffisantes pour apercevoir une surface densément cratériseée, similaire a celle de la
Lune. C’est la douche froide : « la surface martienne visible est extrémement ancienne » et
« ni une dense atmosphére ni des océans n’ont €té présents sur la planéte depuis que la surface
cratérisée a été formée? », concluent Leighton et al. [1965]. De plus, la mesure de la densité
de I’atmospheére, via I’occultation du signal de la sonde passant derriére la planéte, permet la
premiére détermination directe de la pression au sol. Celle-ci est estimée entre 4 et 7 mbar
[Kliore et al., 1965], une valeur définitivement beaucoup trop faible pour que 1’eau puisse
exister a 1’état liquide.

Malgré ces résultats importants mais décevants, I’effort d’exploration se poursuit,
Mariner 4 n’ayant couvert qu’une faible portion du globe martien. Mariner 6 et 7, qui
survolent a leur tour la planéte en 1969, mais aussi et surtout Mariner 9, qui devient le premier

19 par soucis de clarté et de briéveté, certaines missions échouées sont volontairement omises de cet historique.
Pour une liste compléte et a jour, consulter : http://fr.wikipedia.org/wiki/Liste_de sondes_spatiales#Mars

% Texte original : « We infer that the visible Martian surface is extremely old and that neither a dense
atmosphere nor oceans have been present on the planet since the cratered surface was formed. »
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satellite artificiel de Mars en 1971, « corrigent » la vision apportée par Mariner 4. Certes,
Mars n’est couverte ni d’océans ni de foréts, mais sa surface n’en est pas moins tres différente
de celle de la Lune. Les calottes polaires, déja connues grace aux observations télescopiques,
sont photographiées pour la premiére fois en détails et avec une géométrie favorable. Mais ce
sont surtout trois éléments essentiels du relief de Mars qui sont découverts grace aux images
de Mariner 9 [Masursky, 1973] : le déme de Tharsis et ses volcans-boucliers trés élevés
(Olympus Mons, Ascraeus Mons, Pavonis Mons et Asia Mons) ; le gigantesque ensemble de
fossés d’effondrement de Valles Marineris (baptisé ainsi en référence a la sonde) ; et enfin la
dichotomie entre les plateaux cratérisés dominant 1’hémisphére sud et les plaines plus lisses
dominant I’hémisphére nord.

Plus important encore pour la question de 1’eau et de 1’altération, Mariner 9 met en
évidence des morphologies d’écoulement, divisées en trois catégories par Masursky [1973] :
chenaux larges (en tresse, avec des Tles profilées), chenaux sinueux et réseaux de chenaux.
Les premiers, qui émergent principalement de terrains chaotiques a I’est de Valles Marineris
et se jettent dans Chryse Planitia, semblent avoir été engendrés par des écoulements
abondants et brutaux, peut-étre liés a la fonte d’un pergélisol [Masursky, 1973]. lls sont
aujourd’hui connus sous le nom de vallées de debacle (ou outflow channels en anglais). Les
chenaux sinueux et les réseaux de chenaux, quant a eux, évoquent davantage les systémes
fluviatiles terrestres et semblent donc associés au drainage de précipitations [Masursky, 1973].
Cette hypothese sera toutefois mise en doute quelques années plus tard [Pieri, 1980], puis
réguliérement débattue a mesure que de nouvelles données deviendront disponibles [Carr,
2006 ; et références incluses]. Quoi qu’il en soit, les morphologies découvertes par Mariner 9
conduisent a une conclusion sans équivoque : de 1’eau liquide a coulé a la surface de Mars.

1.2.1.3.2. La mission Viking : a la recherche de la vie

En 1975, la NASA lance vers la planéte Mars deux sondes jumelles, Viking 1 et 2. La
mission est ambitieuse, puisque chacune se compose d’un orbiteur et d’un atterrisseur”, mais
tout fonctionne néanmoins comme prévu. L’atterrisseur de Viking 1 se pose dans Chryse
Planitia et celui de Viking 2 dans Utopia Planitia. Grace au spectrométre de masse embarqué
sur chacun d’eux, la composition atmosphérique est définitivement fixée (Tab. 1-1).

Le régolithe autour des appareils est lui aussi analysé, aprés échantillonnage par le
bras articulé. Sa composition chimique (déterminée par spectrométrie de fluorescence X) se
révele tres similaire sur les deux sites. En revanche, elle ne correspond pas a ce qui était
attendu, a savoir une poudre de basalte partiellement oxydée : les abondances en fer, mais
surtout en soufre et en chlore sont trop élevees, celle en aluminium trop basse [Banin et al.,
1992 ; et références incluses]. Aucune correspondance satisfaisante n’est trouvée, que ce soit
parmi les échantillons terrestres, lunaires ou de méteorites.

Plusieurs types d’analyses sont aussi menés a la recherche d’une activité biologique
passee ou présente. Mais les résultats sont négatifs. En particulier, I’instrument GCMS (Gas

2L |1 faut préciser qu’a cette date, un seul appareil s’est posé en état de fonctionnement a la surface de Mars — il
s’agit de I’atterrisseur soviétique Mars 3, en 1971 — mais il a cessé d’émettre presque immédiatement apres.
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Figure 1-10 — Evolution de I’imagerie de la surface de Mars par les sondes spatiales : exemple du
cratére Mariner (35,1°S ; 164,5°W). A : image acquise par Mariner 4 en 1965. C’est I’'une des toutes
premiéres obtenues a (relativement) faible distance de la planéte. De mauvaise qualité et faiblement
résolue, elle ne met en évidence que les crateres d’impact les plus importants. Source : JPL
Photojournal®. B : image acquise par I’orbiteur Viking 1 en 1978. On distingue des détails sur les
murs des cratéres, ainsi que des éjectas lobés autour d’eux. Source : MOC Gallery®. C : image acquise
par Mars Global Surveyor (caméra MOC) en 2001. On identifie des ravines sur le rempart du cratére.
Source : MOC Gallery®™. D : image acquise par Mars Reconnaissance Orbiter (caméra HiRISE) en
2007. La résolution trés élevée permet une caractérisation fine des ravines. Source : University of
Arizona®. Pour toutes les images : 1’échelle peut étre approximative ; le nord est en haut.

Chromatograph-Mass Spectrometer, chromatographe en phase gazeuse couplé a un spectro-
métre de masse) ne détecte aucun composé organique®?, & Chryse comme & Utopia Planitia
[Klein et al., 1992 ; et références incluses]. Cependant, méme en I’absence de vie, ce résultat
est surprenant car des composés organiques ont di étre apportés a la surface de Mars par des
météorites ou produits par photochimie [Bullock et al., 1994 ; et références incluses]. Ceci
suggere un mecanisme de destruction par oxydation, en accord avec les résultats de deux
expériences de biologie, qui ont mis en évidence des molécules tres oxydantes [Klein et al.,
1992]. Parmi elles, le peroxyde d’hydrogene (H,O;) est un bon candidat pour expliquer les
observations [Klein, 1978 ; Hunten, 1979 ; Oyama et Berdahl, 1979 ; Bullock et al., 1994].

En paralléle des expériences au sol, les caméras des deux orbiteurs fournissent des
images a haute résolution (10 a 100 m/px ; Fig. 1-10B) avec une excellente couverture de la
planéte, permettant d’établir des cartes géologiques détaillées, qui font encore référence
aujourd’hui [Scott et Tanaka, 1986 ; Greeley et Guest, 1987 ; Tanaka et Scott, 1987]. C’est en
se basant sur ces cartes (plus exactement, sur les recoupements stratigraphiques et les densités
de cratéres d’impact de leurs différentes unités) que Tanaka [1986] établit 1’actuelle échelle
des temps géologiques martienne (Tab. 1-2).

22 Molécule comprenant du carbone 1ié a I’hydrogéne.

2 http://photojournal.jpl.nasa.gov/catalog/P1A02979

24 http://www.msss.com/mars_images/moc/3 18 99 mariner/moc2 98b msss.gif
2 http://www.msss.com/moc_gallery/e07 el12/images/E11/E1102203.html

26 http://hirise.lpl.arizona.edu/PSP 002317 1445
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Gaz Abondance
CO; 95,32%
N, 2,7%
Ar 1,6%
O, 0,13%
CO 0,07%
H,O0* 0,03%
Ne 2,5 ppm
Kr 0,3 ppm
Xe 0,08 ppm
Os* 0,04-0,2 ppm

Tableau 1-1 — Composition de la basse atmosphére de Mars, déterminée a partir des données des
atterrisseurs Viking. *Variable selon la saison et le lieu. D’aprés Owen [1982].

1.2.1.3.3. Le creux de la vague et le renouveau

Peut-étre est-ce a cause des résultats décevants des expériences de biologie, ou au
contraire en raison de la somme de données récoltées, toujours est-il qu’a la suite de la
mission Viking, I’exploration de Mars connait une période creuse. Ce n’est qu’en 1988 que
deux nouvelles sondes, Phobos 1 et 2, sont lancées par 1’Union Soviétique (la premiére sera
toutefois perdue durant le trajet interplanétaire). Bien que, comme leur nom I’indique, elles
soient principalement dédiées a I’étude de Phobos, la plus grosse des deux lunes martiennes,
la mission comporte aussi un volet d’observation de la planéte elle-méme. L’instrument ISM
(Infrared Spectro-Meter) acquiert les premiéres images hyperspectrales et met en évidence
des variations régionales des bandes d’absorption liées au fer (cf. § 11.1.3.1.3.) ainsi que de la
bande a 3 um liée a la molécule d’eau (cf. § 11.1.3.1.1.) [Murchie et al., 2000]. Un successeur
a ISM, baptise OMEGA, est plus tard préparé pour la mission russe Mars 96, qui compte au
total plus de quarante instruments répartis sur un orbiteur, deux atterrisseurs et deux pénétra-
teurs. Hélas, I’ensemble est perdu des le lancement. Ce ne sera d’ailleurs pas le seul échec de
la décennie 90 : les sondes americaines Mars Observer (1992), Mars Climate Orbiter (1999) et
Mars Polar Lander (1999) seront aussi perdues, apres un trajet interplanétaire pourtant réussi.

La sonde Mars Global Surveyor, lancée en 1996, est mise sur orbite avec succes en
septembre 1997. La premiére phase de la mission, qui inclut des passages a moins de 200
kilométres d’altitude (manceuvres d’aérofreinage), permet la mise en évidence d’un champ
magnétique rémanent, sous la forme d’intenses anomalies localisées dans les terrains anciens
(principalement Terra Cimmeria et Terra Sirenum) [Connerney et al., 1999]. Paralleles et
étirées dans une direction est-ouest, ces anomalies ne sont pas sans évoquer la structure
magnétique de la crolte océanique terrestre [Connerney et al., 1999]. Par ailleurs, 1’absence
d’aimantation rémanente au-dessus de grands cratéres ou d’édifices volcaniques est utilisée
pour contraindre 1’époque a laquelle la dynamo interne s’est arrétée, qui est un parametre
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Période Région de référence (« stratotype »)

Amazonien supérieur Sud d’Elysium Planitia
Amazonien moyen Amazonis Planitia
Amazonien inférieur Acidalia Planitia
Hespérien supérieur Vastitas Borealis
Hespérien inférieur Hesperia Planum

Noachien supérieur Est d’Argyre Planitia

Noachien moyen Quadrangle Noachis
Noachien inférieur Charitum et Nereidum Montes

Tableau 1-2 — Echelle des temps géologiques martienne (du plus ancien en bas au plus récent en
haut). D’aprés Tanaka [1986] et Tanaka et al. [1992]. Voir aussi annexe B.

important pour comprendre 1’évolution de I’atmosphére primitive de Mars®’ : les estimations
varient entre -4,1 et -3,8 milliards d’années environ [Acufia et al., 1999 ; Lillis et al., 2008 ;
Langlais et al., 2012].

Un autre fait marquant de la mission est la détection par I’instrument TES (Thermal
Emission Spectrometer) de dépodts riches en hématite cristalline (cf. § 1.1.2.3.2. et § A.5.1)
dans la région de Sinus Meridiani, dans le cratere Aram Chaos et en divers points de Valles
Marineris [Christensen et al., 2001]. Bien que trés localisés, ces dépdts sont indicateurs de
I’action de I’eau et de réactions d’oxydation. Outre I’hématite, I’instrument TES cartographie
également les roches et minéraux primaires. Sont ainsi découverts de vastes affleurements
riches en olivine dans la région de Nili Fossae [Hoefen et al., 2003].

La caméra de Mars Global Surveyor, MOC (Mars Orbiter Camera), constitue un véri-
table bond en avant par rapport a celle des orbiteurs Viking. Ses images atteignent en effet
une résolution de 1,5 m/px, ce qui permet pour la premiére fois d’étudier des structures ou des
affleurements de taille réduite [e.g., Malin et al., 1998]. Parmi les découvertes rendues
possibles par ce changement d’échelle, I’une des plus retentissantes est celle des ravines. Ces
morphologies d’écoulement sont essentiellement localisées sur les remparts de crateres
d’impact (Fig. 1-10C/D) et sur les flancs de dépressions ou de vallées [Malin et Edgett, 2000].
Le fait qu’elles soient préservées de 1’érosion et qu’elles ne soient pas recoupées par des
cratéres ou des dépdts eoliens indiquent qu’elles se sont formées dans un passé récent [Malin
et Edgett, 2000], voire qu’elles continuent a se former actuellement [Malin et al., 2006].
L’implication de I’eau liquide dans ce processus apparait hautement probable [Costard et al.,
2002 ; Mangold et al., 2003], bien que I’hypothése d’écoulements de dioxyde de carbone ait
aussi été envisagée [Musselwhite et al., 2001 ; Stewart et Nimmo, 2002].

La méme année, la sonde Mars Pathfinder réussit a se poser a I’embouchure d’Ares
Vallis, dans Chryse Planitia (a I’est de I’atterrisseur Viking 1). Il s’agit pour I’essentiel d’une
mission de démonstration technologique, et le retour scientifique reste relativement limite.

" En I’absence de champ magnétique global, ’atmosphére est directement exposée au vent solaire, ce qui
favorise son échappement dans I’espace.
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En 2001, un nouvel orbiteur, baptisé Mars Odyssey, arrive aux abords de Mars. Il
comporte seulement trois instruments scientifiques : THEMIS (Thermal Emission Imaging
System), pour établir I’inertie thermique des terrains ; MARIE (Martian Radiation Environ-
ment Experiment), pour mesurer les radiations recues sur le trajet Terre-Mars puis sur orbite
martienne ; et enfin GRS (Gamma-Ray Spectrometer), pour déterminer la composition
élémentaire de la proche-surface. L’un des résultats majeurs de ce dernier instrument est une
carte de I’abondance en hydrogéne du premier metre de sol, sur laquelle les régions autour de
deux poles (jusqu’a environ 45° de latitude) apparaissent enrichies en cet ¢lément, suggérant
la présence de glace d’eau a faible profondeur [Boynton et al., 2002]. Ceci sera confirmé in
situ par I’atterrisseur Phoenix en 2008 qui, a 68°N, trouvera effectivement de la glace d’eau a
quelques centimétres sous la surface [Smith et al., 2009]. Plus récemment, les données de
I’instrument GRS ont aussi permis de mesurer 1’évolution temporelle des teneurs en silicium,
fer et thorium dans les principales provinces volcaniques et d’en déduire les taux de
refroidissement du manteau et d’épaississement de la lithosphére [Baratoux et al., 2011].

1.2.1.3.4. La mission Mars Exploration Rovers : suivre [ 'eau®®

L’année 2003 voit le lancement de trois sondes vers Mars. Parmi elles, deux sont des
rovers, c’est-a-dire des robots mobiles permettant d’étudier un site de maniére plus poussée et
moins « ponctuelle » qu’un atterrisseur classique. Le premier, Spirit, atterrit le 4 janvier 2004
dans le cratere Gusev, dont la connexion avec Ma’adim Vallis fait dire qu’il s’agit d’un
ancien lac (Fig. 1-11A). Le second rover, Opportunity, atterrit le 25 janvier dans la région de
Meridiani Planum, au cceur des dépdts riches en hématite identifiées par I’instrument TES de
Mars Global Surveyor (Fig. 1-11B).

Les premiers résultats obtenus dans le cratére Gusev sont décevants : les roches
analysées par le rover Spirit sont d’origine volcanique (et non sédimentaire) et elles ont été
remaniées essentiellement par les impacts météoritiques et 1’action du vent ; 1’altération par
I’eau liquide semble mineure [Squyres et al., 2004a ; Haskin et al., 2005]. Le rover est donc
conduit vers des terrains surélevés et plus anciens, baptisés collines Columbia, a une distance
d’environ trois kilométres [Arvidson et al., 2006a]. Dés lors, les caractéristiques pétrographi-
ques, chimiques et minéralogiques des roches rencontrées indiquent une interaction avec 1’eau
liqguide beaucoup plus marquée. Ainsi, autour de I’affleurement nommé « West Spur »,
plusieurs roches montrent un aspect granulaire (parfois laminé) et se révélent enrichies en
goethite et hematite (cf. § 1.1.2.3.2.) [Arvidson et al., 2006]. L’une d’elle pourrait par ailleurs
renfermer des phyllosilicates [Wang et al., 2006]. A 1’opposé de ces changements observés
dans les roches, le régolithe dans les collines Columbia a une composition similaire a celui de
la plaine basaltique. Une exception est toutefois mise au jour par Spirit: une portion de
régolithe baptisée « Paso Robles » est fortement enrichie en soufre, présent principalement
sous forme de sulfates de fer (cf. § A.4.3.) [Ming et al., 2006].

Plus tard au cours de la mission, mais toujours au sein des collines Columbia, Spirit
est utilisé pour étudier « Home Plate », un plateau stratifié d’environ 80 métres de large. Les
textures observées indiquent qu’il a ét¢ mis en place par une activité volcanique explosive

28 Référence au leitmotiv de la mission : « follow the water ».
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Figure 1-11— Les deux sites retenus pour la mission Mars Exploration Rovers. A : Tellipse
d’atterrissage de Spirit a I’intérieur du cratére Gusev. L’embouchure et une portion de Ma’adim Vallis
sont visibles dans la partie basse de I’image. Source : NASA®. B : I’ellipse d’atterrissage d’Opportunity
au sein des dépots riches en hématite de Meridiani Planum. L’échelle d’abondance en hématite est
dérivée des données de ’instrument TES (cf. § 1.2.1.3.3.). Source : NASA, JPL, ASU®.

[Squyres et al., 2007], résultant vraisemblablement de I’interaction entre le magma ascendant
et I’eau superficielle. En plusieurs points, le régolithe entourant Home Plate se révéle enrichi
en sulfates de fer hydratés ou en silice opaline, ce qui suggere un épisode d’altération
hydrothermale en lien avec 1’activité volcanique [Arvidson et al., 2008 ; 2010].

Un autre résultat majeur du rover Spirit provient de 1’é¢tude de 1’affleurement nommé
« Comanche », qui est le premier a renfermer des carbonates, riches en magnésium et en fer, a
hauteur d’environ 25% en poids [Morris et al., 2010]. Compte tenu de 1’¢état d’érosion des
roches, les carbonates sont considérés comme un constituant majeur et non comme une
couche superficielle d’altération. Ils sont associés a de 1’olivine magnésienne (FOgo.-go ; Cf.
§ A.1.1.), ce qui est en accord avec leur composition. Compte-tenu des interprétations concer-
nant Home Plate, Morris et al. [2010] privilégient une origine hydrothermale des carbonates
de Comanche, impliquant cependant des solutions a forte teneur en ions carbonates et & pH
plus proche de la neutralité.

De son c6té, a son atterrissage, le rover Opportunity s’est immobilisé — par le seul fait
du hasard — a l’intérieur d’un petit cratére, a quelques métres a peine d’un affleurement
rocheux stratifié, manifestement d’origine sédimentaire [Squyres et al., 2004b]. Rapidement,
I’hématite détectée depuis 1’orbite est retrouvée sous la forme de concrétions sphériques
(pluri-)millimétriques [Squyres et al., 2004b ; Christensen et al., 2004 ; Klingelhofer et al.,
2004]. Mais I’affleurement s’aveére aussi trés riche en sulfates de calcium et de magnésium, a
hauteur de 15 a 35% en volume [Christensen et al., 2004], et en jarosite, mise en évidence par

2 http://mola.gsfc.nasa.gov/images/qusev2.jpg
% http://www.nasa.gov/mission_pages/mgs/20061121-imagesh.html
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spectrométrie Mossbauer [Klingelhofer et al., 2004]. Les autres composants probables sont
une phase riche en silice (environ 30%), des minéraux primaires (olivine et pyroxéne, environ
20%) et des oxydes autres que I’hématite (environ 5%) [Christensen et al., 2004]. Enfin, des
petites cavités apparaissent sur les images du microscope embarqué, suggérant la dissolution
secondaire de cristaux initialement présents dans les dépbts et dont seules les empreintes
subsistent [Squyres et al., 2004b].

Des résultats comparables sont ensuite obtenus dans un cratére un peu plus grand (150
meétres de diamétre), baptisé « Endurance », démontrant la continuité latérale des couches
observées durant les premiéres semaines [Clark et al., 2005]. Toutefois, I’épaisseur de roches
accessible est ici plus importante et offre une vue plus compléte de la stratigraphie locale (Fig.
1-12A). Grotzinger et al. [2005] introduisent le nom de formation Burns** pour désigner
I’ensemble de la formation sédimentaire étudiée par Opportunity, qu’ils subdivisent en : une
unité inférieure, constituée de grés a stratification entrecroisée, caractéristique d’un champ de
dunes ; une unité intermédiaire, constituée de gres a strates subhorizontales, évoquant une
nappe de sable éolienne ; et une unité supérieure, constituée de gres plus clair, présentant des
faciés de nappes de sable et d’interdunes (Fig. 1-12C). Le contact entre les unités inférieure et
intermédiaire (Fig. 1-12B) est interprété comme une surface d’érosion, et celui entre les unités
intermédiaire et supérieure comme un front diagénétique [Grotzinger et al., 2005]. Les
processus éoliens semblent donc avoir dominé la mise en place des sédiments de la formation
Burns, a I’exception du faciés d’interdune qui implique une étendue d’eau peu profonde.
Grotzinger et al. [2005] notent néanmoins que la nature méme des grains suggere qu’ils déri-
vent d’une source évaporitique, et donc que 1’eau liquide a été impliquée dans leur formation.

Le scénario évaporitique [Squyres et al., 2004b ; Grotzinger et al., 2005 ; Andrews-
Hanna et al., 2010] n’est pas le seul a avoir été envisagé pour expliquer la composition des
sédiments découverts a Meridiani Planum. Les autres modes de formation proposés incluent :
I’altération de basaltes par un brouillard acide riche en acide sulfurique [Tosca et al., 2004 ;
Tréguier et al., 2008 ; Berger et al., 2009] ; le dépdt de cendres volcaniques suivi de leur alté-
ration par des vapeurs de fumeroles riches en eau et en dioxyde de soufre [McCollom et
Hynek, 2005] ; le dépot de débris d’impact(s) par des courants de densités suivi de leur
altération par 1’eau initialement contenue sous forme de glace dans les matériaux excavés
[Knauth et al., 2005] ; 1’altération combinée de poussicres de silicates et d’aérosols riches en
soufre par des films d’eau liquide au sein de dépdts glaciaires, suivie de la sublimation
complete de ces derniers et de leur remaniement par le vent ou les impacts metéoriques [Niles
et Michalski, 2009 ; Masse et al., 2012]. On le voit, cette question fait 1’objet d’un important
débat. Nous y reviendrons dans le chapitre 111 de ce manuscrit.

A T’heure ou sont rédigées ces lignes, le rover Opportunity est toujours en activité,
plus de huit ans et demi aprés son arrivee sur Mars. De 2006 a 2008, il a exploré le cratere
Victoria (750 metres de diametre), obtenant de résultats cohérents avec ceux décrits précé-
demment [Squyres et al., 2009]. Il a ensuite poursuivi sa route vers le sud pour atteindre en
aolt 2011 — apreés plus de 33 kilomeétres parcourus au total — les remparts du cratere Endeavour

%1 En hommage au minéralogiste et géochimiste Roger Burns (1937-1994), qui avait prédit I’existence de sulfates
de fer (dont la jarosite) sur Mars [Burns, 1987].
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Figure 1-12 — Stratigraphie de la formation Burns observée dans le cratere Endurance (Meridiani
Planum) par le rover Opportunity. A : portion d’affleurement montrant les trois unités identifiées par
Grotzinger et al. [2005]. Les strates subhorizontales de 1’unité intermédiaire sont clairement visibles.
L’échelle est donnée pour ’avant-plan. B : zoom sur le contact entre 1’unité inférieure et 1’unité
intermédiaire. Des sphérules d’hématite sont visibles sous la forme de nombreux points sombres a la
limite de la résolution de I’image. C : colonne lithostratigraphique de la formation Burns telle que
dessinée par Grotzinger et al. [2005] (certains détails ont été retirés).

(22 kilomeétres de diamétre). Des dépdts riches en smectites (cf. § 1.1.2.3.1.) ont été repérés dans
cette zone depuis ’orbite [Wray et al., 2009a], mais ils n’ont pas encore été mis en évidence
par les instruments du rover, dont certains sont désormais inopérants ou diminués par 1’affai-
blissement de leur source radioactive (c’est le cas du spectrométre Mdossbauer, cf. 8 11.4.1.).

1.2.1.3.5. L’altération a [’échelle globale

La troisiéme sonde lancée en 2003 est ’orbiteur européen Mars Express, sur lequel
sont embarqués plusieurs instruments initialement concus pour la mission russe Mars 96, dont
I’imageur hyperspectral OMEGA. En quelques mots, I’imagerie hyperspectrale — dont le fonc-
tionnement sera détaillé dans le chapitre suivant — consiste a décomposer la lumiére renvoyée
par la surface d’une planéete afin de mettre en évidence (et de cartographier) des absorptions
caractéristiques de certains ions, molécules ou liaisons chimiques. En croisant les différentes
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absorptions détectées et en les comparant avec des bases de données, il est possible de déter-
miner la minéralogie des roches a I’affleurement®, qu’elle soit primaire ou secondaire.

L’un des résultats les plus attendus concerne la présence de minéraux carbonatés, qui
résulteraient de 1’altération des roches basaltiques sous une atmosphére humide et riche en
dioxyde de carbone (cf. § 11.1.4.1.) et expliqueraient pour partie la faible pression atmosphe-
rique actuelle [e.g., Booth et Kieffer, 1978 ; Morse et Marion, 1999]. Mais aprés neuf mois
d’observations couvrant déja une portion importante de la surface, aucune zone contenant des
carbonates (au-dessus de la limite de détection de quelques pourcents en masse) n’est trouvée
dans les données [Bibring et al., 2005], et ceci se confirmera par la suite [Jouglet et al., 2007a].
Cependant, sont découverts des minéraux secondaires appartenant a deux autres familles : les
phyllosilicates et les sulfates (cf. § 1.1.2.3.). Les uns comme les autres ne sont identifiés que
dans un nombre restreint de localités (Fig. 1-13A), sans lien évident avec les indices géo-
morphologiques de I’action de 1’cau tels que les éjectas lobés ou les vallées [Bibring et al.,
2005 ; 2006]. Les phyllosilicates — principalement des smectites de fer, de magnesium ou
d’aluminium [Bibring et al., 2005 ; Poulet et al., 2005] — apparaissent particuliérement abon-
dants dans deux régions, le plateau de Mawrth Vallis [Loizeau et al., 2007] et Nili Fossae
[Mangold et al., 2007]. Les sulfates — des variétés de calcium ou de magnésium, mono- ou
polyhydratés — sont détectés en différents points de Valles Marineris, ainsi que dans lani
Chaos, Aram Chaos, Terra Meridiani [Bibring et al., 2005 ; Gendrin et al., 2005 ; Mangold et
al., 2008] et Olympia Planum (en bordure de la calotte polaire Nord) [Langevin et al., 2005].

Par ailleurs, les affleurements dans lesquels sont détectées ces deux familles de miné-
raux s’averent étre d’ages différents : les phyllosilicates se trouvent essentiellement dans les
terrains les plus anciens, datés du Noachien (Tab. 1-2), tandis que les sulfates apparaissent
dans des terrains relativement plus jeunes, datés de la fin du Noachien a 1’Hespérien. A partir
de cette constatation, Bibring et al. [2006] proposent de définir trois séquences (ou éres)
d’altération a la surface de Mars : le Phyllosien, caractérisé par la formation de phyllosilicates
en milieu neutre a alcalin ; le Théiikien, caractérisé par la formation de sulfates en milieu
acide ; et le Sidérikien, caractérisé une oxydation lente et trés superficielle, sans intervention
de I’eau liquide (Fig. 1-13B). La transition entre les deux premieres eres serait la conséquence
d’un changement climatique global, 1i¢ a d’importantes émissions de volatiles (dont le soufre
incorporé par la suite aux sulfates) par I’activité volcanique. De plus, si les phyllosilicates se
sont formés en surface, impliquant que 1’existence d’une atmosphére dense au Phyllosien,
alors la transition vers un environnement plus acide se serait accompagnée d’une chute rapide
de la pression atmospheérique, possiblement causée par le grand bombardement tardif ou la
disparition du champ magnetique [Bibring et al., 2006].

En 2006, un second imageur hyperspectral, appelée CRISM, arrive sur orbite martienne
a bord de la sonde américaine Mars Reconnaissance Orbiter. Par rapport a OMEGA, il est
congu pour couvrir de plus petites zones, mais avec une résolution spatiale dix a vingt fois
meilleure. Couplé a la caméra HIRISE, qui fournit les images les plus resolues jamais obtenues
de la surface de Mars (Fig. 1-10D), il permet une caractérisation fine des sites d’intérét.

%2 Mais aussi distinguer la glace d’eau de la glace carbonique, par exemple.
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Grace aux données CRISM, le nombre de détections de minéraux d’altération s’accroit,
ainsi que leur diversité. De nouvelles variétés sont en effet identifiees, parmi lesquelles :
kaolinite® et serpentines (phyllosilicates T-O, cf. § A.2.1.), chlorites et micas (phyllosilicates
T-O-T, cf. § A.2.2.), prehnite, zéolites et silice opaline [Mustard et al., 2008 ; Milliken et al.,
2008 ; Ehlmann et al., 2009]. La jarosite, sulfate de fer observé par le rover Opportunity dans
Meridiani Planum, est aussi détectée pour la premiere fois par des moyens orbitaux [Milliken
et al., 2008 ; Farrand et al., 2009]. Enfin, les données CRISM réveélent aussi la présence de
carbonates dans la région de Nili Fossae, en association avec de 1’olivine et des phyllosilicates
[EhImann et al., 2008]. Par la suite, seront aussi rapportées des détections de carbonates dans
les pics centraux de plusieurs crateres [Michalski et Niles, 2010 ; Wray et al., 2011].

C’est également en s’intéressant aux minéraux Secondaires affleurant dans les pics
centraux des cratéres que Carter et al. [2010] ont montré que la crolte noachienne située sous
la couverture volcanique plus récente formant les plaines de I’hémisphére nord avait proba-
blement ét¢ altérée de la méme maniére que les plateaux anciens de I’hémisphére sud.

surface volcanic activity E

Mars global change

phyllosian l theiikian siderikian

sulfates

Noachian Hesperian Amazonian

Figure 1-13 — L’altération de la surface de Mars vue par I’imageur hyperspectral OMEGA apres deux
ans d’observation et plus de 90% de la planéte couverte. A : carte globale des minéraux hydratés.
Rouge : phyllosilicates ; bleu : sulfates ; jaune : autres minéraux hydratés non identifiés précisément.
Source : Bibring et al. [2006]. B : chronologie de I’altération sur Mars proposée par Bibring et al.
[2006]. Les trois séquences d’altération (Phyllosien, Théiikien et Sidérikien) sont placées en vis-a-vis
de I’échelle classique (Noachien, Hespérien et Amazonien).

% La kaolinite avait été détectée sur un premier site avec OMEGA, mais CRISM a permis de I’identifier a la fois
dans Mawrth Vallis et Nili Fossae [Mustard et al., 2008].
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1.2.1.3.6. Aujourd’hui et demain

Hormis les sondes Mars Odyssey, Mars Express et Mars Reconnaissance Orbiter et le
rover Opportunity toujours en activité, plusieurs nouvelles missions sont actuellement en
cours de réalisation ou de préparation et devraient apporter de nouveaux éléments pour la
compréhension des processus d’altération ayant affecté Mars primitive.

A T’heure ou sont rédigées ces lignes, le rover américain Curiosity (mission Mars
Science Laboratory) est en phase de test, apres son atterrissage réussi le 6 aolt 2012. Plus
imposant que ses prédécesseurs Spirit et Opportunity, il est équipé de dix instruments et d’un
systeme de prélévement d’échantillons afin de caractériser en détails la chimie, la minéra-
logie** et la géologie de son site d’atterrissage, le cratére Gale. Ce dernier a été retenu au
terme d’un long processus de sélection qui a profité notamment des données fournies par les
imageurs hyperspectraux cités précedemment. En effet, les couches sédimentaires super-
posées a I’intérieur du cratére (sur une hauteur de 5 000 metres au total) renferment des
phyllosilicates et des sulfates qui pourraient refléter 1’évolution des conditions d’altération
entre le Noachien et aujourd’hui [Milliken et al., 2010]. Etablir ’inventaire des composés
organiques preserves dans les sédiments (en particulier ceux contenant des phyllosilicates) fait
aussi partie des objectifs de la mission, afin d’évaluer I’habitabilité passée du site. Toutefois,
contrairement aux atterrisseurs Viking en leur temps, le rover Curiosity n’embarque aucune
expeérience directement destinée a détecter des organismes vivants.

La sonde américaine MAVEN, dont le lancement est prévu en novembre 2013, sera
focalisée sur I’étude de 1’atmosphere de Mars. En ce sens, elle ne fournira pas directement de
nouvelles données sur les processus d’altération. Toutefois, 'un des objectifs principaux de la
mission est d’évaluer le taux d’échappement de ’atmosphére dans I’espace et ses variations
en lien avec I’activité solaire [Jakosky, 2008]. En extrapolant les résultats obtenus, il devrait
étre possible d’estimer de maniére fiable I’influence qu’a pu avoir 1’échappement atmosphé-
rique sur les conditions climatiques (pression, température) et de tester 1’hypothése d’une
atmospheére dense de dioxyde de carbone au Noachien.

Enfin, la double mission européenne ExoMars prévoit ’envoi d’un orbiteur en 2016
puis d’un rover en 2018. Le premier sera chargé d’inventorier les gaz en trace de I’atmospheére
martienne, dont le méthane [Witasse et Allen, 2011]. Le second explorera un site a fort
potentiel exobiologique, dans le but d’y rechercher des indices de vie passée ou présente. Il
faut toutefois noter que le projet a connu ces dernieres années d’importants remaniements
(retrait de la NASA et implication croissante de ’agence spatiale russe), de sorte que sa concreé-
tisation est encore incertaine a I’heure actuelle.

1.2.2.  Les expériences d’altération en conditions martiennes

La composition de 1’atmosphére actuelle de Mars, riche en dioxyde de carbone, laisse
supposer que les processus qui ont donné naissance aux minéraux secondaires aujourd’hui
détectés se sont déroulés dans des conditions bien distinctes de celles que 1’on peut observer

% par diffraction des rayons X, notamment (cf. § 11.2.).
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sur Terre. Pour essayer de reproduire ces conditions et évaluer leur influence sur 1’altération,
il est nécessaire d’avoir recours a des expérimentations en atmosphére controlée.

Le tableau 1-3 recense un certain nombre de ces expérimentations rapportées dans la
littérature, avec les principaux parametres fixés par les auteurs (matériel de départ, tempé-
rature, etc.). Cependant, tous ces travaux n’ont pas necessairement été menés dans une
« perspective martienne », ¢’est-a-dire dans le but de comprendre 1’altération sur Mars. En
effet, certains auteurs se sont intéressés a 1’altération sous pression de dioxyde de carbone afin
d’en tester I’efficacité potentielle en tant que « contre-mesure » aux activités humaines émet-
trices de gaz a effet de serre [e.g., Kojima et al., 1997 ; Wu et al., 2001 ; Daval et al., 2009].
Nous I’avons vu, I’altération des silicates et la formation subséquente de carbonates est un
mécanisme naturel de stockage géologique du dioxyde de carbone atmosphérique (cf.
8§ 1.1.4.1.) : I’idée est ici d’accélérer le processus pour en faire une technique de piégeage actif
du carbone issu des combustibles fossiles. Si ces eétudes peuvent étre utiles pour comprendre
I’altération sur Mars, le fait qu’elles n’aient pas été congues dans cet objectif n’est pas sans
inconvénient. D’une part, les pressions ou températures utilisées sont parfois sans commune
mesure avec celles qui ont pu — raisonnablement — étre celles de la surface martienne. D’autre
part, les auteurs ne se sont pas toujours intéresses aux phases secondaires formées dans leurs
expeériences, ou alors se sont focalisés uniquement sur les phases carbonatées. Pour ces deux
raisons, I’applicabilité a Mars des études sur le piégeage du carbone est généralement limitée.

Dans la suite de cette section, nous allons passer en revue les études, parmi celles
répertoriées dans le tableau 1-3, qui ont exploré (directement ou indirectement) des conditions
d’altération pertinentes pour Mars primitive.

e Matériel Pression , Durée Etude des
Référence . Gaz Tempeérature . -
altéré totale maximale | produits
Dolérite
Assagggget Al | ot sdiments CO, ? 15420°C | 24jours Non
métamorphisés
Sl 1a2bar 23 et 75°C
aker et al. . .
’ Basalte CO, 500 3 7 jours Oui
2000 a o
1000 bar 200 et 400°C
Berg %O%%nwart, Anorthite CO, 0u N, 1 bar 25°C 51 jours Oui
Egierel, Grés CO, | 150 bar 80°C 250 jours o
2006
Bischoff et . 200°C 124 jours )
Rosenbauer, 1096 Rhyodacite CO, 500 bar 350°C 84 jours Oui
Bullock et al., Mélange CO,, N,, o .
2004 «SNC » 0, 1 bar 3,25¢et 35°C | 198 jours Non
Bullock et Mélange CO,, SO,, o . .
Moore, 2004 | «SNC» | HCI.NO, | 1Par | 3et25°C | 336jours |  Oui
Carroll et . 70 et 90 30, 53, 60 . .
i) i) i) l)
Knauss, 2005 Labradorite CO, bar 100 et 130°C 2,5 jours (?) Oui
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. Matériel Pression . Durée Etude des
Référence . Gaz Température . ;
altéré totale maximale | produits
Chevrier et al i nat-lf CO,, avec : : :
2004 N Magnétite ou sans 0,8 bar Ambiante 259 jours Oui
Pyrrhotite H:0;
Fer natif
e | Magnétite CO,, avec
¢ ev;gaééa tal., Pyrrhotite ou sans 0,8 bar Ambiante 520 jours Oui
H,O
Mélange fer 2
natif- pyrrhotite
Phyllosilicates
Palagonite
. Hydroxydes 6,6.10" bar
Cloutis et al., e s nmo . .
2008 Carbonates C02 pUIS la 10 a20°C 48 jOUI‘S Oui
2,6.10° bar
Sulfates
Matériaux
organiques
Daval, 2009 ;
Daval et al., Olivine CO, 250 bar 90°C 45 jours Oui
2011
Dav;(l)&t) al. Wollastonite CO, 250 bar 90°C 11 jours Oui
Chrysotile
D“fazuodogt il Olivine CO, | 1000bar | 400et500°C | 0,2 jour Oui
Orthopyroxéne
Tonalite
Granodiorite | 10% CO;
Fab;t(e)fial., dans N, ou | 1 bar (?) 40°C 365 jours Oui
Basaltes dans I’air
tholéiitiques
CO, N; 1 bar 20°C
roportions
Girard, 2010 ba\sﬁggue (Q,ar?abms) 13a18bar| 20et50°C | 90 jours Oui
SO, 15a18bar| 20et50°C
Diopside 13 jours
Hornblende 42 jours
Golubev et al., - co, 1 bar 95°C -J Non
2005 Olivine 6 jours
Wollastonite 6 jours
Hanchen et al., .. 153180 90, 120 et .
2006 Olivine CO, ou N, bar 150°C 0,7 jour Non
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. Matériel Pression . Durée Etude des
Référence . Gaz Température . ;
altéré totale maximale | produits
Klingelhofer et Basalte o o . .
al., 1996 tholéiitique CO, 1 bar (?) 570°C 19 jours Oui
Albite
Olivine
KOJ';T;;? o Orthose CO, 1 bar 25°C 25 jours Non
Néphéline
Wollastonite
Moore et Mélange CO,, Ny, o .
Bullock, 1999 | «SNC» |Ar, 0, CO| P& 20°C 336 jours Non
Schroder et al. Augite . .
’ CoO 1 bar 800°C 3jours Oui
2004 Olivine ? J
Granodiorite . 200°C ) )
Ueda et al., 2005 - CO, 20 a 60 bar 15 jours Oui
Labradorite 120°C
Wu et al., 2001 | Wollastonite CO, 2 bar Ambiante 22 jours Non

Tableau 1-3 — Expériences d’altération sous dioxyde de carbone ou atmosphéres martiennes simulées
rapportées dans la littérature. Cette liste n’est pas exhaustive. *Les saumures obtenues lors de cette
expérience ont été reproduites par Moore et al. [2010] et évaporées sous différentes conditions pour
étudier la minéralogie résultante (voir texte).

1.2.2.1. Saumures et évaporites

Bullock et al. [2004] ont mis au point un dispositif expérimental permettant de faire
interagir des échantillons solides avec des solutions en équilibre avec une atmosphére martienne
simulée. Le dispositif est placé a I’intérieur d’une boite a gants sous dioxyde de carbone
assurant 1’isolation de 1’expérience vis-a-vis de 1’atmosphére terrestre. Les échantillons solides
(50 g) sont placés dans des flacons de 250 mL chacun, remplis de 100 mL d’eau doublement
distillée. Un gaz simulant 1’atmosphéere martienne actuelle (composé de 97,17% de dioxyde de
carbone, 2,7% de diazote et 0,13% de dioxygene, les autres gaz étant négligés) circule en
permanence au travers des flacons. La pression a I’intérieur des flacons est d’environ 1 bar
(mais en légére surpression pour éviter les contaminations) et trois températures différentes sont
testées : 3, 25 et 35°C. Le matériel solide altéré est un mélange de minéraux composé de
maniere a reproduire la minéralogie classique des basaltes SNC : 57,2% d’augite (clinopyro-
xene), 25,3% d’olivine magnésienne (~Fogg), 13,1% d’andésine (plagioclase), 3,1% d’ilménite
(oxyde de fer-titane), 0,8% de pyrite (sulfure de fer) et 0,5% de chlorapatite (phosphate).

Durant la durée de I’expérience (sept mois), des échantillons de solution ont été
régulierement prélevés pour analyse (ions dissous, pH). Les principaux anions dissous se sont
révélés étre CO3>, SO,* et CI, tandis que les principaux cations dissous étaient Ca**, Mg?",
AI** et Na*. Le potassium et le manganése n’étaient présents qu’en trés faibles quantités. Quant
au fer, il a commencé a précipiter trés tot dans I’expérience, formant un dépdt rougeatre sur les
parois des flacons. Les pH relevés se situent dans le domaine 4,2-6,0. Enfin, le rapport S/CI
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des saumures obtenues ¢était d’environ 4, donc assez proche de la valeur de 5 mesurée dans le
régolithe martien par les sondes Viking (instrument XRF) et Mars Pathfinder (instrument
APXS). Méme si elle est dépendante des hypotheses faites sur la composition chimique
moyenne de la proche-surface de Mars, la valeur de S/CI obtenue est en tout cas trés diffe-
rente de celles de toutes les eaux terrestres (entre 0,05 et 2 ; Fig. 1-14).

D’une manicre générale, les quantités d’ions mesurées sont tres différentes de celles
des eaux terrestres, mais sont au contraire assez proches des teneurs mesurées dans les sols
martiens par Viking et Mars Pathfinder. Il a aussi été noté que les rapports Ca/Cl, Mg/Cl et Al/CI
étaient plus réalistes vis-a-vis de Mars dans les flacons a 0°C que dans ceux a 35°C. Ces
résultats suggerent donc que le mecanisme dominant de formation des sels martiens a été
I’interaction d’eau liquide avec des basaltes sous des conditions similaires a celles que ’on
trouve aujourd’hui.

Bullock et Moore [2004] ont présenté les résultats d’une expérience similaire (méme
dispositif, méme mélange de minéraux de départ, pyrite et chlorapatite exceptés) mais utilisant
une atmosphére composée cette fois de dioxyde de carbone avec 100 ppm de dioxyde de
soufre (SOy), 100 ppm d’acide chlorhydrique (HCI) et 10 ppm de dioxyde d’azote (NO>). Le
but était de simuler les effets d’une activité volcanique soutenue. Les analyses des solutions
montrent que les principaux ions dissous sont les mémes que dans 1’expérience sous
atmospheére actuelle (le SO,* étant toutefois beaucoup plus abondant en raison de la réalimen-
tation permanente des flacons en dioxyde de soufre). Les pH relevés sont Iégerement plus
faibles (3,6 a 5,0 d’apres le texte mais 4,0 a 5,5 d’apres les figures). Quelque soit la tempé-
rature (3 ou 25°C), les valeurs du rapport S/CI sont beaucoup plus élevés que précédemment,
atteignant environ 200.

Toujours en utilisant un dispositif similaire a celui décrit par Bullock et al. [2004],
Moore et al. [2010] ont réalis€¢ une nouvelle expérience destinée a 1’étude des évaporites
issues des saumures produites sous atmosphere acide [Bullock et Moore, 2004]. Toutefois, la
quantité obtenue expérimentalement étant faible, ils ont utilisé les teneurs en ions mesurées
pour reconstituer des saumures synthétiques de méme composition (excepté pour le SO,%,
plus abondant d’un ordre de grandeur). Ces saumures synthétiques ont ét¢ évaporées a partir
de quantites differentes (5, 10 et 20 mL), sous deux atmosphéres différentes (actuelle et acide),
et a des vitesses différentes (rapide a 25°C et 50 mbar et lente a 0°C et 10 mbar). Les évaporites
produites ont été analysées par spectrométrie infrarouge (FTIR ; cf. § I1.1.), microscopie élec-
tronique a balayage (MEB ; cf. 8 11.3.) et microsonde.

L’échantillon C, précipité sous une atmosphére martienne actuelle reconstituée,
apparait bien cristallise. Son spectre infrarouge indique qu’il est principalement composé de
gypse (CaSO4-2H,0) et de kiesérite (MgS0O4-H,0), mais MEB et microsonde montrent aussi
la présence en moindre quantité d’alunogéne (Al(SO4)3). L’échantillon F, précipité sous une
atmosphére martienne acide, apparait moins bien cristallisé. Quant a sa composition minéra-
logique, elle est dominée par les sulfates de magnésium, avec présence également de Na,SO4
(thénardite ou mirabilite). Cette différence de composition par rapport a 1’échantillon C,
précipité sous une atmosphere actuelle, est interprétée par les auteurs comme resultant du pH
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plus bas induit par I’addition de dioxyde de soufre. Enfin, selon eux, la détection de sulfates
d’aluminium ou de sodium pourrait étre discriminante pour déterminer sous quelles condi-
tions les évaporites martiennes se sont formées. Ainsi, la chimie des sulfates de Meridiani
Planum (cf. § 1.2.1.3.4.) indiquerait qu’ils proviennent de I’interaction d’eau avec des roches
ignées a des rapports fluide/roche élevés, suivie d’un desséchement dans une atmosphére acide
riche en volatiles d’origine volcanique.

100'00 g T T T T T T
10.00 ¢
1.00¢

0.105

Mass Abundance Relative to ClI

0.01 Lo : . ; i
No* Mg* Co** K* CI° sO}2 APt si**

3° Brine —
o R Vikin
:2555)0 g::gg ————— Oceo?'n Water

Figure 1-14 — Comparaison des abondances massiques des ions mobiles rapportées au chlore
mesurées dans 1’océan terrestre (ligne bleue), dans le régolithe martien par I’instrument XRF des
sondes Viking (ligne rouge) et dans les saumures obtenues par altération d’un mélange de minéraux
(reproduisant la composition des météorites SNC) sous atmosphere martienne simulée a 3, 25 et 35°C
(lignes oranges). Excepté pour le magnésium et le calcium, les saumures expérimentales ont des
rapports similaires a ceux mesurés par les sondes Viking. Source : Bullock et al. [2004].

1.2.2.2. Phases ferriferes

Chevrier et al. [2004] ont procédé a des altérations expérimentales de fer natif, de
magnétite synthétique Fe**30, et de pyrrhotite hexagonale FegSyo sous atmosphére martienne
simulée. Les échantillons de dix grammes chacun ont été réduits en poudre et placés dans
deux dessiccateurs dont 1’air a été vidé avant d’étre remplacé par du dioxyde de carbone a 0,8
bar. La partie basse des dessiccateurs contenait un litre de liquide, H,O uniquement dans un
cas et H,0O + 33% H,0, dans I’autre. L’utilisation du peroxyde d’hydrogene avait pour but de
tester son influence sur les processus d’altération sur Mars, plusieurs travaux antérieurs ayant
suggéré qu’il y jouait un role-cle.

Apres un an, la magnétite n’a subi aucune modification, quelle que soit 1’atmospheére.
De méme, le fer natif apparait non modifié dans I’atmosphére « H,O, ». En revanche, dans
I’autre dessiccateur, est observée la formation de sidérite (Fig. 1-15A/B) puis de goethite mal
cristallisée. Les diagrammes de diffraction des rayons X (cf. 8 11.2.) montrent toutefois une
augmentation de sa cristallinité avec le temps. Enfin, la pyrrhotite a développé les mémes
phases secondaires dans les deux atmospheéres (Fig. 1-15C/D), a savoir de la goethite, du soufre
natif et des sulfates de fer en faible quantité. Sont aussi formés de la jarosite et du gypse par
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« lessivage » des silicates. La seule différence constatée est une cristallinité moindre dans
I’atmosphére H,0,. Les auteurs interprétent ceci comme un effet du plus grand pouvoir oxydant
du peroxyde d’hydrogéne par rapport a 1’eau, qui induit des vitesses de réaction plus rapides —
comme I’atteste le développement d’une crotite a la surface des échantillons concernés — et
donc des grains plus petits et moins bien cristallisés.

Dans une seconde publication, Chevrier et al. [2006] ont présenté les résultats d’une
étude similaire comprenant, en plus, un échantillon de pyrrhotite monoclinique et un mélange
50/50 (en poids) de fer natif et de pyrrhotite monoclinique. Les résultats pour la pyrrhotite
monoclinique seule s’avérent similaires a ceux pour la variété hexagonale (formation de soufre
natif, de goethite et de sulfates). Le fer natif, rest¢é non modifié sous H,0,, apparait en
revanche altéré sous cette méme atmosphere en présence de pyrrhotite monoclinique.

Les principales conclusions des auteurs vis-a-vis de ces expériences sont les suivantes :
(1) la magnétite est la seule phase a étre restée stable sous toutes les conditions, elle peut donc
subir sans modification des épisodes d’altération ; (2) la goethite est le principal (oxy)-
hydroxyde de fer formé et a donc pu apparaitre sur Mars avant d’évoluer (par déshydratation ou
par chauffage) en hématite ; (3) la correspondance entre les sulfates formés expérimentale-
ment (la jarosite, notamment) et ceux observés sur Mars indique que 1’altération de sulfures a
pu jouer un role significatif dans la formation des dépots riches en sulfates ; (4) I’altération
sur Mars a d0 démarrer dans des conditions faiblement oxydantes, conduisant a la formation
de phases a fer ferreux, puis évoluer vers des conditions de plus en plus oxydantes donnant
des (oxy)hydroxydes et sulfates ferriques ; (5) I’oxygéne libre n’est pas nécessaire pour les
processus d’altération sur Mars, I’eau étant capable d’oxyder seule les minéraux primaires.
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Figure 1-15 — Micrographies électroniques montrant les phases secondaires formées dans 1I’expérience
de Chevrier et al. [2004]. A et B : cristaux de sidérite développeés sur le fer natif. C : soufre natif (S),
goethite (Gt) et gypse (Gy) developpés sur la pyrrhotite hexagonale (atmosphére sans peroxyde
d’hydrogene). D : crolte de soufre natif et de goethite développée sur la pyrrhotite hexagonale
(atmosphére avec peroxyde d’hydrogene). Source : Chevrier et al. [2004].
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1.2.2.3. Silicates primaires

Golubev et al. [2005] ont essayé d’isoler I’effet de la pression partielle de dioxyde de
carbone de celui du pH dans les cinétiques de dissolution de divers silicates (diopside,
wollastonite, forstérite, hornblende). Pour cela, ils ont comparé les taux de dissolution a 25°C
de poudres minérales dans des solutions sans dioxyde de carbone et d’autres riches en dioxyde
de carbone dissous (pression partielle jusqu’a 1 atm), et ce a différents pH. Leurs résultats
montrent que 1’influence intrinseque du dioxyde de carbone, de 1’acide carbonique H,CO3, de
I’ion bicarbonate HCO5™ ou de I’ion carbonate CO3% est faible & nulle et que le principal para-
meétre contrdlant la dissolution des silicates est donc le pH de la solution.

De maniere similaire, Hanchen et al. [2006] ont mesuré le taux de dissolution de
I’olivine a différents pH (2 a 12,5) et différentes températures (90, 120 et 150°C), sous
atmosphére de diazote et de dioxyde de carbone. Ils ont ainsi pu mettre en évidence qu’a pH
équivalent et inférieur a 5, le taux de dissolution est environ deux fois plus élevé sous dioxyde
de carbone que sous diazote (ce qui est pour le moins contradictoire avec les travaux de
Golubev et al. [2005] évoqués ci-avant). Par ailleurs, ils ont constaté une chute du taux de
dissolution a pH supérieur a 5, ce qu’ils expliquent par la formation, en conditions alcalines,
de groupes de surface >MgCO3" qui inhiberaient le processus de dissolution de 1’olivine.

Berg et Banwart [2000] ont aussi mené une étude proche portant sur la dissolution de
I’anorthite (plagioclase calcique). Leurs conditions expérimentales étaient les suivantes :
réacteur a flux continu, température de 25°C, pH compris entre 5,5 et 8,5, pression partielle de
dioxyde de carbone de 0,1 ou 0,01 atm (avec en paralléle un témoin sous 1 atm de diazote),
durée de six a sept semaines. Que ce soit avec ou sans dioxyde de carbone, les taux de
dissolution du calcium et du silicium ne montrent pas de dépendance prononcée vis-a-vis du
pH. De méme, a pH 5, la libération d’aluminium est similaire dans les deux cas et ne montre
pas de dépendance au pH sous diazote. En revanche, elle augmente considérablement sous
dioxyde de carbone lorsqu’on augmente le pH, ce qui met en évidence un effet important du
carbone inorganique dissous. La dissolution de 1’aluminium semble donc contrdlée par des
réactions de surface (faisant intervenir des complexes Al-carbonate) alors que la dissolution
du calcium et du silicium semble plutét contrdlée par la diffusion (cf. §1.1.2.2.2.). Par
ailleurs, il est a noter que dans tous les cas, la dissolution de 1’anorthite est non-steechio-
métrique vis-a-vis du silicium et de I’aluminium, ce dernier étant toujours en concentration
inférieure a celle prédite a partir du premier pour une dissolution steechiométrique. Enfin, les
calculs de spéciation en phase aqueuse ont montré que les solutions produites par les
experiences étaient sous-saturees vis-a-vis de 1’hydroxyde d’aluminium amorphe AI(OH)3, de
la calcite, de I’halloysite, et de la silice amorphe, et sursaturées vis-a-vis de la kaolinite.
L’analyse des anorthites altérées par diffraction des rayons X et microscopie électronique n’a
toutefois pas mis en évidence de phases néoformées.

Schroder et al. [2004] ont utilisé la spectrométric Mossbauer pour étudier 1’altération
de minéraux ferriféres (augite et olivine ; teneurs en fer: ~10% et ~7% respectivement)
chauffés a 800°C pendant trois jours sous un flux de dioxyde de carbone a pression ambiante.
La comparaison du spectre Mssbauer de I’augite avant et aprés 1’expérience montre qu’aucune
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phase d’altération (porteuse de fer) n’est apparue. En revanche, une augmentation de la teneur
en fer ferrique est constatée. Pour 1’olivine, les modifications sont plus importantes : le
spectre montre qu’elle a été oxydée en hématite, ce que confirme la coloration rouille prise
par I’échantillon. Cette oxydation s’explique par le fait qu’a haute température, le dioxyde de
carbone, le monoxyde de carbone (CO) et le dioxygéne coexistent selon la réaction 2CO;, «
2CO + O,. Ces résultats, bien qu’obtenus dans des conditions (de température, notamment)
tres différentes de celles qui régnent a la surface de Mars, démontrent pour les auteurs
I’intérét de la spectrométrie Mossbauer dans la problématique de 1’altération sur cette planéte
dont la crodte est enrichie en fer par rapport a celle de la Terre.

1.2.2.4. Basaltes et verres basaltiques

Toujours en utilisant la spectrométrie Mossbauer, Klingelhofer et al. [1996] ont étudié
cette fois I’altération d’un basalte tholéiitique (sous forme de poudres et de plaques polies).
Les spectres indiquent que la minéralogie ferrifere du basalte est dominée initialement par le
fer ferreux contenu dans le pyroxéne et I’olivine, avec de faibles quantités de fer ferrique dans
I’ilménite et la titanomagnétite. Aprés chauffage a plusieurs centaines de degrés dans une
atmospheére de (ou riche en) dioxyde de carbone, le basalte contient une plus grande quantité
de fer ferrique que le matériel de départ et une moindre quantité de fer ferreux dans le
pyroxéne et I’olivine. L’hématite est le principal produit identifié au sein des différents
échantillons altérés. Par exemple, aprés chauffage a 570°C pendant 19 jours, I’hématite est
apparue a hauteur de quelques pourcents. En outre, la quantité de magnétite a augmenté, et sa
composition a changé (elle est plus pauvre en Ti que le matériel de départ).

Dans le but de contraindre les conditions de formation des minéraux secondaires
observés dans certaines météorites SNC (Nakhla, Lafayette, ALH84001, EETA79001), Baker
et al. [2000] ont mené des expériences d’altération sur un basalte de la riviere Columbia, riche
en verre et en fer, a basse (23 et 75°C) et haute température (200 et 400°C). Les expériences a
basse température se sont déroulées a des pressions comprises entre 1 et 2 bar et avec des
rapports fluide/roche d’environ 200. Les résultats montrent que les premieres phases secon-
daires apparaissent apres un temps de réaction trés court (moins d’une semaine). Les carbonates
sont présents dans toutes les expériences (basse et haute température) : calcite et magnésite
sont ainsi quasi-systématiques, mais la sidérite (FeCOs) et 1’ankérite (Ca(Fe,Mg,Mn)CQO3)
n’apparaissent qu’a partir de 75°C. De méme, les oxydes de fer — maghémite et hématite —
sont absents a 23°C. La formation d’opale a lieu autant a 23 qu’a 75°C. L’ensemble des
résultats de 1’étude suggere que la formation des minéraux secondaires trouvés dans les
météorites n’a pas nécessité de longue période d’interaction avec des fluides aqueux.

Girard [2010] a mené des expériences d’altération sur un verre basaltique synthétique
(de composition noritique) et en a comparé les résultats avec les prédictions de modeles
numériques. Une partie des expériences a été réalisée dans une boite a gants sous atmosphere
de diazote, avec une pression partielle de dioxyde de carbone de 10, 10° ou 107 bar, et en
présence ou non de rayonnement ultraviolet UV-C. Parallelement, des expériences en capsule
en or ont été réalisées a des pressions partielles de dioxyde de carbone de 10, 10 et 1 bar, le
tout a 20 puis 50°C. Les expeériences en boite a gants sans UV-C produisent principalement de
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I’hématite, mais aussi des carbonates de calcium (calcite et aragonite) dont la quantité
augmente avec la pression partielle de dioxyde de carbone. En présence de rayonnement
UV-C, la minéralogie secondaire est sensiblement différente : des minéraux magnésiens
apparaissent (huntite, et un autre minéral non identifi€), ainsi que de la pyrite (qui résulterait
de I’oxydation partielle du soufre contenu dans le verre initial, de la valence -2 a la valence
-1), tandis que 1’hématite ne se forme pas ou tardivement. Seuls les carbonates de calcium
sont communs aux deux conditions, avec et sans UV-C (Fig. 1-16). Pourtant, ’effet du
rayonnement ultraviolet sur la dissolution des éléments est plutdt faible (légére augmen-
tation), hormis pour le magnésium (augmentation d’un facteur 5). L’effet de la pression
partielle de dioxyde de carbone est plus important, surtout dans les premiers jours : il se
traduit par une augmentation de la concentration des éléments en solution, excepté le fer. Les
expériences en capsule sous atmosphére de dioxyde de carbone montrent des résultats cohé-
rents avec celles en boite a gants. Cependant, sous 100% de dioxyde de carbone, tres peu de
phases néoformées sont trouvées (aucune a 20°C et un peu de calcite a 50°C).

Figure 1-16 — Micrographies électroniques de calcite (a et b) et d’aragonite (c et d) formées a la
surface d’un verre basaltique altéré sous rayons UV-C et dans une atmosphére de diazote avec une
pression partielle de dioxyde de carbone de 10 et 10° bar, respectivement. Source : Girard [2010].

1.2.2.5. Minéraux secondaires

Cloutis et al. [2008] ont exposé pendant plusieurs semaines une série de minéraux
secondaires a des conditions martiennes simulées (atmosphére de dioxyde de carbone a
6,6 mbar, rayonnement ultraviolet) tout en suivant les modifications induites sur leur spectre
visible et proche-infrarouge. Pour les phyllosilicates, est systématiquement constatée une
réduction de la profondeur de la bande a 1,9 um, ce en raison de la perte d’eau interfoliaire
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(toutefois, la bande ne disparait pas totalement). La perte de groupes hydroxyles (OH) et la
réduction de la bande associée (vers 1,4 um) semblent en revanche limitées aux smectites et a
I’halloysite. Un échantillon de sol palagonitique, matériau réguliérement employé comme
analogue spectral des régions claires de Mars, a montré un comportement similaire a celui des
phyllosilicates. De maniere intéressante, il a été constaté par les auteurs que 1’exposition du
sol palagonitique a leurs conditions expérimentales causait une forte réduction de la bande a
1,9 um — seule différence notable avec les données martiennes — et préservait les autres carac-
téristiques du spectre, contrairement aux expeériences de chauffage a 160°C qui causent des
modifications générales.

Les hydroxydes (goethite, diaspore), les carbonates (calcite, magneésite, hydromagnésite)
ainsi que les matériaux organiques (sable bitumineux, schiste bitumineux, gilsonite) testés par
les auteurs n’ont montré aucun signe de déstabilisation et leurs spectres sont restés inchangés.
Les sulfates, enfin, ont montré des comportements différents. Beaucoup se sont avérés stables
(jarosite, alunite, gypse, rhomboclase, szomolnokite, paracoquimbite), mais 1’hexahydrite, la
copiapite et la fibroferrite ont vu leurs bandes a 1,4 et 1,9 um se résorber.

L’ajout de rayonnement ultraviolet ne semble pas affecter la stabilité¢ des minéraux ni
changer le taux de perte d’eau observable au travers de la profondeur de bande a 1,9 um. La
seule exception possible a ce constat est I’hexahydrite, dont la bande a 1,9 um n’a commencé
a se résorber qu’apres 1’émission des UV).

Des modifications plus importantes des spectres ont parfois été observées en fin
d’expérience, lorsque la pression a été abaissée a ~0,01-0,02 Pa. Cependant, comme rien ne
permet d’affirmer qu'une courte durée a cette tres faible pression est équivalente a une expo-
sition prolongée a la pression atmosphérique martienne actuelle, il est difficile de conclure
quant & la pertinence de ces derniers résultats. D’une maniére générale, il ne ressort de cette
expérience aucune incohérence dans les détections de minéraux hydratés par spectrométrie
VNIR a la surface de Mars vis-a-vis de leur stabilité dans les conditions qui y régnent.

1.2.3. Bilan et questions non résolues

Les données recueillies par les sondes spatiales depuis bientét un demi-siécle ont mis
en evidence sans ambiguité la forte empreinte laissée par ’cau liquide dans 1’enregistrement
géologique de Mars primitive, non seulement de par son action érosive, mais aussi de par son
role dans I’altération des roches primaires. Néanmoins, les conditions précises dans lesquelles
I’eau s’est écoulée a la surface de la planéte restent débattues. L une des principales questions
non résolues est ainsi de savoir si sa présence doit étre interprétée ou non comme la marque
d’un climat chaud et humide durable. Et cette question est elle-méme liée a de nombreuses
autres, telles que : les réseaux de vallées ont-ils été formés par drainage de précipitations ? Un
océan a-t-il un jour occupé les plaines de I’hémisphere nord ? L altération des roches s est-
elle déroulée uniquement en profondeur ou également en surface ? Y a-t-il des liens entre
I’expression morphologique de I’eau (les vallées) et son expression minéralogique (1’altéra-
tion) ? Comment I’atmosphére a-t-elle évoluée vers son état actuel ?
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Si les observations compatibles avec 1I’hypothése d’un climat primitif chaud et humide
ne manquent pas, celle-ci n’en est pas moins controversée. Par exemple, certains auteurs ont
proposé que les vallées martiennes aient été mises en place par sapement et érosion régressive
plutét que par ruissellement [e.g., Pieri, 1980] (cf. § 1.2.1.3.1.). De méme, de récents travaux
sur les argiles suggeérent qu’ils auraient été formés essentiellement en profondeur, tandis qu’en
surface le climat serait resté froid et aride [Ehmann et al., 2011]. Enfin, I’hypothése de
conditions primitives chaudes et humides est pour le moment difficile a réconcilier avec les
modeles climatiques, y compris en considérant une atmosphére de dioxyde de carbone de
plusieurs bars [e.g., Forget et al., 2012] (ce qui pose alors la question de son devenir entre le
Noachien et aujourd’hui). L’effet d’autres gaz a effet de serre ou d’autres facteurs tels que le
volcanisme et les impacts méteoritiques est a explorer plus avant. De méme, il est primordial
de bien cerner quelles ont pu étre les spécificités de 1’altération sur Mars primitive, afin de
déterminer dans quelle mesure il est possible de la comparer avec celle de la Terre.

Apporter des réponses a ces questions nécessite de poursuivre ’analyse des données
disponibles (cf. chapitre 1V) ainsi que d’en acquérir de nouvelles (cf. § 1.2.1.3.6.). Mais cela
passe aussi par I’expérimentation et la modélisation, qui seules permettent de tester sépa-
rément les parameétres qui gouvernent les processus d’altération. Déja, les travaux expéri-
mentaux résumés a la section précédente ont permis des avancées significatives. Par exemple,
Bullock et al. [2004] et Bullock et Moore [2004] ont montré que les analyses du régolithe
martien par les sondes Viking étaient davantage cohérentes avec une altération sous une
atmosphére de composition actuelle que riche en gaz volcaniques ; Chevrier et al. [2004 ;
2006] et Girard [2010] ont mis en évidence I’oxydation de phases ferriféres, de sulfures et de
verre basaltique sous dioxyde de carbone ; Cloutis et al. [2008] ont vérifié que les propriétés
spectrales des phases secondaires identifiées sur Mars étaient compatibles avec leur stabilité
dans les conditions de surface actuelles, etc.

Ces études ont ouvert des perspectives intéressantes, qu’il convient maintenant d’ex-
plorer. Ainsi, les résultats obtenus par Chevrier et al. [2004 ; 2006] suggerent que 1’altération
des sulfures peut produire quelques sulfates — dont la jarosite — sous dioxyde de carbone ;
mais qu’en est-il lorsqu’ils sont mélangés a des minéraux basaltiques ? Ce processus peut-il
constituer une alternative a ceux déja proposes pour la formation des dépéts riches en sulfates
sur Mars (cf. §1.2.1.3.4. et § 1.2.1.3.5.) ? Que peut-on aussi apprendre sur les phyllosilicates,
qui apparaissent comme les « grands oubliés » des travaux expérimentaux évoqués plus haut ?
Leur formation dans de nombreuses régions de Mars peut-elle résulter, au moins en partie, de
I’altération météorique de la crolite basaltique sous une atmosphere dense de dioxyde de
carbone ? Par ailleurs, quelle place occupent les carbonates dans ces processus et peut-on
expliquer leur faible abondance sur Mars, malgré une composition atmosphérique a priori
favorable a leur apparition ? Enfin, la présence probable de molécules trés oxydantes dans le
régolithe (cf. 81.2.1.3.2.) a-t-elle pu influencer 1’altération sur Mars primitive ? Autant de
questions auxquelles nous nous attacherons a répondre dans la suite de ce manuscrit...
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Chapitre |1

Techniques d’analyses

pour I’étude de I’altération

Ce chapitre est consacré aux principales techniques d’analyses mises en ceuvre dans ce
travail de these : la spectrométrie visible et proche-infrarouge, la diffraction des rayons X et la
microscopie électronique (a balayage et en transmission). Nous verrons qu’en raison des
phénomenes physiques sur lesquels elles reposent, ces techniques se complétent efficacement,
apportant chacune des informations de nature différente sur 1’objet étudié. Sont aussi
présentées succinctement en fin de chapitre des techniques utilisées pour des aspects plus
spécifiques ou de maniere moins autonome.
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I1.1. La spectrométrie visible et proche-infrarouge

11.1.1. Principe

La spectrométrie visible et proche-infrarouge (ou VNIR, le sigle anglo-saxon) repose
sur la décomposition de la lumicre renvoyée par 1’objet étudié, qu’il s’agisse d’un échantillon
microscopique ou d’une surface planétaire. L’emploi de cette technique nécessite donc de
comprendre la nature de la lumiére et la facon dont elle interagit avec la matiere.

11.L1.1.1. Nature de la lumiére

La lumiere est un rayonnement électromagnétique (c’est-a-dire qu’il combine un
champ électrique et un champ magnétique), dont la propagation peut étre décrite en physique
soit comme celle d’une onde, soit comme celle d’une particule (le photon). Cette seconde
« vision », bien que défendue par Isaac Newton au XVIlle siéecle, a surtout été développée au
XXe siécle dans le cadre de la physique quantique. Cependant, le modéle ondulatoire est tout
a fait satisfaisant — et plus intuitif — pour expliquer les phénoménes qui nous intéressent ici :
c¢’est donc celui-ci que nous allons utiliser.

En tant qu’onde, la lumiére peut étre caractérisée par sa longueur d’onde A ou par sa
fréquence f, c’est-a-dire respectivement la distance au bout de laquelle elle se reproduit
identique a elle-méme (exprimée en metres) et le nombre de fois que cela survient par
seconde (exprimé en hertz). Les deux grandeurs sont reliées par I’expression A = ¢ / f, ou C est
la célérité de la lumiére dans le vide'. On utilise aussi parfois le nombre d’onde, défini comme
le nombre d’oscillations de 1’onde par unité de longueur. Il est le plus souvent exprimé en
cm™ et se calcule comme I’inverse de la longueur d’onde exprimée en centimétres.

La lumiére au sens commun, celle que pergoit 1I’ceil humain sous la forme de couleurs,
a une longueur d’onde comprise entre 0,40 et 0,75 micrométres (um) environ: c’est le
domaine visible. Au-dela, se trouvent les domaines infrarouge, micro-ondes et radio ; en-deca,
les domaines ultraviolet, X et gamma (Fig. 2-1). Les rayonnements a grande longueur d’onde
et faible fréquence sont de faible énergie, tandis que les rayonnements a courte longueur

Longueur d'onde (m) —

107 10° 107 10° 10° 10" 10 10°
| 1 1 | 1 1 1 1 | 1 | | 1 1 1
Gamma | X Y Infrarouge ' Micro-ondes Radio
Proche Moyen Lointain
T : T T I T T T T T T T T T T
10% 100 101 101 107 101 108 106 104

<+— Fréquence (Hz)

Figure 2-1- Principaux domaines de longueur d’onde du rayonnement électromagnétique. Le
domaine visible est représenté par les couleurs de 1’arc-en-ciel, le proche-infrarouge par la plage
grisée. UV : ultraviolet. Les limites sont tracées en pointillés car leur position peut varier légérement
selon les auteurs et les disciplines.

1¢=299792 458 ms*
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d’onde et haute fréquence sont au contraire de haute énergie (ils sont d’ailleurs dangereux
pour la santé).

Comme son nom I’indique, la spectrométrie VNIR utilise les longueurs d’onde
correspondant aux domaines visible et proche-infrarouge (Fig. 2-1). La limite supérieure
donnée a ce dernier est trés variable selon les auteurs et les disciplines. Dans ce manuscrit,
nous considérerons qu’il s’étend jusqu’a 5 pm.

11.1.1.2. Interactions rayonnement-matiere

11.1.1.2.1. Réflexion, absorption, transmission

Le rayonnement électromagnétique qui atteint un matériau (rayonnement incident)
interagit avec celui-ci de trois fagons distinctes : il est réfléchi, absorbé ou transmis, et ce en
proportions variables selon son énergie et les caractéristiques du matériau. La transmission ne
s’applique qu’aux objets transparents ou suffisamment fins pour pouvoir étre traversés par un
rayonnement (par exemple : les feuilles d’un arbre), ce qui n’est pas le cas des roches, ni a
fortiori des surfaces planétaires.

La profondeur de pénétration maximale du rayonnement VNIR dans les matériaux
géologiques a été estimée a 50 um par Buckingham et Sommer [1983]. Cette faible profon-
deur d’investigation peut selon les cas étre un inconvénient ou un avantage. Elle est un
inconvénient lorsque les surfaces a étudier sont susceptibles d’étre recouvertes par un
matériau autre : poussiére ou végétation par exemple. Elle devient un avantage lorsque 1’objet
auquel on s’intéresse est, justement, une couche fine et superficielle. Ainsi, comme nous le
verrons plus loin dans ce manuscrit, la spectrométrie VNIR est une technique particulierement
adaptée a I’¢tude des phases d’altération, qui se forment en surface des grains de composition
primaire (cf. § 1.1.2.).

C’est principalement la partie absorbée du rayonnement incident qui va permettre
d’extraire une information sur le matériau étudié. En effet, les absorptions peuvent étre reliées
a des processus électroniques ou vibrationnels, eux-mémes reliés aux atomes, ions et
molécules présents [Hunt, 1977 ; Clark, 1999]. Ces processus sont expliqués brievement dans
les deux sections suivantes.

11.1.1.2.2. Processus électroniques

Les processus électroniques les plus fréquents au sein des matériaux géologiques sont
les transitions électroniques. Celles-ci se produisent lorsqu’un électron d’un ion, excité par un
rayonnement de fréquence donnée, passe d’un niveau d’énergie a un niveau d’énergie
supérieur. Le rayonnement est alors absorbé. Sont essentiellement concernes les métaux de
transition (Fe, Ni, Cu, Mn, etc.) [Hunt, 1977], pour lesquels la sous-couche électronique
externe d n’est pas remplie. Pour un ion isolé, il faut toujours la méme énergie pour provoquer
une transition électronique ; cependant, au sein d’un édifice cristallin, les niveaux d’énergie
sont influencés par les ions alentours. Par conséquent, d’'un minéral a I’autre, un méme ion
peut donner des absorptions a des longueurs d’onde différentes [Clark, 1999].
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Des transitions électroniques peuvent aussi s’effectuer entre deux ions distincts (ou
deux métaux de valence différente, par exemple Fe?* et Fe**) : on parle alors de transferts de
charge. En régle générale, les absorptions associées a ces phénomeénes sont centrées dans le
domaine ultraviolet (Fig. 2-1) et s’étendent jusqu’au domaine visible. Les transferts de
charge sont notamment a 1’origine de la couleur rouge-orange des oxydes et (oxy)hydroxydes
de fer [Clark, 1999].

Enfin, deux autres types de processus électroniques peuvent survenir plus rarement
dans les matériaux géologiques : les transitions de bandes de conduction, responsables par
exemple de la forte absorption dans le visible du soufre, et les centres de couleur, qui
concernent essentiellement les halogénures comme la fluorite [Hunt, 1977 ; Clark, 1999].

11.1.1.2.3. Processus vibrationnels

Pour expliquer les processus vibrationnels a 1’origine d’absorptions en spectrométrie
VNIR, on peut comparer les liaisons chimiques au sein des molécules ou des édifices
cristallins a des ressorts dotés de poids a leurs extrémités [Clark, 1999]. Un tel systéeme se met
a vibrer si on lui apporte 1’énergie adéquate. Dans le cas des liaisons chimiques, 1’énergie est
apportée par un rayonnement de fréquence donnée, qui est alors absorbé.

Bien que le mouvement général d’un systéme vibrant semble aléatoire, il peut étre
décrit par un certain nombre de modes de vibration simples (Fig. 2-2), appelés modes normaux
ou fondamentaux, qui dépendent a la fois de la force des liaisons et de la disposition et de la
masse des éléments liés. Chacune de ces vibrations peut aussi s’effectuer a un multiple de la
fréquence fondamentale : c’est ce que 1’on appelle les modes harmoniques. Enfin, plusieurs
vibrations différentes (fondamentales ou harmoniques) peuvent s’effectuer a la méme fré-
quence : c’est ce que I’on appelle les combinaisons.

Les fréquences de vibration fondamentales sont notées avec la lettre grecque nu (v)
suivi d’un chiffre en indice. Si une molécule présente trois modes fondamentaux de frequence
v1, V2 et v3, les modes harmoniques auront des fréquences proches de 2vi, 2va, 2vs, 3vi, 3vy,
3vs, 4vy, 4v,, 4vs, etc. et les combinaisons auront des fréquences correspondant a la somme
des fréquences des modes fondamentaux et harmoniques impliqués (par exemple : vi + vy,
v1 + v + vz ou encore 2v; + vy).

L’¢énergie requise pour exciter les modes fondamentaux des matériaux géologiques se
situe dans les domaines de I’infrarouge moyen et lointain [Hunt, 1977] (Fig. 2-1). Seules les
modes harmoniques (et les combinaisons) peuvent donc étre observés en spectrométrie VNIR.
Toutefois, 1’absorption du rayonnement est typiquement 30 a 100 fois plus faible lorsque 1’on
passe du mode fondamental au premier mode harmonique, ou d’un mode harmonique au
suivant [Clark, 1999]. Par consequent, certaines liaisons chimiques ne sont pas détectables en
spectrométrie VNIR : c’est le cas par exemple des liaisons Si-O, Al-O ou Mg-O, pourtant
importantes dans les matériaux géologiques [Hunt, 1977]. Par ailleurs, seules les molécules
ayant un moment dipolaire non nul ont une activité vibrationnelle observable en spectrométrie
VNIR. C’est le cas de la molécule d’eau, par exemple, mais pas des molécules symétriques
comme le diazote ou le dioxygéne.
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Figure 2-2 — Illustration des deux modes de vibration des liaisons O-H dans une structure minérale de
phyllosilicate. Le mouvement de pliage (bending en anglais) est illustré en rose a gauche et le
mouvement d’étirement (stretching en anglais) en bleu a droite. L’énergie requise pour déclencher ces

vibrations dépend des cations présents dans les sites octaédriques (M) : AI**, Fe**, Fe** ou Mg*.
Source : Bishop et al. [2008b].

11.1.2. Mesure

11.1.2.1. Acquisition

Comme nous venons de le voir, les processus électroniques et vibrationnels au sein des
matériaux géologiques se produisent a des fréquences et (donc) a des longueurs d’onde bien
précises. Pour les discriminer et en déduire des informations sur la nature du matériau, on ne
peut se contenter de mesurer un albédo ou une absorbance globale : il faut savoir précisément
quelles longueurs d’onde le matériau absorbe et lesquelles il n’absorbe pas.

La spectrométrie VNIR consiste donc a mesurer a un grand nombre longueurs d’onde
la réflectance de I’objet étudié, c’est-a-dire le rapport entre le flux lumineux réfléchi et le flux
lumineux incident. Pour cela, I’instrument décompose la lumiére renvoyée par 1’objet et
mesure la réflectance® de maniére discréte sur un certain nombre de canaux (ou spectels),
correspondant chacun a une longueur d’onde donnée. Plus un spectrométre dispose d’un
grand nombre de canaux pour une méme gamme de longueurs d’onde, plus sa résolution
spectrale est bonne. Les points sont ensuite reliés pour former une courbe continue que 1’on
appelle un spectre (de réflectance).

Un spectre peut étre décrit comme la superposition de deux éléments (Fig. 2-3) :

- le continuum, qui correspond a I’allure générale de la courbe (il peut étre plat ou
montrer au contraire une remontée ou une baisse progressive de la réflectance) ;

2 C’est en réalité la luminance de I’objet qui est mesurée, c’est-a-dire son intensité lumineuse dans la direction du
capteur. Pour obtenir la réflectance, il faut mesurer en paralléle le rayonnement incident (artificiel ou solaire).
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- les bandes d’absorption, qui sont des baisses locales de la réflectance en réponse
aux transitions électroniques et vibrations décrites dans la section 11.1.1.2.

Pour donner la position d’une bande d’absorption, on indique a quelle longueur d’onde
se trouve le minimum local de réflectance, souvent appelé centre de la bande, méme lorsque
celle-ci est asymétrique.

11.1.2.2. Source lumineuse

La spectrométrie VNIR nécessite un flux lumineux incident qui éclaire 1’objet étudié.
Dans le cas des observations orbitales ou aéroportées, la source lumineuse est tout simplement
le Soleil (mesure passive). Le principal avantage est que cela permet d’effectuer des mesures
a grande distance de la cible (plusieurs centaines de kilomeétres pour une sonde spatiale).

Dans le cas des spectromeétres de laboratoire ou de terrain, ou le probleme de distance
ne se pose pas, une source lumineuse est le plus souvent incorporée (mesure active). Cela
permet de s’affranchir de conditions d’éclairage qui pourraient varier significativement au
cours du temps (ombrage, éclairages artificiels, etc.).

08T — — — T T T T T T 1

Réflectance

ol oy

0,5 1,0 1,5 2,0 2,5
Longueur d’'onde (um)

Figure 2-3— Exemple de spectre de réflectance (courbe continue). Le continuum (courbe en
pointillés) correspond a 1’allure qu’aurait le spectre en 1’absence des bandes d’absorption (fléches). Sa
prolongation & gauche et a droite est difficile & établir si on ne connait pas le reste du spectre. La bande
d’absorption centrée 4 0,91 pm est due aux transitions électroniques du Fe**, tandis que celles & 1,41 et
1,92 pum sont dues aux vibrations de la molécule d’eau [Hunt et Salisbury, 1970]. Le minéral en
question est la ferrihydrite, un oxyde de fer hydraté de formule 5Fe**,05-9H,0. Source du spectre :
librairie CRISM (ferrihydrite BKR1JB499A).
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11.1.2.3. Complications

11.1.2.3.1. Atmosphére

Entre la source et I’objet étudié, puis entre celui-ci et le capteur de I’instrument, la
lumiére doit traverser une €paisseur plus ou moins importante d’atmosphere (sauf si, bien sir,
I’objet étudi€ est un corps céleste qui en est dépourvu). Or, les gaz atmosphériques ne sont pas
totalement transparents : ils absorbent une partie du rayonnement visible et proche-infrarouge,
ce qui donne d’ailleurs lieu au phénoméne d’effet de serre. En spectrométrie VNIR, leurs
bandes d’absorption se surimposent donc a celles de 1’objet étudié.

Les principaux composants atmosphériques créant des absorptions en spectrométrie
VNIR sont le dioxygéne, le dioxyde de carbone et la vapeur d’eau. La figure 2-4 [Melchiorri
et al., 2006] illustre leur impact sur les spectres dans le cas de 1’atmosphére de Mars, riche en
dioxyde de carbone mais pauvre en dioxygene et tres seche [Owen, 1982]. Sur Terre, la
situation est inverse : le dioxyde de carbone est peu abondant mais le dioxygene et 1’eau
omniprésents. De ce fait, outre la phase vapeur en elle-méme, les phénomenes d’adsorption,
c’est-a-dire la fixation a la surface d’un matériau des molécules d’eau présentes dans I’air,
doivent étre pris en considération. Le risque est ici de confondre eau extérieure (adsorbée) et
eau structurelle (présente au sein méme du matériau).

Pour s’affranchir au moins en partie de ces effets indesirables, la méthode la plus
courante consiste a appliquer a posteriori une correction au spectre acquis en se basant sur
une mesure ou une modélisation de 1’absorbance de 1’atmosphére [Melchiorri et al., 2006]. En
complément, il est aussi possible d’éliminer le dioxyde de carbone et la vapeur d’eau de
I’air, mais cela nécessite une enceinte fermée et n’est donc réalisable qu’en laboratoire. Dans
tous les cas, pour éviter une mauvaise interprétation des spectres, il faut garder a I’esprit les
longueurs d’onde concernées par les absorptions des gaz atmosphériques.

11.1.2.3.2. Emission thermique

Comme tout corps dont la température est supérieure a 0 K, les surfaces planétaires
émettent un rayonnement, en ’occurrence dans le domaine infrarouge. En spectrométrie
VNIR, cela se traduit par une remontée de la réflectance au-dela de 3 um [e.g., Jouglet et al.,
2007b]. Cette émission thermique devient progressivement dominante par rapport au flux
solaire réfléchi, ce qui complique I’interprétation de cette portion du spectre.

11.1.2.3.3. Bruit et artéfacts

Le bruit désigne la partie de I’information enregistrée qui ne provient pas de 1’objet
étudié mais de perturbations et de « défauts » de 1’acquisition. Il a généralement pour origine
les systémes électroniques de I’instrument lui-méme ou des sources de rayonnement externes,
qu’elles soient naturelles ou artificielles. Concretement, cela se traduit par le fait que le
spectre n’est pas une courbe parfaitement lisse, mais se compose au contraire d’une alternance
de «pics» et de «creux ». Plus I’amplitude du bruit est importante, plus elle risque de
masquer la véritable information de 1’objet étudié — ce que 1’on appelle le signal —, a savoir ici
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Figure 2-4 — Bandes d’absorption dues au monoxyde de carbone, au dioxyde de carbone et a la vapeur
d’eau de I’atmosphére martienne, observées dans les données de 1’instrument OMEGA (cf. 8 11.1.5.2.).
La plupart peuvent étre efficacement éliminées grace aux techniques de correction développées pour
les observations orbitales. Attention: 1’échelle des ordonnées n’est pas la méme pour les deux
diagrammes. Source : Melchiorri et al. [2006].

les bandes d’absorption. On cherche donc dans tous les cas a obtenir un rapport signal sur
bruit le plus élevé possible, en augmentant par exemple le nombre d’acquisitions identiques
ou en divisant un spectre par un autre pour retirer le bruit systématique.

Les artefacts font partie du bruit mais sont localisés a des longueurs d’onde précises.
Ils proviennent le plus souvent d’une correction imparfaite de la contribution atmosphérique,
d’un défaut affectant un canal particulier ou d’une mauvaise jonction entre deux parties d’un
spectre mesurées par deux capteurs différents. Il est indispensable d’identifier ces artéfacts
pour éviter de les confondre avec de véritables bandes d’absorption.

11.1.3. Interprétation

L’interprétation des spectres VNIR passe par I’identification des bandes d’absorption et
par la comparaison avec les librairies spectrales. Il existe toutefois certaines limites, les princi-
pales étant liées aux mélanges et a la prise en compte des propriétés physiques de I’objet étudié.
Enfin, nous aborderons les aspects quantitatifs, qui se heurtent eux-aussi a certaines difficultés.

11.1.3.1. Identification des bandes d’absorption

La premiére étape de l’interprétation d’un spectre VNIR est 1’identification des
différentes bandes d’absorption qu’il comporte, afin de dégager des informations sur sa
composition. En particulier, un spectre permet de déterminer tres rapidement si le matériau est
hydraté ou non, et s’il contient du fer ou non.

11.1.3.1.1. Bandes d’absorption associées a [’hydratation

La molécule d’eau a trois modes de vibration fondamentaux, qui sont tous actifs dans
le domaine infrarouge et correspondent respectivement a 1’étirement symétrique des liaisons
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O-H (mode v1), au pliage de I’ensemble H-O-H (mode v;) et a 1’étirement asymétrique des
liaisons O-H (mode v3) [Hunt et Salisbury, 1970]. Le tableau 2-1 indique leur position en
longueur d’onde en fonction de I’état de 1’eau. On notera qu’a I’état vapeur, les bandes
d’absorption se subdivisent en de multiples composantes trés étroites, donnant au spectre un
aspect en « dents de scie » caractéristique.

La plupart des spectres VNIR, de laboratoire comme de Mars [Jouglet et al., 2007b],
montre une profonde et trés large bande centrée vers 3 um, due a la fois aux modes de
vibration fondamentaux v; et vs et au mode harmonique 2v,. Cette bande est ainsi trés sensible
a la présence d’eau, et tout particuliérement a 1’eau adsorbée en surface de 1’objet étudié. Elle
n’est donc pas un bon indicateur de I’hydratation des minéraux.

En revanche, deux autres bandes d’absorption, centrées respectivement a 1,4 um (2vs)
et 1,9 um (v2 + v3), sont caractéristiques des minéraux renfermant des molécules d’eau dans
leur structure cristalline [Hunt et Salisbury, 1970]. Sauf exceptions, la premiére est la moins
intense des deux (Fig. 2-3) et peut donc ne pas apparaitre dans certains cas. A ’inverse, la
présence d’une bande a 1,4 um sans bande a 1,9 um est indicatrice de la présence de groupes
OH autres que ceux de la molécule H,O (groupes hydroxyles) [Hunt et Salisbury, 1970].

A \)) V3
(étirement symétrique O-H) (pliage H-O-H) (étirement asymétrique O-H)
Vapeur 2,73 pm 6,27 pm 2,66 um
Liquide 3,11 um 6,08 um 2,90 um
Glace 3,11 pm 6,06 um 2,94 um

Tableau 2-1-— Position en longueur d’onde des absorptions correspondant aux trois modes de
vibration fondamentaux de la molécule d’eau [Hunt et Salisbury, 1970].

11.1.3.1.2. Bandes d’absorption associées aux liaisons métal-OH

Les liaisons métal-OH peuvent étre détectées par des absorptions spécifiques dans la
gamme 2,0-2,5 pum. Précisément, ces absorptions sont dues a la combinaison de I’étirement du
groupe hydroxyle et du pliage de la liaison métal-OH [Clark et al., 1990b]. La position exacte
de la bande renseigne sur la nature du métal : 2,2 um pour Al-OH, 2,29 um pour Fe-OH et
2,31 um pour Mg-OH [Clark et al., 1990b]. Dans les phyllosilicates (cf. § .1.2.3.1. et § A.2.),
I’énergie de vibration du groupe hydroxyle est influencée par les deux ou trois cations
octaedriques adjacents, par exemple FeFe-OH dans la nontronite ou MgMgMg-OH dans la
saponite (Fig. 2-2) [Bishop et al., 2008b].

11.1.3.1.3. Bandes d’absorption associées au fer

Le fer est un des élements chimiques les plus couramment observés par spectrométrie
VNIR dans les minéraux, grace aux transitions électroniques qu’il produit (Fig. 2-3). Il peut
étre aisément décelé méme en faible quantité, par exemple en substitution d’un autre élément
comme 1’aluminium ou le magnésium [Hunt et Salisbury, 1970].
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Le fer ferreux (Fe?*) se manifeste par de larges bandes, la plus fréquente d’entre elles
se situant vers 0,9 & 1,1 um, comme dans 1’olivine ou la sidérite. D’autres bandes peuvent
aussi exister, comme celle & ~2 um qui caractérise les pyroxénes. Quant au fer ferrique (Fe*"),
il ne présente pas de bandes d’absorption au-deld de 1 um. Cependant, les bandes du Fe?* et
du Fe®*" peuvent se superposer vers 0,9 um. La distinction entre fer ferreux et fer ferrique est
donc possible, mais peut s’avérer délicate dans le cas de mélanges.

11.1.3.1.4. Autres bandes

Chaque famille de minéraux posséde des bandes d’absorption caractéristiques qui
permettent théoriquement de I’identifier sans ambiguité. Celles que nous venons de voir font
partie des plus importantes, mais il en existe d’autres. Les sulfates, par exemple, ont en
commun une bande a ~2,4 um due aux liaisons S-O du groupe SO, [Cloutis et al., 2006]. Les
carbonates, quant a eux, présentent — entre autres — de profondes bandes vers 3,4 et 3,9 um.

Il serait trop long ici de décrire I’ensemble des bandes servant a la reconnaissance des
minéraux. Toutefois, les principaux critéres d’identification utiles a la compréhension de ce
travail de thése sont regroupés dans 1’aide-mémoire minéralogique (annexe A).

En définitive, on voit que la spectrométrie VNIR permet de mettre en évidence des
caractéristiques chimiques qui sont propres aux minéraux secondaires, en particulier la
présence d’eau, de groupes hydroxyles ou de fer ferrique. Cela constitue, en plus de la faible
profondeur d’investigation (cf. § 11.1.1.2.1.), un autre atout de cette technique pour I’é¢tude des
processus d’altération.

11.1.3.2. Utilisation des librairies spectrales

Si I’1identification individuelle des bandes d’absorption est une étape indispensable a
I’interprétation d’un spectre, la comparaison avec les librairies spectrales peut aussi apporter
une aide considérable a I’utilisateur. Ces librairies sont en fait des compilations de spectres de
minéraux purs ou de roches, acquis en laboratoire. Idéalement, elles sont accompagnées d’une
documentation sur les échantillons qui ont servi a son élaboration (description macroscopique,
résultats d’analyses chimiques ou minéralogiques, etc.).

L’un des avantages des librairies spectrales est qu’elles permettent de comparer
I’ensemble des caractéristiques d’un spectre — les bandes d’absorption (position, forme et pro-
fondeur), mais aussi le continuum — avec ceux de matériaux bien caractérisés. Leur utilisation se
fait soit de maniére visuelle, soit via des algorithmes de comparaison [e.g., Clark et al., 1990a].

Les principales librairies spectrales utilisées pour ce travail de thése sont la librairie de
1’USGS?® [Clark et al., 1993 ; 2007], la librairie RELAB et la librairie CRISM qui en dérive®.
De nombreux exemples de spectres issus de ces librairies apparaissent dans les figures de
1’aide-mémoire minéralogique (annexe A).

% http://speclab.cr.usgs.gov/spectral.lib06/
* http://www.planetary.brown.edu/relab/
% http://ode.rsl.wustl.edu/MROCRISMSpectralLibrary/
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11.1.3.3. Limites

11.1.3.3.1. Meélanges spatiaux ou intimes

Les objets naturels étudiés en géologie ou en planétologie ne sont que rarement purs.
Dans la plupart des cas, au contraire, le spectre acquis est celui d’un mélange de différents
matériaux dont les absorptions se combinent pour donner une signature qui n’a pas de corres-
pondance idéale dans une librairie spectrale. On distingue deux principaux types de mélanges :

- les mélanges spatiaux (ou surfaciques), qui surviennent typiquement en télé-
détection et sont dus au fait que plusieurs matériaux peuvent étre apparents a
I’intérieur de la zone couverte par un méme pixel d’une image hyperspectrale
(plusieurs centaines ou milliers de metres carrés ; cf. § 11.1.5.),

- les mélanges intimes, qui surviennent a plus petite échelle, par exemple dans un
échantillon de roche ou de sol renfermant plusieurs minéraux différents.

Dans le premier cas, la contribution de chaque constituant est simplement propor-
tionnelle a la surface qu’il occupe : le spectre résulte donc d’une combinaison linéaire de
plusieurs signatures. A surface égale, c’est le constituant le plus brillant qui tend & dominer
[Levin, 1999]. Le second cas est plus complexe, car les constituants sont susceptibles d’étre
traversés successivement par un méme faisceau lumineux : le spectre résulte donc d’une
combinaison non-linéaire des différentes signatures. A proportion égale, c’est le constituant le
plus sombre qui tend & dominer [Levin, 1999].

Une des conséquences possibles des mélanges est que des absorptions causées par des
matériaux différents mais situées a la méme position en longueur d’onde se superposent. Des
lors, la phase minoritaire risque de devenir indétectable, sa signature spectrale étant « noyée »
dans celle de la phase majoritaire.

11.1.3.3.2. Influence de la taille de grain et de la rugosité

La taille de grain et la rugosité sont deux parametres qui peuvent influencer le spectre
du matériau observé. Du premier dépend la longueur du chemin parcouru par la lumiere a
I’intérieur de 1’échantillon : plus la taille de grain est petite, plus ce chemin est court et moins
la lumiére est absorbée (les bandes d’absorption sont moins profondes ; Fig. 2-5). Du second
dépend la proportion de lumiere incidente qui va effectivement interagir avec le matériau :
plus la rugosité est importante, plus elle diffuse le rayonnement (la réflectance générale
augmente). Le spectre d’un échantillon n’est donc pas contrdlé uniquement par sa chimie et sa
minéralogie, mais aussi par ses propriétés physiques.

11.1.3.4. Quantification

Lorsque 1’objet étudié est composé de plusieurs matériaux mélangés (spatialement ou
intimement), il peut étre intéressant d’essayer de déduire de son spectre les proportions
modales de ses différents constituants — en particulier en télédétection, ou il n’est pas toujours
possible de réaliser des analyses complémentaires par d’autres techniques.
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Figure 2-5 — Influence de la taille de grain (intervalles indiqués sur la figure) sur la profondeur de la
bande a 2,2 um de la montmorillonite. Source : Cooper et Mustard [1999].

La quantification s’appuie sur le principe que plus un constituant est abondant, plus sa
signature domine le spectre du mélange. Pour les mélanges spatiaux, la modélisation est
relativement aisée a condition de bien connaitre la nature et les propriétés physiques des poles
purs. Pour les mélanges intimes, la modélisation est en revanche plus difficile a mettre en
ceuvre car le probleme devient non-linéaire. Parmi les approches développées pour le traiter,
on peut citer le modéle gaussien modifié [Sunshine et al., 1990] ou le modele de Poulet et
Erard [2004] basé sur la théorie de transfert radiatif de Shkuratov et al. [1999]. Ces deux
méthodes permettent d’estimer les proportions modales avec une incertitude de 5 a 10% dans
le cas de mélanges a deux constituants [Poulet et Erard, 2004]. Toutefois, ces travaux n’ont
porté jusqu’a présent que sur un nombre restreint de minéraux ou de roches (principalement
basaltiques), le plus souvent sous forme de poudres, et ne sont donc pas encore utilisables
dans toutes les situations rencontrées [Harloff et Arnold, 2001]. Par ailleurs, la quantification
des phases neutres, c’est-a-dire ne présentant pas de bandes d’absorption dans le domaine
VNIR (mais influencant la réflectance générale), reste problématique [Poulet et Erard, 2004].

11.1.4. Instruments utilisés

Les spectres VNIR des échantillons étudiés dans cette thése ont été acquis au moyen
de deux instruments dont dispose le Laboratoire de Planétologie et Géodynamique de Nantes
(LPGN) : un spectromeétre infrarouge a transformée de Fourier et un spectrometre visible et
proche-infrarouge de terrain.

I1.1.4.1. Spectrometre infrarouge a transformée de Fourier (FTIR)

Le spectromeétre FTIR 5700 de Thermo-Nicolet (Fig. 2-6A) permet de caractériser des
échantillons macroscopiques ou microscopiques en réflectance diffuse ou en transmission. Il
couvre la gamme spectrale 1 & 5 um avec une résolution de 4 cm™. Le banc principal, utilisé
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pour les échantillons macroscopiques, est équipé d’une chambre dont 1’air est purgé afin
d’éliminer la vapeur d’eau et le dioxyde de carbone.

Les spectres présentés dans ce manuscrit ont été acquis en réflectance, avec une source
de lumiere blanche, une séparatrice de type CaF, et un détecteur de type DTGS (Deuterated
TriGlycine Sulfate). La référence utilisée est une surface rugueuse en or (Labsphere
Infragold ; Fig. 2-6B), qui ne présente pas de bande d’absorption dans la gamme spectrale de
I’instrument. L’enregistrement des données et la correction par le spectre de la référence sont
effectués a I’aide du logiciel OMNIC, fourni par le fabricant. Les fichiers sont ensuite
convertis pour pouvoir étudier et comparer les spectres sous le logiciel ENVI.

Tous les échantillons analysés avec le spectromeétre FTIR dans cette these ont été
préalablement réduits en poudre. Environ 250 a 300 mg sont nécessaires pour remplir le
porte-échantillon (Fig. 2-6B) ; le surplus est retiré a 1’aide d’une spatule de maniére a obtenir
une surface plane. L’échantillon est ensuite placé dans la chambre de 1’instrument, ou il reste
plusieurs minutes, le temps que 1’air soit correctement purgé. L acquisition est ensuite lancée ;
elle dure quatre a dix minutes selon le nombre de balayages choisi (en général 200, mais cela
peut étre augmenté pour améliorer le rapport signal sur bruit).

11.1.4.2. Spectrometre de terrain (ASD FieldSpec)

L’ASD FieldSpec est un instrument portable permettant notamment de réaliser des
mesures sur le terrain (par exemple en paralléle d’une campagne aéroportée). Il couvre la
gamme spectrale 0,35 a 2,50 um et peut donc aussi étre utilisé en laboratoire en complément
du spectrométre FTIR afin de travailler dans le domaine visible. Il se compose de deux
éléments (Fig. 2-7) : la « téte », qui contient la source lumineuse®, et le boitier principal, qui
contient le spectrometre lui-méme. Une fibre optique assure la transmission du signal de la
premiére vers le second. L’ensemble est géré depuis un ordinateur portable relié¢ au boitier.
L’acquisition des données est effectuée a 1’aide du logiciel RS? et leur traitement & 1’aide du
logiciel ASD ViewSpecPro. lls sont ensuite exportés sous ENVI.

Le spectrometre de 1I’ASD FieldSpec comporte trois capteurs différents, qui couvrent
respectivement les gammes 0,35-1,00 um, 1,00-1,80 um et 1,80-2,50 um. Des « sauts » de
réflectance peuvent étre observes dans les données brutes aux limites entre les capteurs, mais
ils sont corriges dans le logiciel ASD ViewSpecPro par une régression linéaire appliquée sur
les vingt canaux situés de part et d’autre de chaque limite. La résolution spectrale est de 3 nm
sur le premier capteur et de 10 nm sur les deux autres.

La référence utilisée est ici un Spectralon, c’est-a-dire un panneau en polymere fluoré
dont la caractéristique est d’étre un diffuseur parfait (reflectance élevée et homogeéne) dans la
gamme spectrale de I’instrument. Toutefois, il a été constaté au cours de cette thése que le
Spectralon présente une faible absorption centrée a 2,14 um, qui donne en retour une
« bosse » a la méme position dans le spectre de I’objet étudié. Cet artéfact peut faire croire a

® Utilisée au laboratoire, mais pas sur le terrain, ou 1’on se sert directement de la lumiére du Soleil.
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I’existence d’une bande d’absorption vers 2,2 um alors qu’il n’en est rien. Un traitement sous
IDL corrigeant en grande partie 1’artéfact a été crée par Manuel Giraud.

L’ASD FieldSpec peut étre utilisé pour analyser aussi bien des roches que des
poudres. Dans le premier cas, la téte est disposée directement contre la surface. Dans le
second, il est possible de procéder de la méme maniere, mais la téte doit ensuite étre nettoyée
minutieusement pour éviter de fausser les mesures suivantes. Des mesures de méme qualité et
ne salissant pas la téte de I’instrument peuvent étre réalisées en plagant celle-ci a une distance
de quelques millimétres, tout en s’assurant que la surface de la poudre est plane et que le
faisceau de la lampe n’en déborde pas. L’acquisition — dix spectres par échantillon, & moyenner
par la suite — ne dure que quelques secondes.

Figure 2-6 — A : spectrométre infrarouge a transformée de Fourier (FTIR 5700 de Thermo-Nicolet) du
Laboratoire de Planétologie et Géodynamique de Nantes. A gauche : le banc principal avec sa
chambre purgée, pour les échantillons macroscopiques. A droite : le microscope. B : porte-échantillon
rempli d’une poudre a analyser et référence Infragold dans la chambre du banc principal.

|

Figure 2-7 — A : le spectrométre ASD FieldSpec (en arriére-plan) et ’ordinateur assurant I’interface
avec I'utilisateur. B : la « téte » de I’instrument lors de 1’acquisition de la référence blanche (Spectralon).
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11.1.5. Données orbitales

I1.1.5.1. L’imagerie hyperspectrale

La technique de la spectrométrie VNIR est également mise en ceuvre en télédétection,
ou elle prend le nom d’imagerie hyperspectrale (0u de spectro-imagerie). Les spectres sont
acquis selon le méme principe qu’en laboratoire, mais cette fois 1’instrument balaye la surface
de la planéte pour former un jeu de donnees en trois dimensions (appelé « cube ») : deux
dimensions spatiales (X, y) correspondant a la région couverte et une dimension spectrale (1)
correspondant a la réflectance mesurée a un grand nombre de longueurs d’onde (Fig. 2-8).
Autrement dit, a chaque pixel de coordonnées x et y correspond un spectre de réflectance.

L’imagerie hyperspectrale est utilisée en télédétection terrestre depuis les années 1980.
11 s’agit principalement d’instruments aéroportés. Pour Mars, pour des raisons pratiques, les
instruments sont exclusivement orbitaux. Le premier d’entre eux, ISM (Infrared Spectro-
Meter) a été déployé sur orbite martienne en 1989 a bord de la sonde soviétique Phobos 2. 1l a
été suivi par OMEGA, en 2003, sur la sonde européenne Mars Express, et par CRISM, en
2006, sur la sonde américaine Mars Reconnaissance Orbiter. Les données orbitales utilisées
dans ce travail de thése proviennent de ces deux derniers instruments, qui sont présentés plus
en details ci-dessous.
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Figure 2-8 — Représentation schématique de 1’acquisition d’un cube hyperspectral. En décomposant la
lumiéere en provenance de la région survolée, I’instrument enregistre un grand nombre d’images,
chacune correspondant a une longueur d’onde différente (représentées ici avec les couleurs percep-
tibles a I’ceil, le cube se prolongeant ensuite dans 1’infrarouge).
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11.1.5.2. OMEGA

L’instrument OMEGA (Observatoire pour la Minéralogie, I’Eau, les Glaces et
I’ Activité) est embarqué sur la sonde européenne Mars Express, arrivée sur orbite martienne
en décembre 2003. Il est doté de 352 canaux spectraux couvrant la gamme 0,4 & 5,1 um et
répartis sur trois détecteurs distincts : 0,4 a 1,1 um, 0,9 a 2,7 um et 2,6 a 5,1 um [Bibring et
al., 2004a]. La resolution spectrale des détecteurs est respectivement de 7, 13 et 20 nm. La
résolution spatiale dépend quant a elle de 1’altitude de la sonde, dont I’orbite est fortement
elliptique : elle varie ainsi entre ~350 m/px (metres par pixel) a proximité du périapse et
~4 800 m/px & 4 000 kilometres d’altitude. Depuis 2004, la sonde Mars Express a accompli
plus de 10 000 révolutions autour de Mars, permettant une couverture compléte de la surface
par OMEGA (a basse et moyenne résolution). Mi-2012, étaient disponibles en ligne les
données produites par I’instrument jusque début 2010. Mais, de par son implication dans la
mission Mars Express, le LPGN dispose d’un acces privilégié aux données les plus récentes.

Les cubes OMEGA sont scindés en deux fichiers, d’extension .nav et .qub. Le premier
contient les informations relatives a la géométrie de 1’acquisition (qui servent en particulier
pour géoréférencer le cube et le projeter dans le systeme de coordonnées voulu). Le second
contient les données brutes, en comptes numériques, que 1’on va ensuite convertir en lumi-
nance puis en réflectance. Cette opération, de méme que les traitements décrits ci-apres, est
réalisée grace a un programme intégré a ENVI, développé par 1’équipe OMEGA et le LPGN.

11.1.5.3. CRISM

L’instrument CRISM (Compact Reconnaissance Imaging Spectrometer for Mars) est
embarqué sur la sonde américaine Mars Reconnaissance Orbiter, arrivée sur orbite martienne en
mars 2006. Il est doté de 545 canaux spectraux couvrant la gamme 0,4 & 3,9 pm’ et répartis
sur deux détecteurs distincts: 0,4 a 1,1 um et 1,0 a 3,9 um [Murchie et al., 2007]. La
résolution spectrale est de 6,6 nm sur I’ensemble de la gamme. La résolution spatiale atteint
quant a elle ~18 m/px pour les cubes acquis a pleine résolution (nom commencant par FRT)
ou ~36 m/px pour les cubes acquis en mode « semi-résolution » (nom commencant par HRL).
Revers de la médaille, I’instrument ne peut couvrir a haute résolution qu’une faible portion de
la surface martienne (moins de 1% durant la mission initiale de deux ans)® [Pelkey et al.,
2007]. La figure 2-9 montre la taille relative d’une image OMEGA et d’une image CRISM.

Les données CRISM sont mises en ligne six mois aprés leur acquisition. Elles sont
disponibles sur le site « CRISM data products »° ol elles sont présentées sur une carte globale
de Mars. Chaque cube est divisé en plusieurs fichiers d’extension .img : un pour chacun des
deux détecteurs, et un pour les informations géomeétriques. Apres leur téléchargement, les
données peuvent étre manipulées dans le logiciel ENVI a I’aide du « CRISM analysis toolkit »
(CAT ; « boite a outils d’analyse CRISM »), développé par 1’équipe de I’instrument.

" L’ouverture d’un cube CRISM montre que la gamme s’étend en réalité jusqu’a 4,0 um, mais les derniers
canaux se révelent inutilisables car trop bruités.

& On notera tout de méme I’existence d’un mode d’acquisition sur 72 canaux destiné & établir une cartographie
globale de la planéte a une résolution d’environ 200 m/px.

? http:/CRISM-map.jhuapl.edu/
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OMEGA CRISM

Figure 2-9 — Comparaison de deux cubes OMEGA et CRISM acquis sur la calotte polaire nord de
Mars. Source : Massé [2010].

11.1.5.4. Prétraitement des données

Avant de pouvoir exploiter les informations contenues dans un cube hyperspectral, il
est nécessaire d’effectuer des prétraitements pour, d’une part, corriger la contribution
atmosphérique et, d’autre part, améliorer le rapport signal sur bruit.

11.1.5.4.1. Correction de la contribution atmosphérique

Les cubes bruts comportent une forte contribution atmosphérique, dont une bande
d’absorption proéminente liée au dioxyde de carbone, vers 2 um (cf. 8 11.1.2.3.1.). Celle-ci est
d’autant plus profonde que I’épaisseur d’atmospheére traversée par le rayonnement est grande
(c’est-a-dire que la zone survolée est & basse altitude). La correction de cette contribution est
effectuée de maniére empirique, en utilisant des observations du volcan Olympus Mons : en
supposant que la composition de la surface est homogene sur ’ensemble de 1’édifice, le
rapport entre un spectre de la base et un autre du sommet donne la transmission atmospheé-
rique pour la différence d’altitude considérée. Des lors, en admettant une variation en loi de
puissance avec I’altitude, la contribution atmosphérique peut étre éliminée en divisant le
spectre brut par le spectre atmosphérique dérivé de 1’observation d’Olympus Mons, ajusté a
I’altitude de la zone. Une fois cette correction effectuée, la lisibilité du spectre est grandement
améliorée, mais des artéfacts résiduels sont généralement visibles a I’emplacement des princi-
pales bandes liées au dioxyde de carbone, rendant ces portions difficilement utilisables.

11.1.5.4.2. Réduction du bruit instrumental

Dans le cas d’OMEGA, le rapport signal sur bruit des données est suffisamment bon
pour permettre une exploitation directe apres correction de la contribution atmospherique. En
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revanche, les données CRISM requiérent une seconde étape de prétraitement afin de réduire le
bruit instrumental, trés important dans les données brutes.

Le CRISM analysis toolkit mentionné plus haut fournit un outil de réduction du bruit
appelé CIRRUS, qui comporte deux traitements : le « destriping », pour éliminer les « stries »
qui apparaissent dans le sens du balayage de la surface par I’instrument ; et le « despiking »,
pour eliminer les pixels isolés montrant des valeurs aberrantes [Parente, 2008]. Ces opérations
sont utiles et faciles a mettre en ceuvre. Toutefois, elles s’avérent parfois insuffisantes pour les
analyses ultérieures. Une méthode additionnelle de réduction du bruit, intégrée nativement
dans le logiciel ENVI, a donc été appliquée : il s’agit de la transformée MNF.

La transformée MNF (Minimum Noise Fraction, « fraction de bruit minimum ») est
une méthode couramment employée en télédétection [Green et al., 1988]. Elle consiste a
séparer le bruit de I’information utile par le biais de deux analyses en composantes principales
(ACP). Le résultat est une série d’images décorrélées (appelées composantes) avec un contenu
en information décroissant de la premiére a la derniére. A ce niveau, 1’utilisateur peut prendre
la main afin d’apprécier visuellement le contenu en information de chaque composante et
sélectionner les plus significatives. Il lui faut trouver le bon compromis entre suppression du
bruit et préservation de I’information utile, car une MNF trop stricte risquerait d’éliminer les
bandes d’absorption les plus faibles. En regle générale, pour un cube CRISM, seules les dix a
vingt premieres composantes sont a conserver. Pour obtenir le cube hyperspectral nettoye, la
derniére étape consiste a réaliser la transformée inverse en ne sélectionnant que les compo-
santes pertinentes. Appliquée aux données CRISM en complément de I’outil CIRRUS, la
transformée MNF a permis d’obtenir un lissage satisfaisant des spectres ainsi qu’une amélio-
ration sensible des traitements réalisés par la suite.

11.1.5.5. Exploitation scientifique

Chague cube OMEGA ou CRISM contient plusieurs dizaines de milliers de spectres.
Il est donc nécessaire de disposer d’outils de traitement automatique afin de guider I’ceil de
I’utilisateur vers les zones potentiellement intéressantes, mais aussi afin de pouvoir établir des
corrélations avec les morphologies identifiées par imagerie classique. La méthode la plus
courante est celle des parameétres spectraux (aussi appelés criteres spectraux) [e.g., Murchie et
al., 2000 ; Pelkey et al., 2007]. Elle consiste a calculer le résultat d’une formule mathé-
matique pour chaque pixel du cube et a construire une nouvelle image a partir des valeurs
obtenues. La formule la plus classiquement employée détermine la profondeur d’une bande
d’absorption (Fig. 2-10).

Si un minéral auquel on s’intéresse est caractérisé par plusieurs bandes d’absorption,
on peut calculer les paramétres spectraux correspondants et leur attribuer chacun une des trois
couleurs primaires (rouge, vert et bleu) afin de constituer une image composite. De cette
maniere, les zones dans lesquelles deux ou trois bandes sont présentes simultanément dans les
spectres apparaissent en blanc (mélange des trois couleurs primaires), en jaune (rouge et vert),
cyan (vert et bleu) ou en magenta (rouge et bleu).
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Une fois les zones de composition homogéne identifiées, une méthode couramment
employée pour mettre en évidence les bandes d’absorption consiste a moyenner jusqu’a
plusieurs dizaines de spectres contigus. Ceci est réalisé a 1’aide de 1’outil ROI (Region Of
Interest) du logiciel ENVI. On peut en outre éliminer de ce spectre moyen le bruit résiduel
systématique (c’est-a-dire qui se répete au méme endroit sur tous les spectres). Pour cela, on
réalise une division par un autre spectre moyen, pris dans une zone sans signature particuliére
(« spectralement neutre »). Ces rapports de spectres accentuent encore les bandes d’absorption.

Reflectance
A I
I ggﬁfitnrium La profondeur P d’une bande d’absorption
centrée a la longueur d’onde Ac se calcule de la
Rif--aom maniére suivante :
Ry [=====- AN S
: i po1 R¢
] ] - -
' ! (Ly /L) xRy + (Ly /L) XRy
] 1
] 1
Re b------ L ' ou: L=X—N
T Li=hc—M
] ] 1 —
: : ' Longueur Lo=h2—he
AMoAc A2 donde

Figure 2-10 — Meéthode de calcul d’un paramétre spectral a partir d’un spectre idéalisé. Pour réduire
la sensibilité au bruit, on peut effectuer le calcul en prenant les moyennes ou les médianes sur trois ou
cing canaux au lieu d’un canal unique. Si la position de la bande ne permet pas de prendre des points
d’ancrage de part et d’autre, il est possible de les prendre du méme c6té en les espagant suffisamment.

[1.2. La diffraction des rayons X (DRX)

11.2.1. Principe

A T’instar de la spectrométrie visible et proche-infrarouge, la diffraction des rayons X
repose sur une interaction entre matiere et rayonnement. Cependant, comme le nom de la
technique 1’indique, I’interaction exploitée ici n’est pas 1’absorption des photons, mais leur
diffraction par les minéraux, dans le but d’identifier ces derniers. La DRX est une technique
d’analyse globale de 1’échantillon, surtout adaptée aux phases bien cristallisées, ce qui n’est
pas toujours le cas des phases d’altération.

11.2.1.1. Structure cristalline

Les minéraux sont des solides cristallisés, c’est-a-dire qu’ils sont des assemblages
réguliers d’atomes (au contraire des substances amorphes, qui sont désordonnées). La maille
cristalline’® est le motif de base de la disposition des atomes et ¢’est sa répétition périodique
dans les trois dimensions de I’espace qui donne naissance au cristal & proprement parler. Cette

10 Cest a partir des mailles que sont définis les sept systémes cristallins : cubique, quadratique, orthorhombique,
monoclinique, triclinique, rhomboédrique et hexagonal.
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périodicité spatiale fait que 1’on peut définir, au sein de la structure, différentes familles de
plans paralléles et équidistants, comme illustrés dans la figure 2-11 pour une maille cubique
[Barraud, 1960 ; Guinier, 1964]. Ces plans sont appelés plans réticulaires et leur équidistance,
distance interréticulaire.

L’une des caractéristiques importantes des solides cristallisés est qu’ils constituent des
milieux homogenes mais anisotropes [Barraud, 1960]. Ils sont homogenes car, étant formés
par la répétition tridimensionnelle d’un motif de base, ils ont exactement les mémes propriétés
physiques scalaires en deux points quelconques (si on considére un cristal sans défaut,
s’entend). En revanche, ils sont anisotropes car, en un point donné, leurs propriétés ne sont
pas les mémes dans toutes les directions. Les propriétés concernées sont dites vectorielles,
c’est-a-dire liées a la direction, et discontinues, c’est-a-dire qu’elles peuvent avoir selon
certains axes ou plans des valeurs treés différentes de celles qu’elles ont dans toute autre
direction, méme tres voisine [Barraud, 1960]. Les principales propriétés vectorielles discon-
tinues des cristaux sont : la vitesse de croissance (dont les variations donnent naissance aux
faces cristallines), la cohésion (dont les variations donnent lieu aux clivages), les macles, les
glissements et, enfin, la capacité a diffracter les rayons X [Barraud, 1960].

11.2.1.2. Diffraction des rayons X par les cristaux

Le phénomeéne de diffraction des rayons X par un réseau cristallin est décrit par la loi de
Bragg, que I’on peut illustrer avec la figure 2-12 et expliquer de la maniére suivante en
s’appuyant a nouveau sur le modele ondulatoire de la lumiére [Barraud, 1960 ; Guinier, 1964].

Un faisceau de rayons X monochromatique, de longueur d’onde A, est dirigé vers un
cristal. Pour un plan réticulaire donné, chaque atome est la source d’une onde diffusée (source
secondaire) de faible intensité. Le rayonnement renvoyé dans une certaine direction est la
résultante des ondes secondaires issues des différents atomes et son intensité dépend donc des
interférences constructives ou destructives de ces ondes secondaires. Celles-ci sont en phase —
et produisent donc une intensité élevée — la ou la loi de Descartes est Vérifiée, a savoir dans le
plan d’incidence et pour un angle 6 égal a 6’ (Fig. 2-12), quelle que soit la valeur de ce dernier.

Si I’on considére maintenant une famille de plans paralléles au lieu d’un plan isolé, il
faut cette fois que les ondes renvoyées par tous les plans soient en phase pour obtenir une

Plans (100) Plans (110) Plans (111)

Figure 2-11 — Quelques plans réticulaires simples du systéme cubique. Les chiffres entre parenthéses
sont les indices de Miller, qui définissent dans ’espace chaque famille de plans. Reproduit d’aprés
Barraud [1960].
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intensité résultante importante. La distance qui sépare les plans (distance interréticulaire) entre
alors en ligne de compte, ce qui n’était pas le cas précédemment. La formule de Bragg donne
les conditions & réunir pour obtenir une réflexion** :

nA = 2d sin 0p

ou : n est un nombre entier naturel, X la longueur d’onde du faisceau incident, d la
distance interréticulaire et 6g I’angle de Bragg, soit ’angle entre le faisceau incident et le plan
atomique pour lequel I’expression est vérifice.

Pour une longueur d’onde fixée et pour une famille de plans caractérisée par une
certaine distance interréticulaire, le faisceau de rayons X ne sera « réfléchi » (on utilise ce
terme par analogie avec la réflexion optique décrite par la loi de Descartes) que pour quelques
angles d’incidence précis : on parle de réflexion sélective. En dehors de ces conditions, les
interférences destructives engendrent un faisceau émergent de trés faible intensité. En balayant
une large gamme d’angles avec le méme faisceau, on peut ainsi provoquer des réflexions sur
différentes familles de plans dont on pourra calculer la distance interréticulaire par la formule
de Bragg (plus I’angle est grand, plus la distance interréticulaire est faible).

On remarqguera que pour que le faisceau incident soit réfléchi sur une famille de plans,
il faut qu’il existe au moins un angle 0g Vérifiant la formule de Bragg, donc que A/ 2d < 1 (car
sin 0g < 1). A D’inverse, si A/ 2d devient trés petit, les angles de diffraction seraient eux aussi
trés petits et donc difficiles a observer. C’est donc parce que les rayons X correspondent a une
gamme de longueurs d’onde (Fig. 2-1) du méme ordre de grandeur que les distances inter-
réticulaires des minéraux (A ~ 2d) qu’ils sont adaptés a leur caractérisation [Guinier, 1964]. On
notera finalement que pour une famille de plans, il existe autant d’angles de réflexion qu’il y a
de nombres entiers n tels que nA / 2d < 1 (on parle de réflexion d’éniéme ordre).

Rayonnement Rayonnement
incident (i) "réflechi”
) 6 /

AN

B \ g o //

C
d

D

Figure 2-12 — Schéma illustrant la diffraction (ou réflexion sélective) d’un faisceau de rayons X de
longueur d’onde A par une famille de plans cristallins (A a D) séparés par une distance interréticulaire
d, avec 6 = 0z, angle vérifiant la formule de Bragg. Reproduit d’aprés Barraud [1960].

1 Pour une démonstration de cette formule, se reporter par exemple & Cullity [1956] ou Barraud [1960].
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11.2.2. Mesure

11.2.2.1. Acquisition

Pour caractériser un solide cristallin par diffraction des rayons X, il faut en identifier
les différentes familles de plans réticulaires, définies par leur distance d. Comme le résume la
formule de Bragg, il faut pour cela éclairer I’échantillon avec un faisceau de longueur d’onde
fixée (ce que I’on obtient a 1’aide d’un monochromateur) et faire varier 1’angle d’incidence de
celui-ci. Selon le matériel employé, différentes parties du dispositif — la source de rayons X, le
détecteur, ou 1’échantillon lui-méme — peuvent étre mobiles (Fig. 2-13).

Au cours de I’acquisition, la source X émet continuellement vers 1’échantillon et le
détecteur mesure I’intensité du rayonnement qui lui parvient. Les données enregistrées
correspondent @ un nombre de coups en fonction de I’angle 26 (en degrés), que 1’on peut
convertir par la suite en distance d (en angstroms*?). Le diagramme de diffraction obtenu,
aussi appelé diffractogramme, comporte des pics d’intensité aux angles Vérifiant la formule de
Bragg pour I’échantillon analysé (Fig. 2-14). En dehors de ces pics, le signal n’est pas
absolument nul : il subsiste un bruit de fond, particulierement important pour les tres faibles
angles, lorsque la source fait presque face au détecteur.

L’acquisition commence justement avec une incidence tres rasante puis progresse vers
les grands angles (Fig. 2-13) par pas angulaires successifs dont I’amplitude est définie par
I’utilisateur : plus le pas est grand, plus 1’acquisition est bréve, mais moins la résolution est
bonne, les pics de diffraction risquant alors d’étre « fondus » les uns dans les autres. De
méme, le temps de comptage par le détecteur a chaque pas peut étre réglé : plus il est court,
plus le temps total d’acquisition se réduit lui aussi, mais il peut alors devenir difficile
d’extraire de faibles signaux du fond continu.

Source fixe

Détecteur Détecteur
Source

R Echantillon fixe

Echantillon

Figure 2-13 — Deux configurations d’acquisition possibles en DRX. A gauche : I’échantillon est fixe,
la source et le détecteur se déplace de concert durant ’acquisition (géométrie de Bragg-Brentano,
variante « 0-0 »). A droite : la source est fixe, le détecteur se déplace tandis que 1’échantillon pivote
(géomeétrie de Bragg-Brentano, variante « 6-20 »).

21 ’angstrom (noté A) vaut 10™° métre (soit 0,1 nanométre).
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A

Fond continu

Pics de diffraction

/

Angle 20 (°)
Distance d (R)

Figure 2-14 — Diffractogramme schématique. Le fond continu peut étre éliminé a posteriori pour
mettre en évidence les pics de diffraction les plus faibles.

Intensité
(nombre de coups)

~

11.2.2.2. Préparation des échantillons

11.2.2.2.1. Roche totale

En géologie, la DRX est presque toujours une méthode destructive, car elle nécessite
de broyer 1’échantillon : c’est la méthode dite de Debye-Scherrer. La poudre, la plus fine
possible, est déposée sur un support creux puis aplanie a I’aide d’une lame de verre dépolie.
Le manipulateur doit veiller a ce que I’orientation des fragments de cristaux reste aléatoire,
sans quoi des complications peuvent se présenter dans I’interprétation des résultats (cf.
§11.2.3.2.2)). Dans cette configuration, c’est justement le grand nombre de fragments de
cristaux et leur orientation aléatoire qui permet d’obtenir un diffractogramme de qualité, car
pour tout plan réticulaire donné, il y aura toujours un certain nombre de cristaux disposé selon
le bon angle par rapport au faisceau de rayons X incident pour satisfaire la formule de Bragg
et ainsi créer un pic de diffraction [Baraud, 1960].

11.2.2.2.2. Fraction fine orientée

Une autre méthode de préparation est couramment appliquée pour les échantillons
contenant des minéraux argileux. Ceux-ci se caractérisent par une structure en feuillets (cf.
§1.1.2.3.1. et § A.2.) dont ’écartement — qui varie entre 7 et 35 A — peut étre utilisé comme
critére d’identification [Meunier, 2003]. En cherchant & obtenir le dépdt des cristaux a plat et
non selon une orientation aléatoire, on accentue la diffraction provoquée par les plans (001)
des feuillets et on facilite I’interprétation. Toutefois, on perd par la méme occasion 1’infor-
mation quantitative puisqu’il est trés difficile de déterminer le « degré d’orientation » des
cristaux [Brown et al., 1961].

Pour réaliser une préparation orientée, la premiere étape consiste a extraire la fraction
fine de la poudre, inférieure a 2 um, dans lagquelle les minéraux argileux sont généralement
dominants compte tenu de leur faible taille de grain. On commence par placer la poudre dans
un volume d’eau, que 1’on expose a des ultrasons pour rompre les agrégats (car des argiles
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agrégés se comportent comme une particule unique de plus grande taille). La suspension est
ensuite versée dans une éprouvette et laissée au repos pendant une certaine durée, calculée par
la loi de Stokes en fonction de la température ambiante et de la hauteur de prélévement voulue
(par exemple, a 20°C, il faut environ 1h30 pour que les 2 cm supérieurs ne contiennent plus
que des particules de moins de 2 pm). A I’issue de la période de décantation, on préléve la
partie superficielle de la suspension a 1’aide d’une seringue, ou par siphonage pour un volume
important. L’extraction de la fraction fine est alors terminée. La deuxiéme étape consiste a
réaliser la préparation orientée en elle-méme. Pour cela, on expose a nouveau le prélévement
aux ultrasons, puis on en dépose quelques gouttes sur une lame de verre, que I’on laisse
sécher complétement, a I’air libre. Durant le séchage, les minéraux argileux sedimentent,
préférentiellement a plat, leurs feuillets étant ainsi disposés de maniére optimale pour la
diffraction des rayons X.

11.2.3. Interprétation

11.2.3.1. Identification des phases minérales

Comme nous I’avons vu plus haut, I’analyse en DRX produit un diffractogramme sur
lequel les phénomeénes de diffraction engendrés par les plans réticulaires de 1’édifice cristallin
sont visibles sous la forme de pics d’intensité (Fig. 2-14). Ceux-ci constituent la signature de
la (ou des) phase(s) minérale(s) que renferme 1’échantillon.

Pour interpréter un diffractogramme en termes de composition minéralogique, il s’agit
donc de comparer la position et les intensités relatives des pics de diffraction avec des
données de référence, obtenues sur des échantillons de nature connue. Autrefois consignées
dans des tableaux [e.g., Brown et al., 1961], ces données de référence sont aujourd’hui
intégrées a des bases de données informatiques. Celle utilisée dans ce travail de thése — qui est
aussi I’une des plus répandues — est la base PDF 2 (Powder Diffraction File 2), distribuée par
I’ICDD (International Centre for Diffraction Data)™>. On y trouve un grand nombre de fiches
(plus de 200 000 dans la version publiée en 2011), contenant chacune les éléments suivants :

- la position des pics (en angstroms, pour étre indépendant de la longueur d’onde
utilisée par I’instrument) et leur intensité,

- un critere de qualité, qui indique le niveau de confiance que 1’on peut accorder a la
fiche (par exemple: haute qualité, fiche calculée a partir des paramétres de
structure, bonne qualité, qualité discutable, fiche obsoléte),

- des informations utiles sur 1’échantillon (composition chimique, provenance, etc.)
et les conditions d’acquisition ou de calcul du diffractogramme.

Un logiciel d’interprétation est indispensable pour traiter un diffractogramme et le
comparer avec une base de données. Celui utilisé dans cette thése est Diffrac™”® EVA. Les
opérations de traitement comprennent par exemple le retrait du fond continu ou la correction
d’un mauvais positionnement en hauteur de 1’échantillon (qui résulte en un décalage des pics

13 hitp://www.icdd.com/
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en abscisses). La comparaison avec la base de données peut se faire sur le diffractogramme
entier ou seulement sur certains pics désignés par [’utilisateur. La procédure est semi-
automatique : le logiciel fait des propositions en fonction des pics présents, mais I’interven-
tion de 1’utilisateur est indispensable pour déterminer lesquelles sont réellement pertinentes.
En effet, en raison du tres grand nombre de fiches disponibles dans la base de données, la
solution est non unique, a fortiori pour un diffractogramme complexe contenant de nombreux
pics. L’utilisateur fait donc appel aux connaissances qu’il a par ailleurs sur 1’échantillon, en
particulier sa composition chimique, pour écarter les propositions incohérentes (par exemple :
un échantillon dépourvu de calcium ne peut pas étre riche en calcite ou en gypse). Pour
certaines phases mineures ne montrant qu’un seul pic isolé, il peut arriver que 1’identification
ne soit pas definitive car plusieurs fiches peuvent correspondre. Dans un tel cas, des analyses
chimiques ou microscopiques complémentaires peuvent s’avérer nécessaires.

11.2.3.2. Limites

11.2.3.2.1. Recouvrement de pics

Deux especes minérales d’'un méme échantillon peuvent avoir dans leur structure des
familles de plans dont la distance interréticulaire est identique ou trés voisine. Lorsque cela se
produit, les deux contribuent & un méme pic de diffraction. Ceci peut compliquer I’inter-
prétation des données, surtout si I’identification d’une des deux espéces est fortement
dépendante de ce pic. De plus, il est difficile d’estimer la part de chacun des deux constituants
au pic « fusionné ».

Il est impossible d’empécher un recouvrement de pics si les positions concernées sont
strictement identiques. Cependant, si elles sont simplement proches, les deux pics peuvent
étre distingués 1’'un de I’autre en choisissant une faible valeur de pas angulaire lors de
’acquisition, ce qui augmente la résolution du diffractogramme.

11.2.3.2.2. Orientations préférentielles

Hormis dans le cas des fractions argileuses volontairement orientées, les analyses en
DRX supposent que les cristaux sont disposes de maniére parfaitement aléatoires. Toutefois,
certains minéraux se présentant sous forme de plaquettes ou de « baguettes » ont tendance a
se disposer selon 1’horizontale lors de la préparation. Ceci a pour conséquence de favoriser la
diffraction des rayons X par les plans situés dans la direction de I’allongement, et au contraire
de défavoriser ceux situés dans des directions éloignées. Au niveau du diffractogramme, cela
se traduit par des pics d’intensité exagérée et d’autres d’intensité sous-estimée par rapport aux
fiches de référence. L utilisateur ne peut alors se fier qu’aux seules positions pour identifier
les especes minérales contenues dans 1’échantillon.

Pour limiter autant que possible les orientations préférentielles, la poudre doit étre
finement broyée et disposée dans le porte-échantillon avec le maximum de précautions, en
évitant toute pression ou secousse excessive qui pourrait entrainer les cristaux de forme
allongée a se placer a I’horizontale.
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11.2.3.2.3. Solutions solides

De nombreux minéraux naturels sont des solutions solides, c’est-a-dire que leur
composition chimique peut prendre toutes les valeurs possibles entre deux pdles purs. Le plus
souvent, les fiches de référence contenues dans les bases de données ne représentent donc que
quelques-unes des compositions que 1’on peut rencontrer. Or, les écartements des plans
réticulaires sont sensibles a de petites variations de composition et les positions des pics de
diffraction s’en trouvent décalées d’autant.

Dans tous les cas, lorsque le minéral concerné appartient a une solution solide, la DRX
n’est pas un moyen adapté pour en déterminer la composition précise — pour cela, on préférera
les méthodes chimiques telles que le MEB/EDX (cf. § 11.3.2.3.) ou la microsonde. Au mieux
pourra-t-on en déduire le pole pur le plus proche de I’échantillon étudié.

11.2.3.2.4. Rayonnement de fluorescence

Lorsqu’un atome est exposé a un rayonnement X, un de ses électrons peut étre
expulsé : ¢’est I’effet photoélectrique [Barraud, 1960]. L’atome en question se retrouve alors
dans un état excité. La désexcitation nécessite le remplacement de 1’électron perdu par 1’un de
ceux situés sur une orbitale plus externe : exemple le plus courant, un électron de la couche L
« descend » vers la couche K (émission Ka). Cette transition électronique s’accompagne de
I’émission d’un rayonnement X secondaire, dit de fluorescence.

La fluorescence se produit uniquement si 1’énergie du faisceau incident est supérieure
a I’énergie de liaison des électrons de 1’atome-cible. C’est le cas lorsque ce dernier a un
numeéro atomique plus petit que 1’anode de la source X. Par exemple, une anode en cuivre
(Z = 29) va provoquer une fluorescence importante des atomes de fer (Z = 26) présents dans
1’échantillon.

Ces rayonnements de fluorescence sont mis a profit en spectrométrie de fluorescence
X pour I’analyse chimique élémentaire. En revanche, ils nuisent a 1’analyse en DRX car ils se
superposent aux rayonnements diffractés que 1’on cherche & mesurer et dont I’intensité est
plus faible (autrement dit, ils augmentent le bruit de fond). On cherche donc a s’en affranchir,
soit en employant un rayonnement primaire qui n’excite la couche K d’aucun élément de
I’échantillon™, soit, si des raies K de fluorescence sont émises, en utilisant un monochroma-
teur arriere pour filtrer uniquement les longueurs d’onde correspondant au rayonnement
primaire diffracté [Guinier, 1964].

11.2.3.3. Quantification

Au sein d’un mélange de phases (typiquement, une roche), plus un constituant est
abondant et plus les pics de diffraction dont il est a I’origine seront intenses. En théorie, il est
donc possible d’extraire d’un diffractogramme non seulement la nature des différentes

! Les éléments « excitables » n’ont pas besoin d’étre totalement absents, mais leur teneur doit rester faible. Pour
les échantillons géologiques, on peut par exemple admettre une petite quantité de fer (quelques pourcents) pour
une analyse avec une source X a anode de cuivre.
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especes minéralogiques, mais aussi leur abondance relative. Deux approches distinctes ont éte
développées pour y parvenir : la méthode RIR et la méthode de Rietveld.

La méthode RIR (Reference Intensity Ratio, ou Rapport d’Intensité de Référence en
frangais) est basée sur la mesure de I’intensité des pics de diffraction au-dessus du bruit de
fond [e.g., Hillier, 2000 ; et références incluses]. La quantification est établie grace a des
coefficients d’étalonnage qui permettent la prise en compte de la capacité de chaque phase a
diffracter les rayons X. Cette méthode est bien adaptée aux échantillons naturels, car elle ne
nécessite pas d’autres informations sur les minéraux que celles incluses dans leur fiche de
référence (positions et intensités des pics, coefficients d’étalonnage). Il faut toutefois s’assurer
que les fiches en question ont un bon critére de qualité (fiche calculée ou de haute/bonne
qualité ; cf. 8 11.2.3.1.). L’autre avantage de la méthode RIR est qu’elle est aisée a mettre en
ceuvre grice a son intégration a Diffrac™® EVA : aprés ajustement manuel des intensités de
pics, les resultats sont donnés directement dans le logiciel.

Les principales sources d’incertitude de la méthode RIR sont liées aux orientations
préférentielles des cristaux allongés (cf. § 11.2.3.2.2.), aux différences de tailles de grain, a la
présence de phases mal cristallisées et aux effets d’extinction [Cullity, 1956]. Les phases mal
cristallisées présentent des pics de diffraction larges et tendent en conséquence a étre sous-
estimées par la méthode RIR, car celle-ci est basée sur les intensités des pics et non sur leur
aire. Malgré ces limites, Hillier [2000] a montré que la méthode RIR pouvait donner des
résultats justes, avec des erreurs relatives de ~10% ou mieux dans des conditions favorables.
Cependant, pour des échantillons complexes contenant des phases mal cristallisées et/ou des
especes minérales appartenant a des solutions solides, les incertitudes sont plus grandes (et
difficilement chiffrables). La méthode RIR doit donc étre considérée comme une méthode
semi-quantitative a appliquer préférentiellement sur des phases bien cristallisées.

La méthode de Rietveld, du nom de son inventeur [Rietveld, 1969], consiste a
modéliser un diffractogramme avec les espéces minérales identifiées, puis a affiner les
concentrations pour le faire correspondre au mieux au diffractogramme mesuré. Plusieurs
autres variables, telles que les parameétres de maille, le taux de cristallinité ou la forme des
pics, peuvent aussi étre ajustées par I’utilisateur. Cette méthode donne de bons résultats car
elle n’est pas dépendante de coefficients d’étalonnage et car elle prend en compte 1’ensemble
des caractéristiques du diffractogramme (position, intensité et largeur des pics, bruit de fond).
Sa mise en ceuvre est toutefois trés délicate pour les échantillons naturels, en raison de la
complexité des diffractogrammes mesurés et d’un manque d’informations a priori sur les
phases cristallines présentes (parametres de maille, cristallinité). Sa fiabilité devient alors
comparable a celle de la méthode RIR [Hillier, 2000]. C’est la raison pour laquelle, dans ce
travail, ¢’est la méthode RIR qui a éte utilisée pour réaliser les quantifications DRX.

11.2.4. Instruments utilisés

Les analyses en DRX de ce travail de thése ont été réalisées en partie au Centre
Européen de Recherche et d’Enseignement des Géosciences de 1’Environnement (CEREGE,
Aix-en-Provence), sous la supervision de Daniel Borschneck, et en partie a I’Institut des
Matériaux Jean Rouxel (IMN, Nantes), sous la supervision de Pierre-Emmanuel Petit.
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11.2.4.1. Panalytical X’Pert Pro MPD (CEREGE - Aix-en-Provence)

Ce diffractométre (Fig. 2-15) est doté d’une source X en cobalt (opérée a une tension
de 40 kV et un courant de 40 mA), d’un monochromateur arriére et d’un détecteur rapide
X’Celerator. Sa géométrie est de type Bragg-Brentano 0-6 (Fig. 2-13). Le monochromateur
arriere permet d’analyser des échantillons a forte fluorescence sans étre géne par le bruit de
fond. Le changement d’échantillon se fait manuellement.

11.2.4.2. Bruker D8 Advance (IMN — Nantes)

Ce diffractomeétre est doté d’une source X en cuivre (opérée a une tension de 40 kV et
un courant de 40 mA), d’un monochromateur avant sélectionnant la radiation Cu Kay (lon-
gueur d’onde : 0,1540593 nm) et d’un détecteur rapide de type silicium & bande qui collecte
les rayons X simultanément avec une gamme angulaire large de 3,7° en 26. Sa géométrie est
de type Bragg-Brentano 0-6 (Fig. 2-13).

A noter aussi que cet instrument est équipé de plusieurs « magasins » pour stocker les
¢chantillons et d’un bras robotisé pour les mettre en position tour a tour entre la source et le
détecteur. Grace a ce dispositif, I’utilisateur n’a pas a intervenir a chaque fois qu’une analyse
est terminée, ce qui représente un gain de temps considérable pour les longues séries d’échan-
tillons, puisque I’instrument peut ainsi fonctionner la nuit et le week-end.

11.2.4.3. Siemens D5000 (IMN — Nantes)

Ce diffractometre est doté d’une source X en cuivre (opérée a une tension de 40 kV et
un courant de 40 mA), d’un monochromateur arriére et d’un détecteur Moxtek PF2400 Si
PIN. Sa géométrie est de type Bragg-Brentano 6-6 (Fig. 2-13). Les acquisitions sont réalisées
avec des fentes de divergence et d’antidiffusion de 1 mm et avec une fente de détecteur de
0,2 mm. Le D5000 est utilisé — entre autres — pour les matériaux trop fluorescents pour le D8
Advance (notamment ceux dont la concentration en fer est élevée). Le changement d’échan-
tillon se fait manuellement.

Figure 2-15 — Le diffractométre X’Pert Pro MPD du CEREGE (Centre Européen de Recherche et
d’Enseignement des Géosciences de I’Environnement), & Aix-en-Provence.
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11.3. La microscopie électronique (MEB et MET)

11.3.1. Principe

La microscopie €lectronique tient son nom du fait que 1’échantillon est observé a
I’aide d’un faisceau d’électrons et non de lumiere visible comme en microscopie optique.
Mais les deux techniques n’en sont pas moins analogues dans leur principe général. Toutefois,
en plus de permettre d’accéder a des résolutions bien meilleures en termes d’imagerie,
I’utilisation des électrons permet d’extraire des informations supplémentaires sur I’échan-
tillon, telles que sa chimie ou sa cristallinité. Ces deux points constituent des atouts certains
pour I’étude des phases d’altération, en particulier lorsqu’elles sont peu développées.

11.3.1.1. Reperes de microscopie optique

La microscopie électronique est 1’héritiére directe de la microscopie optique : les
mémes lois fondamentales s’appliquent et une grande partie du vocabulaire est commune. On
retrouve en particulier des notions telles que I’objet et I’image, 1’objectif, la distance focale, le
point focal, ’angle de convergence, le grossissement, la résolution, I’ouverture, la profondeur
de champ, ou encore les aberrations chromatiques ou monochromatiques et I’astigmatisme. Il
peut donc étre utile de les rappeler briévement.

La microscopie optique repose sur 1’utilisation des lentilles convergentes. Une lentille
convergente est une piece transparente — classiqguement en verre — qui a pour propriété de
concentrer un faisceau de lumiere parallele incident en un point précis, baptisé point focal. La
distance qui sépare la lentille de son point focal est appelée distance focale : c’est elle qui
détermine, selon la position de I’objet étudié, si I’image de ce dernier est grossie ou rétrécie.
C’est en combinant plusieurs lentilles convergentes associées a des ouvertures que 1’on met au
point un microscope optique (Fig. 2-16).

Pour 1’étude d’objets en relief, la profondeur de champ devient une caractéristique
importante d’un microscope. Elle est définie comme I’intervalle de distance vertical (dans le
cas de la figure 2-16) pour lequel I’image de I’objet est nette. En régle générale, le seul moyen
efficace pour accroitre la profondeur de champ est de réduire I’angle de convergence, ce qui
est obtenu en réduisant 1I’ouverture de la lentille objectif. Toutefois, ceci a pour conséquence
d’accentuer la diffraction de la lumiere, et donc de diminuer la résolution.

Une des principales difficultés dans 1’utilisation des lentilles convergentes provient
des aberrations, qui sont classées en deux catégories. Les aberrations chromatiques, d’abord,
surviennent quand une gamme de longueurs d’onde est présente dans la lumiére incidente : la
lentille ne faisant pas converger les différentes longueurs d’onde exactement au méme point
focal, il est impossible d’obtenir une image nette pour toutes les couleurs. Les aberrations
monochromatiques, quant a elles, sont dues a des effets géométriques, par exemple lorsque la
partie périphérique de la lentille n’a pas exactement le méme point focal que la partie centrale
(aberration sphérique). L’astigmatisme est un autre type d’aberration monochromatique, lié
aux différences de propriétés de la lentille selon les axes horizontal et vertical. Les aberrations
monochromatiques peuvent étre limitées en réduisant 1’ouverture.
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11.3.1.2. Spécificités de la microscopie électronique

Bien que les principes et notions de base soient identiques, I’emploi des électrons a la
place de la lumiere visible introduit des spécificités importantes, qui ont des répercutions
aussi bien sur les performances que sur la mise en ceuvre du microscope €lectronique :

- la longueur d’onde . de méme que la lumiére peut étre décrite aussi bien comme
un flux de photons que comme un rayonnement, les électrons peuvent étre
considérés soit comme des particules subatomiques soit comme un rayonnement
dont la longueur d’onde est inférieure de plusieurs ordres de grandeur a celle de la
lumiere visible (environ 0,001 a 0,01 nm, contre 400 a 750 nm ; Fig. 2-1) ;

- la diffusion par les gaz : les électrons sont beaucoup plus facilement diffusés par
les gaz que ne I’est la lumiere (ils ne pénétrent que de quelques millimetres dans
I’air & pression atmosphérique), ce qui oblige a faire le vide a I'intérieur d’un
microscope électronique ;

- la charge électrique : contrairement a la lumiere, les électrons portent une charge
électrique (négative), ce qui oblige a travailler avec des échantillons naturellement
conducteurs ou rendu tels par métallisation (cf. § 11.3.2.1.).

N

¢ Point focal

Image finale grossie

Lentille projecteur

Image intermédiaire inversée

Lentille objectif
Ouverture

Lentille condenseur
Quverture

Source lumineuse

Figure 2-16 — Schéma illustrant le principe du microscope optique (en lumiere transmise) et intro-
duisant des notions communes a la microscopie électronique. Modifié d’apres Goodhew et al. [2001].
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La courte longueur d’onde des électrons est la raison essentielle qui justifie leur
utilisation a la place de la lumiere visible. Associée a des angles de convergence tres faibles
¢galement, elle permet d’atteindre des résolutions théoriques de quelques dixiémes de nano-
metres, ¢’est-a-dire de I’ordre des rayons atomiques [Goodhew et al., 2001]. Cependant, la
résolution réelle est toujours dégradée en raison des aberrations monochromatiques, qui sont
plus difficiles a corriger qu’avec des lentilles optiques. Quoi qu’il en soit, le gain reste
considérable par rapport a la microscopie traditionnelle, dont la résolution maximale est de
quelques centaines de nanomeétres. En outre, les faibles angles de convergence permettent
aussi un gain important en profondeur de champ.

La charge électrique est quant a elle mise a profit pour focaliser les électrons a 1’aide
de lentilles magnétiques. Bien que trés différentes dans leur principe de fonctionnement,
celles-ci agissent sur les faisceaux d’électrons de la méme maniére que les lentilles optiques
sur les faisceaux lumineux.

11.3.1.3. Interactions électrons-solide

Dans le cadre de la microscopie optique, on peut considérer dans la grande majorité
des cas que I’échantillon n’est pas modifié par le fait d’étre observé sous lumicere blanche. En
microscopie électronique, en revanche, I’arrivée du faisceau d’électrons primaires sur
I’échantillon déclenche un certain nombre de processus physiques qu’il est indispensable de
connaitre pour manipuler correctement I’instrument et en interpréter les données.

11.3.1.3.1. Energie des électrons

Les électrons sont disposés autour du noyau atomique dans des couches successives,
notées K, L, M, N, etc. (en s’¢loignant progressivement du noyau) et comprenant chacune
plusieurs sous-couches. De maniére conventionnelle, on définit 1’énergie d’un électron lié a
un atome par rapport a I’énergie potentielle d’un électron libre isolé. La différence d’énergie
avec cette référence correspond a 1’énergie a apporter a I’électron pour 1’arracher a I’atome.

Les électrons des couches internes (les plus proches du noyau) sont caractérisés par
des niveaux d’énergie bien définis et trés négatifs. Il faut donc beaucoup d’énergie pour les
arracher. Ces électrons sont dits localisés. Au contraire, les électrons situés sur la couche la
plus externe parmi celles qui sont effectivement occupées sont ceux qui demandent 1’apport
d’énergie le plus faible pour étre arrachés. Enfin, les ¢lectrons de bande de conduction sont
des ¢électrons externes partagés avec un autre atome. Leur niveau d’énergie se situe au sein
d’une gamme de valeurs possibles. Ces électrons sont dits délocalisés.

Les interactions entre les é€lectrons primaires et ceux des atomes de I’échantillon
dépendent de leurs énergies respectives. L’énergie des électrons primaires est fixée par la
tension d’accélération, c’est-a-dire la difference de potentiel (exprimée en volts, V) utilisee
pour générer le faisceau a partir de la source. Un électron acceléré a travers une différence de
potentiel de x volts acquiert une énergie cinétique de x électronvolts (eV) et sera capable
d’arracher des électrons liés a leur atome par une énergie inférieure ou égale a cette valeur.
Typiquement, les tensions d’accélération utilisées sont de I’ordre de quelques dizaines de
kilovolts pour un MEB et de quelques centaines pour un MET.
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11.3.1.3.2. Diffusions élastique et inélastique

La diffusion élastique est le processus par lequel un électron primaire est dévié de sa
trajectoire par collision avec un atome de la cible, mais avec une perte d’énergie négligeable.
Elle peut amener un électron primaire a ressortir de 1’échantillon par la méme face que celle
ou il est entré : c’est la rétrodiffusion (Fig. 2-17). Plus les atomes de 1’échantillon ont un
numéro atomique élevé, plus la probabilité de ce type de collisions augmente. En revanche,
plus 1’énergie de 1’¢lectron primaire augmente, plus elle diminue.

Par opposition, le terme de diffusion inélastique regroupe différents processus de
collision par lesquels un électron primaire perd une quantité plus ou moins importante de son
énergie. La succession de ces collisions aboutit donc au ralentissement complet de 1’électron
(Fig. 2-17) — s’il ne quitte pas 1’échantillon avant. La majeure partie de 1’énergie cinétique
qu’il portait initialement est ainsi transformée en chaleur, mais une faible portion va s’échap-
per sous d’autres formes que nous allons détailler dans la section suivante.

11.3.1.3.3. Signaux observables

Selon le type de microscope (a balayage ou en transmission) et les détecteurs dont il
est equipé, il est possible de mesurer a I’extérieur de 1’échantillon différents types de signaux
engendrés par les collisions élastiques et inélastiques. Ces signaux sont constitués soit par des
électrons — transmis, diffractés, secondaires, rétrodiffusés, Auger —, soit par des rayonnements
lumineux — cathodoluminescence, rayons X (Fig. 2-18 et Tab. 2-2).

Les électrons transmis et diffractés ne concernent que les cas ou 1’échantillon est
suffisamment mince pour qu’un électron primaire arrivant sur sa face supérieure le traverse et

0 um

<

5um)

Figure 2-17 — Simulation par la méthode Monte Carlo de I’interaction entre un faisceau d’électrons
primaires a 20 keV et un échantillon en silicium. Les traits épais correspondent aux trajectoires des
¢lectrons rétrodiffusés. On observe que le volume d’interaction a une géométrie caractéristique en
forme de poire. Source : Goldstein et al. [2003].
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émerge par sa face inférieure. En microscopie électronique en transmission (MET), ils servent
a obtenir — sur un écran électro-fluorescent ou un capteur CCD — soit I’image de 1’échantillon,
soit des figures de diffraction. Ces derniéres renseignent sur la structure cristalline de 1’échan-
tillon de maniére analogue a la diffraction des rayons X (cf. 8 11.2.). Par ailleurs, I’analyse
spectrale des électrons primaires ayant perdu de I'énergie lors de la traversée de I’échantillon
constitue le principe de base de la spectrométrie par perte d’énergie d’électron (en anglais
Electron Energy Loss Spectrometry, ou EELS), une technique d’analyse chimique mise en
ceuvre uniquement en MET.

Les électrons secondaires sont des électrons quittant 1’échantillon avec une énergie
faible, typiquement inférieure a 50 eV [Goodhew et al., 2001] et provenant donc d’une faible
profondeur. En théorie, rien n’interdit que cela corresponde a des électrons primaires ayant
quitté 1’échantillon peu avant d’avoir perdu toute leur énergie initiale par collisions
successives. En pratique, toutefois, il s’agit en majorité d’électrons arrachés a leurs atomes
par ces mémes collisions (d’ou leur appellation d’électrons secondaires, par opposition aux
électrons primaires du faisceau incident). Leur énergie est faible car elle correspond a la
différence entre 1’énergie transmise par 1’électron primaire et 1’énergie de liaison. Abondants,
les électrons secondaires constituent le signal le plus couramment employé pour I’imagerie en
microscopie électronique a balayage (MEB). Le détecteur est positionné avec un angle faible
par rapport a la surface de 1’échantillon.

Les électrons rétrodiffusés sont des électrons primaires ayant quitté 1’échantillon avant
d’avoir été complétement ralentis (Fig. 2-17). Leur énergie est plus importante que les électrons
secondaires et ils peuvent donc provenir d’une plus grande profondeur. IlIs sont utilisés pour
I’imagerie en MEB. Les images obtenues mettent en évidence les différences de composition,
en particulier entre des minéraux riches ou pauvres en élements lourds, car ces derniers
augmentent la probabilité de collisions élastiques. Le détecteur correspondant est positionné a
proximité de la verticale car les rétrodiffusions se font principalement dans cette direction.

\

Lorsqu’un électron localis¢ est arraché a un atome par collision avec un électron
primaire, cet atome se retrouve dans un état excité, de haute énergie. Un temps apres
I’événement, 1’électron arraché est remplacé par transition électronique et I’atome « se
relaxe » (Fig. 2-19), libérant I’excés d’énergie selon plusieurs processus possibles. Si
I’électron arraché était un électron externe, alors 1’énergie en excés est faible et elle est
communément émise sous forme de lumiere, dans le domaine visible a ultraviolet : c’est la
cathodoluminescence.

Si I’électron arraché est au contraire un électron interne, I’énergie a libérer est plus
grande et peut étre émise sous la forme d’un rayonnement X. L’énergie de ce rayonnement
correspond a la différence d’énergie entre les deux états de I’atome (excité et relaxé) et cette
différence est caractéristique de 1’espéce chimique. Un électron arraché a la couche K et
remplacé par un électron de la couche L donne une raie d’émission notée Ka (Fig. 2-19) ; s’il
est remplacé par un électron de la couche M, la raie est notée Kp, etc. Ceci constitue le
principe de base de I’analyse chimique par EDX, que nous détaillerons plus loin.
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Des rayons X peuvent aussi étre produits par « effet de freinage »™ lorsqu’un électron
primaire perd une grande quantité de son énergie dans une collision inélastique avec un noyau
atomique. Mais I’émission n’est dans ce cas pas caractéristique de I’¢lément chimique
concerné : il en résulte un bruit de fond dans les spectres d’analyse X.

Alternativement, un atome ayant perdu un électron interne peut se relaxer en éjectant
un électron externe portant I’exceés d’énergie sous forme d’énergie cinétique. Ces électrons
éjectés par des atomes excités sont appelés électrons Auger et la mesure de leur énergie
constitue la base de la spectrométrie Auger.

Faisceau primaire

Rayonnement X R
S A Cathodoluminescence

Electrons diffractés

Faisceau transmis

Figure 2-18 — Représentation schématique des signaux observables dans un microscope électronique.
Le faisceau transmis et les électrons diffractés ne sont présents qu’avec un échantillon suffisamment
mince (cas du MET). A : électrons Auger. S : électrons secondaires R : électrons rétrodiffusés. Modifié
d’aprés Goodhew et al. [2001] et Maniguet et al. [2008].

Processus Effets observables Applications Type de microscope

Aucun Electrons transmis Imagerie MET
Collisions Electrons diffractés Cristallographie MET
élastiques Electrons rétrodiffusés Imagerie/chimie MEB
Perte d’énergie Chimie (EELS) MET
Electrons secondaires Imagerie/topographie MEB

ircmiécl)zlalsi:iigtr}Zs Cathodoluminescence Minéralogie MEB et MET

Rayons X Chimie (EDX) MEB et MET
Electrons Auger Chimie (spectro. Auger) MEB

Tableau 2-2 — Résumé des signaux observables et de leurs applications en microscopie électronique.

15 Ce processus est couramment désigné par le terme allemand « Bremsstrahlung ».
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Figure 2-19 — Représentation des trois premiéres couches électroniques autour d’un noyau de
molybdéne. Les électrons de la couche K sont ceux dont I’énergie de liaison est la plus grande et donc
ceux auxquels il faut apporter le plus d’énergie pour qu’ils soient arrachés. Lorsque cela se produit,
I’atome excité se relaxe par une transition électronique (ici Kay). La différence d’énergie entre la
position de I’électron avant et apres cette transition est émise sous la forme de rayonnement X (cas
consideré ici) ou par I’éjection d’un électron Auger. D’aprés des figures de Goodhew et al. [2001].

11.3.2. Caractérisation d’un échantillon

11.3.2.1. Préparation

Les échantillons placés a I’intérieur d’un microscope ¢€lectronique doivent obéir a
plusieurs criteres pour permettre une caractérisation dans de bonnes conditions. Ils doivent
tout d’abord étre de petite taille : quelques centimétres au MEB, quelques millimétres au
MET. IlIs doivent aussi résister au vide et donc contenir peu d’eau, ce qui peut nécessiter de
les sécher préalablement. Enfin, ils doivent étre conducteurs d’électricité, ceci afin d’éviter
I’accumulation des charges négatives a leur surface, ce qui perturberait la propagation des
¢lectrons utiles a I’imagerie ou a I’analyse. S’ils ne sont pas naturellement conducteurs, il faut
les métalliser, c¢’est-a-dire recouvrir leur surface d’une fine couche de carbone, de platine ou
d’or. Dans ce travail de thése, les échantillons ont tous été métallisés au carbone.

Dans le cas du MEB, ou les électrons primaires ne sont pas censés aller au-dela de
I’échantillon, celui-ci est disposé sur un plot métallique (il est possible d’introduire plusieurs
plots a la fois dans I’instrument). La fixation est réalisée a I’aide d’un adhésif double face
communément appelé « scotch carbone ». Si 1’échantillon est une poudre, il faut s’assurer que
les grains sont bien collés sur 1’adhésif — par exemple en tapotant le plot ou en utilisant une
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soufflette —, sans quoi ils risquent de se détacher et de polluer Iintérieur du microscope'®. Une
laque d’argent (conductrice) est utilisée en complément pour établir un «pont» entre
I’échantillon et le plot métallique. Cette substance demandant un temps de séchage assez long,
la préparation est généralement réalisée la veille de la séance MEB. Pour des raisons
pratiques, la métallisation est toujours effectuée une fois 1’échantillon disposée sur son plot.

Dans le cas du MET, I’échantillon doit obligatoirement étre trés mince (de 1’ordre de
la centaine de nanomeétres), de maniére a laisser passer une partie du faisceau incident. La
préparation pour les poudres (seul cas rencontré dans ce travail de these) est appelée « dépdt-
goutte ». Elle consiste a mettre la poudre en suspension dans un liquide (eau ou éthanol) et a
déposer une goutte de celui-ci sur une grille en cuivre supportant une membrane carbonée, puis
a laisser sécher. Pour éviter la présence de grains trop épais ou d’agrégats, il est recommandé de
diluer et de laisser décanter la suspension avant d’effectuer le prélévement pour le dépot-goutte.
Il est & noter qu’avec ce type de préparation, il n’est pas nécessaire de métalliser 1’échantillon,
car la grille et la membrane sont suffisamment conductrices.

11.3.2.2. Imagerie

Comme nous I’avons vu précédemment, les microscopes électroniques a balayage et
en transmission n’utilisent pas les mémes signaux pour constituer I’image de 1’échantillon.
Dans un MEB, c¢’est I’abondance des électrons secondaires (ou, moins couramment, des élec-
trons rétrodiffusés) qui est mesurée. En balayant rapidement la surface de 1’échantillon avec
le faisceau — ce qui est rendu possible par des bobines de déflection positionnées a proximité
de la lentille objectif —, on reconstruit une image pixel par pixel (Fig. 2-20). Dans un MET, ce
sont directement les faisceaux d’¢lectrons transmis et diffractés qui constituent I’image sur un
écran électro-fluorescent, que 1’utilisateur observe lui-méme au travers d’une fenétre mais qui
peut aussi étre soulevé pour enregistrer 1’image sur une plaque photographique, ou plus
couramment aujourd’hui au moyen d’un capteur CCD. De par son fonctionnement, un MET
est ainsi plus proche d’un microscope traditionnel que ne 1’est un MEB (Fig. 2-16 et 2-20).

La détection d’¢électrons secondaires étant fortement dépendante de 1’angle avec lequel
le faisceau frappe I’échantillon, les images obtenues en MEB sont trés sensibles a la topo-
graphie et permettent donc d’acquérir une connaissance précise de la morphologie en trois
dimensions des objets étudiés. En MET, le contraste est essentiellement lié aux phénomeénes
de diffraction et a 1’épaisseur des objets et la « sensation » de relief est ainsi beaucoup moins
présente dans les images.

11.3.2.3. Analyse chimique

11.3.2.3.1. ldentification des éléments

La technique d’analyse chimique en microscopie électronique utilisée dans le cadre de
ce travail de thése se base sur la mesure des rayons X émis par 1’échantillon en réponse a
I’arrivée du faisceau d’électrons primaires. Elle porte le nom d’analyse dispersive en énergie,

18 Une technique alternative, qui limite les risques de pollution et qui peut étre intéressante pour acquérir des
données chimiques « globales » sur la poudre, consiste a compacter celle-ci sous la forme d’une pastille.
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Figure 2-20 — Acquisition de I’image de 1’échantillon a partir du faisceau primaire en microscopie
électronique a balayage (& gauche) et en transmission (& droite). Ces schémas ne sont pas a 1’échelle et
n’illustrent que le fonctionnement général des deux types d’instrument, 1’arrangement exact des
composants (et leur nombre) pouvant varier d’un modele a un autre.

mais est plus couramment désignée par son sigle anglo-saxon EDS ou EDX, pour Energy
Dispersive (X-ray) Spectrometry. Elle nécessite un détecteur dédié, a insérer a I’intérieur du
microscope. Afin d’optimiser la mesure des rayons X, il est souvent utile d’incliner I’échan-
tillon dans la direction de ce détecteur.

L’analyse en elle-méme consiste a ajuster la taille du faisceau sur le grain ou la portion
d’échantillon dont on souhaite connaitre la composition chimique, puis a déclencher
I’acquisition, dont la durée est généralement fixée entre 30 et 120 secondes. L utilisateur doit
ensuite surveiller I’intensité du signal regu. S’il est trop faible, la statistique de comptage sera
mauvaise : ce probléme concerne davantage le MET que le MEB, car le volume d’interaction
est plus réduit. Si le signal est trop fort, au contraire, le détecteur va enregistrer des « coups »
trop rapprochés et les rejeter pour éviter de sommer 1’énergie de deux émissions X distinctes.
A chaque fois que cela se produit, une fraction du temps d’acquisition est perdue : c’est le
temps mort. Celui-ci ne doit pas dépasser 25 a 30% [Brisset et Boivin, 2008].

Les mesures sont ensuite converties en un spectre présentant le nombre de coups en
ordonnées et leur énergie en abscisses. Ce spectre comporte des pics, correspondant aux raies
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Figure 2-21 — Exemple de spectre obtenu par EDX, avec identification des éléments (pour le calcium
et le fer, sont indiquées les raies Ka et La). Le grain analysé est un clinopyroxéne. L’axe des
ordonnées, non reporté ici, est facultatif pour une étude purement qualitative.

d’émission des différents élements chimiques excités par le faisceau, ainsi qu’un fond continu
engendré par le rayonnement de freinage (Fig. 2-21). L’identification des ¢léments chimiques
est principalement basée sur leurs raies principales Ko, mais il peut étre utile de controler
également les raies Kp et La en cas de doute.

Il est nécessaire d’adapter la tension d’accélération du microscope en fonction de
I’intensité de signal souhaité, mais aussi des éléments & analyser. Par exemple, si I’on souhaite
voir apparaitre la raie Ka du fer dans le spectre (position : ~6,4 keV), il faut que les électrons
primaires aient suffisamment d’énergie pour arracher des ¢lectrons de la couche K aux atomes
de fer (tension d’accélération d’au moins 10 a 15 kV).

11.3.2.3.2. Quantification

Dans certaines situations, en particulier pour 1’é¢tude d’échantillons complexes,
I’identification des ¢léments chimiques a elle seule peut s’avérer insuffisante. En se basant sur
les intensités des raies dans le spectre, il est possible de procéder a une quantification, les
traitements et corrections nécessaires €tant le plus souvent intégrés au logiciel gérant "EDX.

La premicre étape consiste a retirer le fond continu, afin d’obtenir les véritables
intensités des pics. Le logiciel réalise ensuite un ajustement gaussien des données et plusieurs
corrections regroupées sous le sigle de ZAF : Z pour le numéro atomique (prend en compte la
rétrodiffusion plus importante causée par les éléments lourds), A pour 1’absorption (prend en
compte les rayons X réabsorbés par 1’échantillon) et F pour la fluorescence (prend en compte
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le fait que les rayons X émis par un élément peuvent exciter un élément plus léger et causer
une émission X de fluorescence ; cf. § 11.2.3.2.4.).

Apreés ces corrections, le nombre de coups est comparé a celui mesuré sur la méme
durée et avec la méme tension d’accélération sur un standard de composition connue. Chaque
élément est quantifié séparément et la somme de toutes les valeurs doit s’approcher de 100%
si les conditions sont favorables (voir section suivante).

En MET, I’échantillon est si mince qu’il est trés peu probable qu’un rayon X émis par
un atome soit absorbé par un second. Les corrections ZAF ne sont alors plus nécessaires :
c’est I’approximation en couche mince. Dans le cadre de cette approximation, le rapport des
intensités des pics de deux éléments A et B est, apres soustraction du fond continu, directe-
ment proportionnel au rapport de leurs fractions volumiques. Le facteur de proportionnalité,
noté kag et appelé « k-facteur » (ou facteur de Cliff-Lorimer), est le plus souvent déterminé
expérimentalement, a partir de standards.

11.3.2.3.3. Limites

L’analyse chimique qualitative est rarement problématique. Le principal fait a garder a
I’esprit, en MET mais plus encore en MEB, est la profondeur d’interaction (Fig. 2-17 et 2-18) :
si I’objet étudié n’est que superficiel (frange d’altération, par exemple), il y a de grandes
chances pour que le matériau sous-jacent contribue également au spectre EDX.

En ce qui concerne 1’analyse quantitative, les difficultés sont plus nombreuses. Il n’est
pas rare que les valeurs déterminées pour tous les éléments, une fois additionnées, ne
« bouclent » pas a 100%. Plusieurs explications sont alors possibles :

- les conditions d’analyse different de celles utilisées pour les standards ;

- D’échantillon n’est pas homogene ; les rayons X émergeant du volume d’interaction
ont traversé un matériau de composition différente avant d’atteindre le détecteur ;

- certains éléments légers ont été sous-estimés en raison des rayons de faible énergie
qu’ils émettent (correction de 1’absorption insuffisante).

Ce dernier point concerne tout particuliéerement 1’oxygéne, qui est pourtant présent
dans la grande majorité des échantillons géologiques. Une solution consiste a demander au
logiciel d’ignorer I’intensité du pic d’oxygene et de calculer son abondance par steechio-
métrie, a partir des autres éléments détectés, méme si cela oblige a faire certaines hypotheses
(sur la valence du fer, notamment).

Enfin, méme si cela peut paraitre évident, il faut aussi noter que les éléments utilisés
pour la métallisation ou composant le support (carbone, platine ou or en MEB, carbone et
cuivre des grilles en MET) ne peuvent en aucun cas étre quantifiés de maniére fiable.
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11.3.2.4. Couplage imagerie/analyse EDX

Lors de I’étude d’un échantillon complexe au microscope électronique, il peut étre
utile d’effectuer réguliérement des analyses chimiques ponctuelles, afin de vérifier si telle ou
telle morphologie peut étre associée a telle ou telle composition.

Un second moyen, plus puissant celui-ci, pour coupler imagerie et analyse consiste a
réaliser des cartographies chimiques au MEB. Aprés avoir acquis une image en électrons
secondaires ou rétrodiffusés de la zone d’intérét, on la balaye a nouveau en enregistrant cette
fois les rayons X émis, a I’aide du détecteur EDX. La durée d’acquisition est relativement
longue (plusieurs minutes au minimum), afin d’obtenir une statistique de comptage satis-
faisante, mais elle ne dépend pas du nombre d’éléments a cartographier. Le résultat est donné
sous la forme d’une série d’images raster, ou la valeur des pixels est proportionnelle a
I’abondance de 1’élément considéré. Ces données peuvent ensuite étre directement corrélées
avec 1’image en électrons secondaires ou rétrodiffusés.

Les applications des cartographies chimiques sont tres variées. Les deux exemples
suivants ont été mis en ceuvre dans ce travail de thése :

- aide a la recherche d’une phase particuliére par identification des zones contenant
exclusivement les éléments chimiques qui la composent ;

- estimation des proportions surfaciques des différentes especes minérales sur une
lame mince (Fig. 2-22), apres traitement et combinaison des images au moyen de
logiciels spécialisés (Adobe Photoshop et ImageJ).

11.3.3. Instruments utilisés

Les observations et analyses en microscopie électronique présentées dans ce manuscrit
ont été réalisées en partie au Centre de MicroCaractérisation (CMC) de I’Institut des Maté-
riaux Jean Rouxel (IMN), a Nantes, et en partie au Centre Interdisciplinaire de Nanoscience
de Marseille (CiNaM).

Figure 2-22 — Cartographie du calcium (en rouge), du magnésium (en bleu) et de I’aluminium (en
vert) réalisée au MEB sur une lame mince de basalte.
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11.3.3.1. MEB Jeol 5800 LV et 7600 (IMN — Nantes)

Ces microscopes électroniques a balayage (Fig. 2-23A) sont tous deux employés pour
I’imagerie a haute résolution, en électrons secondaires ou rétrodiffusés. Ils sont aussi équipés
d’un détecteur EDX pour I’analyse chimique ponctuelle et les cartographies élémentaires.
C’est le modele 5800 LV qui a été principalement utilisé au cours de cette these (le 7600, plus
récent, n’a été utilisé que lorsque de meilleures performances étaient nécessaires). Les deux
appareils ont été opérés a une tension d’accélération de 15 ou 20 kV, sous la supervision de
Nicolas Stéphant et Stéphane Grolleau.

11.3.3.2. MET Hitachi HF 2000 (IMN — Nantes)

Ce microscope électronique en transmission (Fig. 2-23B) est équipé d’un canon a
émission de champ, opéré dans le cadre de cette these a une tension d’accélération de 100 kV. Il
permet de réaliser des images de haute qualité jusqu’a des grandissements importants (100 000
a 200 000 fois selon la nature de 1’échantillon). Il est en outre équipé d’un détecteur EDX
pour I’analyse chimique, mais la présence de fer a I’intérieur de la colonne empéche le dosage
de cet élément. Enfin, I’instrument est aussi équipé d’un spectrométre pour 1’analyse en perte
d’¢énergie (EELS). Ce microscope a été utilisé sous la supervision de Luc Lajaunie.

11.3.3.3. MET Jeol JEM 2010 (CiNaM — Marseille)

Ce microscope électronique en transmission est équipé d’un canon a électrons de type
LaBs (pointe en hexaborure de lanthane), opéré a une tension d’accélération de 200 kV. Il est
équipé d’un détecteur EDX Bruker trés performant permettant des analyses chimiques de
qualité sur un temps court (trente secondes) ou avec une taille de sonde réduite. Bien que
principalement dédié a 1’analyse, I’instrument permet aussi 1’acquisition d’images, mais celles-
ci sont de faible qualité et donc principalement destinées a 1’utilisateur lui-méme (par exemple
pour identifier a posteriori les particules ou les zones étudiées en EDX). Ce microscope a été
utilisé sous la supervision d’Olivier Grauby et de Damien Chaudanson.

Figure 2-23 — A : microscope électronique a balayage Jeol 5800 LV. B : microscope électronique en
transmission Hitachi HF 2000. Les deux instruments sont situés a 1’Institut des Matériaux Jean Rouxel
(IMN), a Nantes.
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[1.4. Autres techniques mises en ceuvres

11.4.1. Spectrométrie Mossbauer

11.4.1.1. Principe

La spectrométrie Mdssbauer porte ce nom car elle repose sur un effet découvert par
Rudolf Mossbauer [1958], a savoir 1’émission et 1’absorption sans recul de rayons gamma par
certains noyaux atomiques. L’absence de recul signifie que les rayons gamma émis et absorbé
(correspondant respectivement a la désexcitation d’un noyau et a 1’excitation d’un autre) ont
précisément la méme énergie, ce qui donne lieu & une résonance nucléaire. Cet effet n’est
observable que dans les solides, ou les atomes sont maintenus en place par la structure qui les
entoure, ce qui n’est pas le cas dans un liquide ou un gazl7.

Dans les applications les plus courantes de la spectrométrie Mdssbauer (et celles qui
nous intéressent dans ce travail de these), ¢’est ’isotope 57 du fer qui est étudié. Pour exciter
les atomes correspondants dans I’échantillon, est utilisée une source radioactive de cobalt 57,
qui se désintégre en fer 57 avec une demi-vie de 272 jours. Le fer 57 ainsi produit est initiale-
ment excité, et se désexcite en émettant un rayonnement gamma a 14,4 keV. La spectrométrie
Mossbauer consiste a mesurer 1’absorption de ce rayonnement par 1’échantillon [Schroder et
al., 2004 ; et références incluses].

Les niveaux d’énergie sensibles a I’effet Mdssbauer (état fondamental et premier état
excité) sont perturbés par I’environnement électrique et magnétique du noyau. Ces perturba-
tions sont appelées interactions hyperfines et sont au nombre de trois : interaction mono-
polaire électrique, interaction quadripolaire électrique et interaction dipolaire magnétique.
Pour les mettre en évidence, il est donc nécessaire de faire varier l1égérement 1’énergie de la
source : on utilise pour cela I’effet Doppler, c’est-a-dire qu’on fait osciller la source a un
rythme constant. C’est pour cette raison que les spectres Mdssbauer sont généralement
présentés en coups (ou pourcentage transmis) en fonction de la vitesse (en mm/s) [Schroder et
al., 2004 ; et références incluses].

Chacune des interactions hyperfines peut étre caractérisée via un parametre hyperfin
calculable a partir du spectre Mdéssbauer (Fig. 2-24). Ainsi, I’interaction monopolaire élec-
trique se traduit par un décalage de la raie d’absorption par rapport a la raie d’émission : ce
décalage est appelé déplacement isomérique (noté & ou IS pour isomer shift) et refléte en
particulier 1’état d’oxydation (le fer ferrique présente des déplacements isomériques plus
petits que le fer ferreux). L’interaction quadripolaire se manifeste par un spectre en doublet ;
I’écartement des deux composantes (noté A ou QS, pour quadrupole splitting) renseigne sur
I’asymétrie de toutes les charges environnantes. Enfin, I’interaction dipolaire magneétique se
manifeste par un spectre en sextuplet ; I’intensité du champ magnétique interne se calcule a
partir de la valeur absolue de la différence de position entre 1’absorption de plus haute énergie

711 faut toutefois noter que dans certains solides, les noyaux peuvent transférer de 1’énergie a la structure en la
faisant vibrer, et I’effet Mossbauer n’est alors pas observable.
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et ’absorption de plus basse énergie [Schroder et al., 2004 ; et références incluses]. Toutes
ces situations peuvent aussi se chevaucher sur un méme spectre si celui-ci contient plusieurs
phases renfermant du fer.

La spectrométrie Mdssbauer est particulierement utile pour caractériser les phéno-
meénes d’oxydation qui peuvent avoir lieu au cours de ’altération. Il faut d’ailleurs noter ici
que la technique a été mise en ceuvre sur Mars, a bord des Mars Exploration Rovers (cf.
§1.2.1.3.4.), avec I’instrument MIMOS Il [Klingelhofer et al., 2003 ; Schrdder et al., 2004].

11.4.1.2. Mise en ccuvre

Les analyses en spectrométrie Mdssbauer de ce travail de thése ont été réalisées a
I’Institut des Matériaux Jean Rouxel (IMN), & Nantes, qui est équipé de deux bancs d’acqui-
sition (I’'un avec la source radioactive la plus récente, 1’autre avec la source précédente), avec
I’aide de Philippe Leone et de Michel Suchaud.

Source Absorbeur A  AbsorbeurB Absorbeur C
57 —_— Symétrie cubique, Gradient de Champ magnétique
Co —*Fe pas de champ champ électrique présent
magnétique présent
s - ’34{2
1 . A
—— | ya ) 1[
. - . A 3 A A 2
Etat excité "_ﬂ_"' -l Ry
3 s " N— S8 kA ‘
(spin) ' +3
14,4 KeV
1 - + 1/2
'/ .’
. -- ==t
1”2 \ ] Pie A -~ - '\’;2
Etat fondamental Y W —ﬂnrr—
Spectre en singulet  Spectre en doublet Spectre en sextuplet
(Fe** dans I'olivine) (fer natif)
A A
& &
c c
o o
") )
ez} Rl
= =
vy v
c c
© ©
S -
+— +—
vitesse (mm/s) vitesse (mm/s)

Figure 2-24 — Représentation schématique des niveaux d’énergie pour les transitions du fer 57 et des
spectres Mdssbauer résultants. IS : déplacement isomérique ; QS : séparation quadripolaire. Traduit et
complété d’aprés Schroder et al. [2004].
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La premiere étape du travail consiste a calculer la masse optimale d’échantillon pour
I’analyse, en fonction de sa composition et de sa teneur en fer. La masse déterminée est
ensuite pesée avec une balance de précision et placée dans un porte-échantillon en plastique,
d’environ 2 cm de diamétre et 2 mm d’épaisseur. Celui-ci est alors disposé sur le banc d’acqui-
sition, pour une durée de quelques heures a quelques jours suivant la nature de 1’échantillon et
’intensité de la source radioactive.

Les données brutes correspondent aux nombres de coups enregistrés par chacun des
canaux du détecteur et doivent étre traitées par ordinateur pour étre exploitables. L’oscillation
de la source créant deux spectres symétriques, ceux-ci sont d’abord « repliés » 1’un sur 1’autre.
Le spectre unique résultant est ensuite ajusté par une methode de moindres carrés, et les
parametres de cet ajustement correspondent aux parameétres hyperfins recherchés. En fonction
des raies d’absorption présentes, on définit un ou plusieurs sites cristallographiques, chacun
caractérisé par ses propres parameétres hyperfins. L’intensité relative des absorptions donne
ainsi accés au rapport Fe’*/Fe®". Si nécessaire, il est aussi possible d’identifier les phases
minérales qui contiennent du fer en comparant avec des spectres de la littérature.

11.4.2. 1CP-OES

11.4.2.1. Principe

L’ICP-OES est une technique d’analyse chimique donnant acces a la composition en
éléments majeurs. Le sigle vient de I’anglais et signifie : inductively coupled plasma (torche a
plasma) - optical emission spectrometry (spectrométrie d’émission optique). L’échantillon est
dans un premier temps ionisé par la torche a plasma, puis le rayonnement lumineux qu’il émet
(lié a la désexcitation des atomes ionisés) est décomposé par le spectrometre. Chaque élément
est caractérisé par un rayonnement de longueur d’onde donnée, dont 1’intensité est mesurée.
La quantification est réalisée par rapport a des échantillons-étalons de composition connue.

Méme si I’'ICP-OES est une méthode globale, ne permettant pas d’étudier spécifique-
ment la phase d’altération (2 moins de pouvoir I’isoler du reste du solide), les compositions
chimiques qu’elle fournit sont essentielles pour la compréhension des processus d’altération,
que ce soit en milieu naturel ou en laboratoire.

11.4.2.2. Mise en ceuvre

Les analyses en ICP-OES présentées dans ce manuscrit ont été commandées aupres du
Service d’Analyse des Roches et des Minéraux (SARM)*® du Centre de Recherches Pétro-
graphiques et Géochimiques (CRPG), laboratoire situé a Vandceuvre-lés-Nancy (Meurthe-et-
Moselle, France). L’instrument utilisé est un Thermo Elemental Iris radial.

La technique peut étre appliquée pour des échantillons liquides aussi bien que solides.
Ces derniers ont toutefois besoin d’étre mis en solution (acide) au préalable. Les préparations
d’échantillons sont réalisées conformément aux consignes données par le SARM : broyage fin
et quantité minimale de 1 g pour les solides ; filtration a 0,2 pum, acidification a 2% d’acide

18 http://helium.crpg.cnrs-nancy.fr/SARM/index.html
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nitrique et quantité minimale de 10 mL pour les solutions. Pour le transport, les échantillons
sont placés dans des récipients sécurisés en PTFE (a double-bouchon pour les solutions,
renforcement du systéme de fermeture par du Parafilm).

Les tableaux 2-3 et 2-4 indiquent les éléments/oxydes analysés avec les incertitudes et
limites de détermination associées, pour les analyses de solutions et de solides (respective-
ment). Pour les analyses de solide, les résultats comportent aussi la perte au feu.

ER—— Incertitude (%) en fonction de la concentration mesurée LD.
>10 mg/L >1 mg/L >0,5 mg/L >0,1 mg/L (mg/L)

Si 2 5 10 0,020
Al 2 10 1,000
Fe 2 5 10 0,020
Mn 2 5 10 0,005
Mg 2 5 20 0,500
Ca 2 5 20 0,050
Na 5 10 10 0,050
K 2 5 10 0,500
Ti 2 5 10 0,005
P 2 5 10 0,050

Tableau 2-3 — Liste des éléments dosés par ICP-OES pour une analyse de solution, avec incertitudes
et limites de détermination (L.D.) associées. L’incertitude moyenne inclut la reproductibilité et la
précision de la mesure. Source : SARM.

Incertitude (%) en fonction de la concentration mesurée LD.*
Ode 10 | 5% >1% | >0,5% | >0,1% | >0,05% | >001% | >0005% | (%)
SiO, <1% <10% o 0,5
AlL,O3 <1% <10% *x 0,02
Fe,03 <2% <5% <15% *x 0,01
MnO <1% <5% <10% o 0,0005
MgO <2% <5% <10% o 0,02
CaO <2% <5% <10% *x 0,035
Na,O <2% <15% *x 0,03
K0 <2% <5% <10% <15% o 0,01
TiO;, <5% <10% o 0,001
P05 <5% <10% fla 0,05

Tableau 2-4 — Liste des oxydes dosés par ICP-OES pour une analyse de solide. *La limite de
détermination (L.D.) est calculée comme étant six fois 1’écart-type relatif sur 100 mesures de blancs de
préparation. **L’incertitude sur la mesure est calculée pour 200 mg d’échantillon préparé. Elle devient
importante (>25%) sur une plage concentration située entre la limite de détermination et la plus faible
concentration pour laquelle un pourcentage d’erreur est indiqué. Calculs effectués pour cinq matériaux
géochimiques de référence en analyse de routine sur une période de douze mois (n = 300 par
matériau). Source : SARM.
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Chapitre Il

Le role des sulfures dans la formation

des sulfates et des carbonates sur Mars

Comme nous I’avons vu dans le chapitre I, ’histoire primitive de Mars semble carac-
térisée par la succession de deux grandes séquences d’altération, la premicre principalement
associee a des dépots riches en argiles et la seconde a des depdts riches en sulfates. Le mode
de formation de ces derniers fait I’objet de nombreuses hypothéses contradictoires. Dans ce
chapitre, nous allons explorer et tenter de veérifier expérimentalement un modeéle initialement
proposé par Burns [1987] (avant méme les premiéres détections de minéraux hydratés sur
Mars), dans lequel les sulfates martiens dérivent de 1’altération combinée de sulfures de fer et
de silicates. De nombreuses questions se posent en effet vis-a-vis de ce modéle. Par exemple,
I’oxydation des sulfures est-elle efficace sous une atmosphére de dioxyde de carbone ? Les
minéraux obtenus sont-ils comparables a ceux observés sur Mars ? La jarosite, notamment,
qui nécessite des conditions trés acides, peut-elle étre formée de cette facon ?

Il est important de préciser ici que I’expérience, qui a duré quatre ans, a été préparée et
menée & partir de septembre 2005 par Vincent Chevrier, Pierre-Etienne Mathé et Pierre
Rochette, au CEREGE, a Aix-en-Provence. Puis, I’interruption de 1’expérience (en septembre
2009), la récupération et I’analyse des échantillons ainsi que I’interprétation des résultats ont
été effectuées dans le cadre de ma these, en étroite collaboration avec 1’équipe du CEREGE.
Par ailleurs, les résultats obtenus ont fait I’objet d’une publication dans la revue Geochimica
et Cosmochimica Acta [Dehouck et al., 2012], reportée en annexe. Ce chapitre en est essen-
tiellement la traduction, bien que certains ajouts aient été faits, en particulier la comparaison
des spectres VNIR expérimentaux avec ceux de melanges de minéraux (section 111.5.2.2.).
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I11.1. Introduction

Au cours des huit derniéres années, les imageurs hyperspectraux orbitaux (cf. § 11.1.5.)
ont permis la découverte de sulfates hydratés dans différentes régions de Mars, dont Valles
Marineris et Terra Meridiani [Bibring et al., 2005 ; Gendrin et al., 2005 ; Langevin et al.,
2005 ; Mangold et al., 2008 ; Masse et al., 2008 ; Murchie et al., 2009 ; Roach et al., 2010a]
(cf. 8 1.2.1.3.5.). Dans cette derniére région, le rover Opportunity a mené une étude de terrain
détaillée comprenant des analyses de roches [Christensen et al., 2004 ; Clark et al., 2005 ;
Grotzinger et al., 2005] (cf. 8 1.2.1.3.4.). En raison de I’enrichissement observé en minéraux
sulfatés — dont des sulfates de calcium et de magnésium, ainsi que de la jarosite [Christensen
et al., 2004 ; Klingelhofer et al., 2004 ; McLennan et al., 2005] — les unités rocheuses super-
ficielles ont été informellement baptisées « formation Burns » en hommage a Roger Burns,
qui avait prédit que des sulfates ferriques devaient exister sur Mars [Burns, 1987].

Toutefois, le modéle suggéré par Burns, qui implique 1’altération de sulfures de fer
[Burns, 1987 ; Burns et Fisher, 1990a ; 1990b], a été par la suite trés peu exploré en tant que
processus de formation de la paragenése découverte dans Meridiani Planum [Zolotov et Shock,
2005]. Comme nous 1’avons vu précédemment (cf. § 1.2.1.3.4.), de nombreuses autres inter-
prétations ont été proposees a la place : précipitation évaporitique [Squyres et al., 2004b ;
Grotzinger et al., 2005] ; altération de basaltes par brouillard acide [Tosca et al., 2004 ; Berger
et al., 2009] ; altération de cendres volcaniques par des vapeurs de fumeroles [McCollom et
Hynek, 2005] ; altération de débris d’impacts [Knauth et al., 2005] ; résidu de sublimation
d’une calotte glaciaire [Niles et Michalski, 2009 ; Massé et al., 2012]. Cependant, bien que
ces modeles rendent compte de certaines caractéristiques des sédiments, ils manquent de véri-
fication(s) expérimentale(s) ou n’expliquent pas comment maintenir le faible pH requis pour
la précipitation de la jarosite.

Les imageurs hyperspectraux martiens ont aussi été utilisés pour rechercher des roches
carbonatées, dont 1’existence est attendue si une atmosphére riche en dioxyde de carbone a
effectivement interagi avec des étendues d’eau superficielles dans la prime jeunesse de Mars
(cf. 8 1.1.4.1.). Bien que les données orbitales n’aient pas mis en évidence d’unités riches en
carbonates a grande échelle [Bibring et al., 2005], plusieurs affleurements renfermant des
carbonates de magnésium ont été découverts dans la région de Nili Fossae [Ehlmann et al.,
2008]. Plus récemment, d’autres détections de minéraux carbonatés ont aussi été reportées en
différents lieux, dont les sites d’atterrissage du rover Spirit [Morris et al., 2010] et du lander
Phoenix [Boynton et al., 2009] ainsi que les pics centraux de plusieurs crateres [Michalski et
Niles, 2010 ; Wray et al., 2011].

Les contextes chimiques requis pour la formation des sulfates de fer et des carbonates
sont clairement incompatibles, car les conditions acides dans lesquelles précipitent les pre-
miers empéchent 1’apparition ou la préservation des seconds. Pourtant, les carbonates de Nili
Fossae se sont probablement formés durant le Noachien supérieur ou I’Hespérien inférieur
[Ehlmann et al., 2008 ; Bishop et al., 2011], une période qui aurait été dominée par des condi-
tions climatiques acides induites par I’activité volcanique [Bibring et al., 2006], inhibant la
formation de carbonates [Fairén et al., 2004 ; Bullock et Moore, 2007 ; Halevy et al., 2007].
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Certains auteurs ont suggéré que les carbonates de Nili Fossae pourraient dériver de processus
hydrothermaux non représentatifs des conditions globales [e.g., Brown et al., 2010] ; toute-
fois, dans ce cas, leur préservation apres leur mise en place en de multiples lieux indique
toujours que ’altération météorique acide n’a pas affecté 1’ensemble de la planéte [Ehlmann
et al., 2008]. Dans la présente étude, nous allons explorer I’hypothése que la distribution des
sulfates et des carbonates sur Mars ait été dictée non par des processus globaux, mais plut6t
par des processus locaux ou régionaux, a savoir 1’altération de roches basaltiques riches en
sulfures de fer, comme le suggére le modéle originel de Burns.

111.2. Contexte : le soufre sur Mars et sur Terre

L’ensemble des jeux de données martiens — les analyses des météorites SNC (shergot-
tites-nahklites-chassignites), les analyses orbitales et in situ du régolithe et des roches, ainsi
que les modeles géochimiques — indiquent que la composition globale de Mars est enrichie en
soufre par rapport a celle de la Terre [voir la revue de King et McLennan, 2010]. Pour cette
raison, le cycle du soufre est un élément-clé pour comprendre les conditions environne-
mentales passées a la surface de Mars. En particulier, les dép6ts riches en sulfates découverts
en premier lieu grace aux données orbitales représentent une opportunité unique d’étudier les
conséquences de I’enrichissement en soufre de la crolite martienne.

L’extraction de quantités significatives de soufre a partir du manteau par des magmas
chauds et riches en fer — comparables aux magmas komatiitiques terrestres — est attendue sur
Mars primitive sur la base de données expérimentales et de calculs thermodynamiques [Burns
et Fisher, 1990b ; Gaillard et Scaillet, 2009 ; Righter et al., 2009]. Ceci a conduit plusieurs
auteurs a proposer que les dépo6ts riches en sulfates aient été formés par 1’altération de roches
primaires basaltiques par des fluides météoriques riches en acide sulfurique (H,SO,) [Tosca et
al., 2004 ; Golden et al., 2005 ; McCollom et Hynek, 2005 ; Bibring et al., 2006]. Ce processus
aurait été déclenché par d’importantes émissions de dioxyde de soufre (SO;) par I’activité
volcanique et aurait constitué le mode d’altération dominant durant toute une ére, appelée
« Théiikien » par Bibring et al. [2006] (cf. § 1.2.1.3.5.).

Cependant, la balance entre les formes oxydée — dioxyde de soufre (SO,) — et réduites
— sulfure d’hydrogéne (H»S), sulfures — du soufre magmatique n’est pas clairement établie
pour les magmas martiens, en raison des incertitudes sur certains parametres-clés comme la
composition chimique, la pression, la température, la fugacité de I’oxygene ou le contenu en
eau [Carroll et Rutherford, 1985 ; Gaillard et Scaillet, 2009]. Des indices sont donnés par
I’é¢tude des météorites SNC, qui contiennent jusqu’a ~0,2% (en poids) de soufre [Meyer,
2008]. En particulier, les assemblages minéralogiques incluant des sulfures [Rochette et al.,
2001 ; Weiss et al., 2002 ; Lorand et al., 2005] et les faibles valeurs de fugacité de 1’oxygéne
[Herd et al., 2002 ; Peslier et al., 2010] trouvés dans ces roches suggerent que les magmas
dominés par le dioxyde de soufre ont dd étre rares sur Mars [de Moor et al., 2011]. En outre,
il a aussi été proposé que la pyrrhotite monoclinique (Fe14S ; avec x = 0 a 0,02) pourrait étre
un important minéral magnétique de la crolte martienne et expliquer les anomalies magné-
tiques observées dans I’hémisphére sud de la planéte [Rochette et al., 2001 ; 2003] (cf.
§1.2.1.3.3.). Par conséquent, il semble plausible que les sulfures puissent étre (avec le sulfure
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d’hydrogene) la forme dominante sous laquelle le soufre a atteint la surface ou la proche-
surface de Mars.

Sur Terre, en raison du plus faible contenu en soufre du manteau et des conditions
differentes dans lesquelles les magmas naissent et évoluent, les roches ignées riches en soufre
ne sont pas courantes. Il est donc difficile d’établir des analogies directes avec Mars.
Néanmoins, il existe des dépdts riches en sulfures de fer d’origine hydrothermale. Ces dépdts
sont bien connus et étudiés car ils contiennent des métaux d’intérét économique, tels que le
nickel, le cuivre, le zinc, etc. lls sont connus pour étre facilement oxydés et générer de
I’acidité des lors qu’ils sont exposés aux conditions de proche-surface par des activités
miniéres ou d’excavation [e.g., Nordstrom et Alpers, 1999 ; Moncur et al., 2009]. Les miné-
raux secondaires produits par les eaux qui en dérivent sont aussi trés étudiés et consistent
principalement en diverses variétés de sulfates et d’(oxy)hydroxydes de fer [e.g., Bladh,
1982 ; Nordstrom et Alpers, 1999]. Certains exemples de ces depéts, tels que ceux du bassin
du Rio Tinto dans le sud-ouest de I’Espagne (cf. § A.4.3.), ont déja été proposés comme
analogues terrestres de la formation Burns de Meridiani Planum [Fernandez-Remolar et al.,
2005]. Par conséquent, I’altération de sulfures pourrait étre un processus pertinent pour
expliquer la minéralogie « théiikienne », mais il doit d’abord étre démontré que des réactions
similaires peuvent se produire en conditions martiennes, et notamment en quasi-absence de
dioxygeéne atmosphérigue.

111.3. Approche et méthodes

[11.3.1. Materiel de départ

111.3.1.1. Description

Ont été sélectionnés comme matériel de départ plusieurs minéraux basaltiques précé-
demment observés sur Mars [e.g., Chevrier et Mathé, 2007] et dans les météorites SNC
[Papike et al., 2009] : olivine (deux différentes, « OI1 » et « OI2 »), clinopyroxene (« CPx »)
et orthopyroxéene (« OPx »). Les deux olivines sont riches en magnésium, avec une compo-
sition de forstérite ~90 (Fo-g), Vérifiée par analyse EDX au microscope électronique a
balayage (cf. §11.3.2.3.). « Ol1 » a été extraite d’une dunite du Massif Central (France) et
contient environ 8% d’orthopyroxéne. « Ol2 » consistait initialement en des monocristaux
provenant du Pakistan ; elle est pratiquement pure. Le clinopyroxéne « CPx » est du diopside
provenant du Veésuve (Italie), avec une formule moyenne de CaggMg;oFeo1(SizeAly1)0s,
déterminée par MEB-EDX. L’orthopyroxéne « OPX » est de I’enstatite provenant de Ronda
(Espagne), avec une formule moyenne de Cag1Mg; gFeo3Sii1 906 ; Y est associée une faible
quantit¢ d’amphibole (environ 5%). Les compositions chimiques précises sont présentées
dans le tableau 3-1.

Pour le sulfure de fer, a été choisie une pyrrhotite hexagonale naturelle (« HPo »), de
formule Feg oS, provenant de la mine de Ducktown (Tennessee, Etats-Unis) [Carpenter, 1974].
A noter que ce matériel avait déja été utilisé pour des études similaires [Chevrier et al., 2004 ;
2006]. La pyrrhotite est connue pour étre abondante dans certaines météorites SNC [Rochette
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et al., 2001 ; Lorand et al., 2005] et est supposée présente dans des dépbts de proche-surface
sur Mars [Burns et Fisher, 1990b ; Rochette et al., 2003]. Elle est aussi le sulfure le plus
aisément oxydé en conditions terrestres [Moncur et al., 2009], ce qui pourrait étre un avantage
pour mettre en évidence de lents processus d’altération. Les impuretés associées a 1’échan-
tillon « HPo » sont : de la chalcopyrite (~2%), de 1’amphibole (~2-5%), du mica (~2%) et du
talc (~1%)®. Ces impuretés expliquent les détections mineures de silicium, de calcium et de
magnésium dans 1’analyse chimique (Tab. 3-1).

Oxyde Ool1 Ol2 CPx OPXx HPo
SiO; 42,81 40,58 52,08 55,52 3,63
AlL,O; 0,41 <L.D. 2,98 1,09 0,24
FeO 8,75 9,22 3,69 9,99 -
MnO 0,12 0,15 0,09 0,18 0,17
MgO 47,46 49,80 16,06 31,97 1,33
CaO 0,42 0,06 23,99 0,85 1,28
Na,O <L.D. <L.D. 0,51 <L.D. 0,01
K,O <L.D. <L.D. 0,43 <L.D. 0,06
TiO, 0,01 0,00 0,36 0,09 <L.D.
P,Os <L.D. <L.D. <L.D. 0,05 0,01
Perte au feu 0,00 0,05 0,58 0,10 -
CO, - - - - 0,72
S - - - - 35,56
Fe - - - - 54,07
Ni - - - - <L.D.
Cu - - - - 0,83
Zn - - - - 0,16
Total 99,98 99,86 100,77 99,84 98,07

Tableau 3-1 — Composition chimique des minéraux naturels utilisés comme matériel de deépart pour
I’expérience, en pourcentages de poids d’oxydes. L.D. : limite de détermination (cf. § 11.4.2.2.).

111.3.1.2. Préparation

Tous les minéraux ont été¢ broyés manuellement dans un mortier d’agate et tamisés
afin d’obtenir une taille de grain inférieure a 63 um. Les poudres ont ensuite été lavées a
I’aide d’une solution dilué¢e d’acide chlorhydrique (HCI). Les poudres de silicates ont aussi
été nettoyées par la méthode CBD (citrate-bicarbonate-dithionite), dans le but d’éliminer tout
(oxy)hydroxyde de fer possiblement présent initialement [Mehra et Jackson, 1960]. La méthode
CBD n’a en revanche pas eté appliquée a la poudre de pyrrhotite car celle-ci contient
naturellement du fer ferrique. Les poudres ont finalement été rincées a 1’eau déionisée, puis
centrifugées et sechées a 50°C.

! Phases identifiées et quantifiées par diffraction des rayons X.
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Des échantillons de trois grammes ont alors été préparés comme suit : deux de chaque
silicate seul («OIl », « OI2 », « CPx » et « OPx ») et deux mélanges de chaque silicate —
hormis « OI2 », dont la quantité disponible était trop faible — en proportions égales avec de la
pyrrhotite (« Ol1-HPo », « CPx-HPo » et « OPx-HPo »). Cette forte concentration de sulfure
(50% en poids) n’avait pas pour but d’étre réaliste, mais d’accentuer les processus d’altération
et ainsi de faciliter I’analyse des phases secondaires, compte tenu des incertitudes sur les
vitesses de réaction sous atmosphere de dioxyde de carbone. Les échantillons ont ensuite été
¢talés dans de petites coupelles en verre en attendant le lancement de 1’expérience.

I11.3.2. Protocoles expérimentaux

Le dispositif expérimental, similaire a celui déja employé par Chevrier et al. [2004 ;
2006], est décrit par la figure 3-1. Il consiste en deux dessiccateurs a vide équipés d’entrées et
sorties pour les gaz, permettant de pomper et de remplacer I’atmosphére interne. Ceci a été
utilisé pour créer dans chaque dessiccateur une atmosphere dominée par le dioxyde de carbone
et humide, dans laquelle des échantillons solides peuvent altérés sans contact direct avec le
liquide. Dans ces conditions, I’altération requiert donc la condensation de films d’eau sur les
grains et il en résulte de faibles rapports fluide/roche. Les différentes étapes du protocole sont
détaillées dans le paragraphe suivant.

Tout d’abord, la partie basse des dessiccateurs a €té remplie avec un litre d’eau
déionisée pour le premier et avec un litre d’une solution contenant environ 33% de peroxyde
d’hydrogeéne (H,O;) pour le second. Ensuite, les échantillons (silicates seuls et mélanges
silicate/sulfure) ont été disposés au-dessus du liquide : un exemplaire a été placé dans le
dessiccateur sans H,O; et I'autre dans le dessiccateur avec H,O, (les suffixes « H,O » et
« H,0, », respectivement, ont été ajoutés au nom de chaque échantillon pour distinguer les
deux exemplaires). Enfin, les dessiccateurs ont été fermés et leur atmosphere interne purgée et
remplacée par du dioxyde de carbone. Cette étape a été effectuée deux fois afin d’obtenir une

== — Vers pompe a vide

Dessiccateur a vide

Manometre

CO, a 0,8 bar

Echantillons

Bouteille CO, —»

g e, o Liquide

(H20 ou H,0 + H,0,)

Figure 3-1 — Schéma et photographie de I’un des dessiccateurs a vide utilisé dans 1’expérience (par
soucis de clarté, I’agencement des entrées/sorties est légerement modifi¢ sur le schéma). Les
échantillons solides ont été disposés dans de petites coupelles en verre sur le support blanc au milieu
du dessicateur et la phase liquide (eau seule ou eau et peroxyde d’hydrogéne) a été placée en dessous.
Les vannes au niveau des entrées/sorties sont restées fermées lorsque celles-ci n’étaient pas utilisées.
Le dessicateur mesure environ 30 cm de haut et 25 cm de diamétre ; son volume interne est de 15
litres. Le dispositif expérimental complet comprenait deux dessiccateurs (voir texte).
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atmospheére initiale composeée a plus de 99% de dioxyde de carbone. La pression interne a été
fixée l1égérement en dessous de la pression atmosphérique (0,8 bar) afin d’assurer un serrage
efficace des joints des dessiccateurs et d’empécher ainsi toute ouverture accidentelle. Aprés
ces opérations initiales, le dispositif expérimental a été laissé a température ambiante (environ
15 a 20°C), permettant 1’évaporation de la phase liquide pour atteindre la saturation en vapeur
d’eau ou en vapeur d’eau et de peroxyde d’hydrogeéne. L’expérience a duré quatre ans, de
septembre 2005 a septembre 2009.

Puisque la composition de ’atmosphére est un paramétre-clé contrélant les chemins
réactionnels, il était important de la maintenir tout au long de 1’expérience. Deux sources de
contamination potentielles existaient : premiérement, 1’air de la piéce autour du dispositif et,
deuxiémement, les gaz dissous dans I’eau versée dans la partie basse des dessiccateurs.
Concernant le premier point, bien que 1’équipement disponible ne permettait pas d’échan-
tillonner directement les atmospheéres internes, les expériences précédentes réalisées avec le
méme dispositif par Chevrier et al. [2004 ; 2006] ont montré que les dessiccateurs étaient
effectivement hermétiques sur des durées de 1’ordre de I’année. Ceci a de nouveau été vérifié
ici en contrdlant réguliérement la pression interne des dessiccateurs a 1’aide d’un manométre.
Compte tenu de la plus grande durée de cette expérience par rapport aux précédentes, il a
aussi ¢té décidé de remplacer 1’atmosphére interne tous les six mois environ afin d’anticiper
toute contamination. Concernant le second point, Chevrier et al. [2004 ; 2006] ont montré que
le dioxygene initialement dissous dans ’eau était en quantité pratiquement négligeable com-
parée a la masse totale des échantillons, et ce d’autant plus que le pompage initial élimine en
grande partie les gaz dissous. De plus, les dessiccateurs n’ont cette fois pas été ouverts de
toute I’expérience — aucun échantillonnage intermédiaire n’a été effectué¢ — afin d’éviter le
rééquilibrage de 1’eau avec 1’air de la piece ou toute autre perturbation.

A la fin de I’expérience, les dessiccateurs ont été ouverts et tous les échantillons ont
¢té séchés a I’étuve durant une nuit enticre afin de stopper completement les réactions
d’altération avant le début des analyses.

111.3.3. Choix et hypotheses de départ

L’observation de morphologies associées a 1’écoulement de 1’eau — réseaux de vallées,
chenaux de débacle, deltas, terrasses [e.g., Ori et al., 2000 ; Carr et Head, 2010] (cf. § 1.2.1.3.1.)
— et les nombreuses detections de minéraux hydratés [Bibring et al., 2006 ; Murchie et al.,
2009] sur Mars suggeérent I’existence d’une atmosphére plus chaude et plus humide durant les
eres noachienne et hespérienne. Si cette atmosphére primitive était dominée par le dioxyde de
carbone comme 1’actuelle, alors la pression atmosphérique devait &tre supérieure pour permettre
la stabilité de I’eau liquide [Pollack et al., 1987 ; Phillips et al., 2001]. De combien exac-
tement était cette pression reste un sujet débattu, de méme que la nécessité d’autres gaz — tels
que le dioxyde de soufre ou le méthane [Halevy et al., 2007 ; Johnson et al., 2009] — ou
d’autres facteurs — tels que les impacts météoritiques ou le volcanisme [Carr et Head, 2010 ;
et références incluses]. Ici, il a été décidé de ne pas utiliser de dioxyde de soufre pour éviter la
confusion dans les résultats entre le soufre provenant du dioxyde de soufre et celui provenant
du sulfure de fer. L’effet de ce gaz sur l’altération sera exploré dans une étude a venir,
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préparée par Vincent Chevrier. Le méthane n’a quant a lui pas été utilisé pour des raisons de
sécurité. Par ailleurs, les pressions proches de la valeur ambiante sont courantes dans les simu-
lations expérimentales des processus d’altération sur Mars [e.g., Bullock et al., 2004 ; Schroder
et al., 2004] et, dans le cas présent, 1’utilisation de dessiccateurs a vide a 1’avantage de
permettre de fixer la pression a une valeur 1égérement plus basse, probablement plus réaliste.

L’utilisation du peroxyde d’hydrogene est justifiée par sa récente détection dans
I’atmosphére martienne [Clancy et al., 2004 ; Encrenaz et al., 2004], ou il est produit par la
photochimie de I’eau [les réactions mises en jeu sont détaillées par Bates et Nicolet, 1950].
Cette molécule est aussi supposée responsable des propriétés oxydantes du régolithe analysé
par les atterrisseurs Viking [Bullock et al., 1994 ; Zent, 1998 ; Yen et al., 2000 ; Hurowitz et
al., 2007] (cf. § 1.2.1.3.2.). En raison de 1’absence de couche d’ozone sur Mars, elle a pu étre
produite via les mémes réactions et en plus grande quantité par le passé, si 1’atmosphére
primitive de Mars était effectivement enrichie en eau. Ainsi, le peroxyde d’hydrogeéne pourrait
avoir joué un role non négligeable dans les processus d’altération. Néanmoins, méme dans des
conditions favorables, une proportion volumique de 33% de H,O, reste irréaliste [Liang et al.,
2006] : I’objectif ici était principalement d’accentuer son effet potentiel.

Le peroxyde d’hydrogéne est connu pour se dissocier spontanément en eau et en
dioxygeéne, mais ce processus a été limité dans I’expérience par le fait qu’elle a été¢ menée a
basse température et dans 1’obscurité. Méme si du dioxygeéne a probablement été formé de
cette maniére, il a été considéré que ce ne serait pas un probléme pour I’interprétation des
résultats étant donné que la coexistence des deux espéces est inévitable en conditions natu-
relles et que cela ne modifie pas 1’état redox global du systéme. La quantité initiale de
peroxyde d’hydrogéne liquide versée dans les dessiccateurs avait aussi pour but d’assurer que la
substance reste disponible sous sa forme vapeur jusqu’a la fin de I’expérience. L’ utilisation
d’une atmosphére trés oxydante (avec H,O;) et d’une seconde trés peu oxydante (sans H,O,) a
permis de comparer 1’efficacité de I’altération des sulfures sous différentes conditions martiennes
envisageables.

111.3.4. Méthodes analytiques

La minéralogie des échantillons a été caractérisée avant et aprés expérience par
diffraction des rayons X, en utilisant le diffractometre Panalytical X Pert Pro MPD décrit en
section 11.2.4.1. Les mesures ont été effectuées entre 20 = 4° et 78°, avec un pas de 0,033°. Le
temps de comptage par pas a été réglé sur 3 s (temps d’acquisition total : ~2 h), hormis pour
les trois mélanges silicate/sulfure altérés dans I’atmosphére sans H,O», pour lesquels le temps
de comptage par pas a été réglé sur 22 s (temps d’acquisition total : ~14 h). Les phases
minérales ont été identifiées & 1’aide du logiciel Diffrac™® EVA et de la base de données
PDF 2 de I’'ICDD (cf. § 11.2.3.1.). Lorsque cela était nécessaire, les échantillons altérés ont été
doucement re-broyés dans un mortier d’agate avant d’étre analysés, ceci pour éliminer la fine
croGte formée par les phases secondaires et ainsi assurer ’homogénéité de 1’échantillon (& la
fois en composition et en taille de grain) tout en limitant les orientations préférentielles (cf.
§11.2.3.2.2.). Des analyses semi-quantitatives ont été réalisées par la méthode RIR, a I’aide du
logiciel Diffrac™® EVA (cf. § 11.2.3.3.). Compte tenu de la complexité des échantillons, liée
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aux nombreuses phases présentes et au fait que 1’olivine et les pyroxénes sont des solutions
solides, seules les phases secondaires bien cristallisées (a savoir le soufre et les sulfates) ont
fait I’objet de quantifications précises et une erreur relative de 20% a été utilisée.

Les spectres visible et proche-infrarouge des échantillons ont été acquis a ’aide des
deux instruments du LPGN : le Thermo-Nicolet 5700 FTIR (gamme : 1 a5 um ; cf. § 11.1.4.1.) et
I’ASD FieldSpec (gamme : 0,35 a 2,50 um ; cf. § 11.1.4.2.). Enfin, des observations et des
analyses chimiques ont été réalisées au moyen du microscope électronique a balayage Jeol
5800 LV décrit en section 11.3.3.1.

111.4. Résultats

111.4.1. Minéralogie des échantillons altérés

Le tableau 3-2 et la figure 3-2 résument les phases initiales et secondaires détectées
par DRX dans les échantillons de silicates seuls et dans les mélanges silicate/sulfure a la fin
de I’expérience. Le tableau 3-2 introduit une distinction entre les phases mineures, inter-
médiaires et majeures. Des exemples de diffractogrammes sont présentés dans la figure 3-3 et
la série compléte peut étre consultée en figure S12.

111.4.1.1. Silicates seuls

111.4.1.1.1. Olivine

Les diffractogrammes des échantillons altérés « Ol1-H,0 », « Ol1-H,0, », « Ol2-
H,0 » et « Ol2-H,0, » sont trés similaires a ceux des eéchantillons de départ « OI1 » et « OI2 »
(Fig. 3-3 et S1), ce qui indique une altération trés limitée a la fois dans 1’atmosphére contenant
de I’eau seule et dans celle contenant de 1’eau et du peroxyde d’hydrogéne. Les principaux
pics sont attribués aux minéraux initiaux, la forstérite et I’orthopyroxéne. En plus de ceux-ci,
deux faibles pics apparaissent a 26 = 15,8° et 39,9° dans les échantillons « Ol1-H,0; », « Ol2-
H.0 » et « OI2-H,0, », ce qui révéle la présence d’un carbonate de magnésium nouvellement
formé, la nesquéhonite Mg(HCO3)(OH)-2H,0. La quantité estimée de nesquéhonite dans les
trois échantillons est faible (<5% en volume). En raison de cette faible quantité, le minéral n’a
pas été observe en MEB.

111.4.1.1.2. Clinopyroxene

Tous les pics de diffraction observes pour les échantillons « CPx-H,0 » et « CPx-
H,0, » sont attribués au diopside initial. Aucune phase secondaire n’a été trouvée non plus
par microscopie électronique.

? Les figures numérotées S1 et S2 font partie du supplément électronique de I’article publié¢ dans Geochimica et
Cosmochimica Acta [Dehouck et al., 2012], reporté en annexe C.
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Sans sulfure on of2 S Ol
H.,O H,0, H,O H,0, H,O H,0, H,O H,0,
Olivine +++ +++ o+ +++
Clinopyroxéne +4++ +44
Orthopyroxéne ++ ++ St et
Amphibole + +
Nesquéhonite + + +
Avec sulfure Ol1-HPo OIl2-HPo* CPx-HPo OPx-HPo
H.,O H,0, H,O H,0, H,O H,0, H,O H,0,
Olivine +++ +++
Clinopyroxéne +44 +4++
Orthopyroxéne + + o+ e+
Amphibole + + ++ ++ + +
Talc + mica + + + +
Pyrrhotite + + + + + +
Soufre natif ++ ++ ++ 4+ + +
Gypse ++ ++ ++ ++ ++ ++
Hexahydrite ++ ++ + + + +
Jarosite o ++ ++
Goethite ++ ++ ++ ++ + t+
Hématite ++

Tableau 3-2 — Résumé des phases initiales et secondaires observées aprés quatre ans d’altération, basé
sur les analyses semi-quantitatives en diffraction des rayons X (cf. §11.2.3.3.). Une distinction est
établie entre les phases mineures (<5% en volume ; « + »), intermédiaires (« ++ ») et majeures (>30%
en volume ; « +++ »). Les phases néoformées sont indiquées en italique. Se référer au texte pour les
noms des échantillons. H,O : atmosphére a vapeur d’eau ; H,O, : atmosphére a vapeur d’eau et de
peroxyde d’hydrogéne. *En raison d’une quantité limitée d’olivine « OI2 » disponible, il n’a pas été
possible de préparer le mélange correspondant avec la pyrrhotite.

111.4.1.1.3. Orthopyroxéne

Tous les pics de diffraction observés pour les échantillons « OPx-H,0 » et « OPx-
H,0; » sont attribués a I’enstatite et a I’amphibole initiales. Aucune phase secondaire n’a été
trouvée non plus par microscopie électronique.

111.4.1.2. Mélanges silicate/sulfure

111.4.1.2.1. Olivine/pyrrhotite

Les données de DRX des échantillons altérés « Ol1-HPo-H,0 » et « Ol1-HPo-H,0, »
montrent une importante diversité minéralogique. La forstérite et 1’orthopyroxeéne initiaux
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Figure 3-2 — Abondances relatives des phases secondaires contenant du soufre dans les mélanges
silicate/sulfure altérés, d’apres les données de DRX. Les valeurs sont normalisées a 100% pour chaque
échantillon. Les barres d’erreur sont de 20% en relatif. Plusieurs tendances claires sont observées :
relativement aux sulfates, le soufre natif est toujours moins abondant dans les échantillons altérés sous
I’atmospheére contenant de 1’eau et du peroxyde d’hydrogene ; I’hexahydrite est prédominante dans les
mélanges olivine/pyrrhotite mais mineure dans les mélanges pyroxene/pyrrhotite ; le gypse ne montre
pas une telle différence, mais il est tout de méme légérement plus abondant les mélanges clino-
pyroxeéne/pyrrhotite ; la jarosite n’est présente que dans des mélanges pyroxéne/pyrrhotite. La goethite
et I’hématite n’ont pas été incluses dans ces diagrammes car la méthode RIR tend a sous-estimer leur
abondance en raison de leur pics de diffraction larges (cf. § 11.2.3.3.).

sont detectés. La pyrrhotite est également identifiée, mais sa quantité estimeée est tres faible
(<5% en volume) en comparaison de sa proportion initiale (50% en poids). Un pic localisé a
20 = 11,0° indique la présence mineure de talc dans 1’échantillon « Ol1-HPo-H,0 », mais ce
méme pic est absent pour 1’échantillon « Ol1-HP0-H,0, ». Deux autres pics a 20 = 11,4° et
12,2° indiquent que 1’amphibole a persisté dans les deux types d’atmosphere. La chalcopyrite
et le mica, les deux autres impuretés associées a la pyrrhotite de départ, ne sont plus détectées
apres altération.

Les phases secondaires identifiées sont le soufre natif S°, I’hexahydrite MgSO4-6H.0,
le gypse CaSO42H,0 et la goethite Fe**O(OH). L’hématite Fe**,05 est aussi détectée dans
I’échantillon « Ol1-HPo-H,0, », en se basant sur le pic situé a 26 = 28,1°.
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Ol1-HPo-HO
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Figure 3-3 — Diffractogrammes des échantillons « Ol1-HPo-H,O » (en haut) et « Ol1-H,0, » (au
milieu). Celui de I’échantillon « Ol1 » avant altération est présenté pour comparaison (en bas). Les

symboles pleins et vides indiquent respectivement les minéraux initiaux et secondaires.

Les observations en MEB ont révélé la présence de cristaux d’olivine partiellement
dissous (Fig. S2), ainsi que de pyrrhotite non altérée. L hexahydrite a été trouvée sous forme
d’agrégats mal cristallisés, organisés en colonnes ou en forme de « chou-fleur » (Fig. S2) et
montrant parfois des fentes de dessiccation probablement dues au vide régnant a I’intérieur de
I’instrument. Enfin, les cristaux de gypse varient en taille de plusieurs micromeétres a plusieurs

dizaines de micrometres.
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111.4.1.2.2. Clinopyroxéne/pyrrhotite

Comme pour les mélanges olivine/pyrrhotite, les diffractogrammes des échantillons
« CPx-HP0-H,0 » et « CPx-HPo-H,0, » montrent des pics de nombreux minéraux, dont le
silicate initial (ici, le diopside). La pyrrhotite et ’amphibole associée sont détectées en faibles
quantités (<5% en volume). Le talc est a nouveau présent dans 1’atmosphére contenant de
I’eau seule et absent dans celle contenant de I’eau et du peroxyde d’hydrogéne. Le mica est
identifié par le pic a 26 = 7,2° dans les deux atmospheéres.

En plus du soufre natif, du gypse, de I’hexahydrite et de la goethite la aussi détectés,
de la jarosite neoformée est identifiée dans les deux échantillons par les pics de diffraction
situés a 26 = 17,4°, 20,2°, 28,3°, 30,2° et 30,7°. En revanche, I’hématite n’est cette fois pas
détectée. 11 est a noter que, contrairement aux mélanges olivine/pyrrhotite, I’hexahydrite est
seulement mineure ici (Tab. 3-2).

Les observations en MEB ont mis en évidence la présence de cristaux automorphes de
gypse mesurant plusieurs dizaines de micrométres dans 1’échantillon « CPx-HPo-H,0 » (Fig.
3-4A), mais seulement plusieurs micromeétres dans « CPx-HPo-H,O, ». La jarosite a été
trouvée sous forme de cristaux hexagonaux mesurant plusieurs micrometres, isolés ou agrégés
(Fig. 3-4B et S2). La goethite apparait sous la forme de petits cristaux (<0,5 um) couvrant les
autres minéraux ou agrégeés en « boules » de plusieurs micrometres (Fig. 3-4C).

111.4.1.2.3. Orthopyroxene/pyrrhotite

Les diffractogrammes des mélanges altérés orthopyroxene/pyrrhotite montrent des
pics attribués a ’enstatite et a I’amphibole initiales. La pyrrhotite est détectée pour les deux
types d’atmosphére, mais en plus grande quantité dans celle contenant de 1’eau seule (Tab.
3-2) par rapport aux autres mélanges silicate/sulfure. Le pic attribué au talc a 26 = 11,0° est
identifié pour les deux atmospheres. Celui attribué au mica a 26 = 7,2° est présent seulement
dans 1’échantillon « OPx-HPo-H,0 ».

Le soufre natif, le gypse, I’hexahydrite et la goethite sont a nouveau trouvés dans les
deux échantillons. « OPx-HPo-H,0; » contient en plus une quantité significative de jarosite
(Tab. 3-2). Comme pour les mélanges clinopyroxene/pyrrhotite, mais contrairement a ceux
avec I’olivine, I’hexahydrite n’est que mineure.

Les observations en MEB ont révelé la présence de cristaux automorphes de gypse
mesurant plusieurs dizaines de micromeétres (Fig. S2). De ’enstatite, de 1’amphibole et de la
pyrrhotite non altérées ont aussi été trouvées, en particulier dans « OPx-HPo-H,0 ».

111.4.1.1. Syntheése

Malgré les quatre années qu’a duré I’expérience, les échantillons sans sulfure n’ont
subi qu’une altération mineure. Les deux pyroxenes, en particulier, semblent parfaitement
intacts dans les données de DRX. La seule phase secondaire trouvée est un carbonate de
magnésium, la nesquéhonite Mg(HCO3)(OH)-2H,0, détectée en faibles quantités (<5% en
volume) dans trois échantillons d’olivine.
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Figure 3-4 — Micrographies en électrons secondaires de cristaux de gypse (A), jarosite (B) et goethite
(C) produits durant I’altération de 1’échantillon « CPx-HP0-H,0 ».

Au contraire, les mélanges avec la pyrrhotite montrent une altération poussée : tous les
échantillons ont produit plusieurs phases secondaires, dont le soufre natif, des sulfates
hydratés et des (oxy)hydroxydes de fer. Aucun carbonate n’a été formé ici. Le soufre natif S°
est apparu dans tous les mélanges, tout comme le gypse CaSO42H,0O et 1’hexahydrite
MgSQO,-6H,0. La quantité de cette derniere est fortement corrélée avec la chimie du silicate
initial : elle est seulement mineure dans les échantillons de pyroxene, mais abondante dans les
ceux d’olivine (Tab. 3-2 et Fig. 3-2), qui ont la plus grande concentration en magnésium (Tab.
3-1). Bien que cela soit moins net, le gypse est aussi Iégerement plus abondant dans les
mélanges clinopyroxéne/pyrrhotite (Fig. 3-2), qui sont les plus riches en calcium (Tab. 3-1).
La jarosite (K,Na,H3z0)Fe**3(S0O4),(OH)s est observée dans trois échantillons de pyroxéne
mais dans aucun d’olivine. La goethite Fe**O(OH) est présente dans tous les mélanges et
I’hématite Fe**,05 dans un seul (« Ol1-HPo-H,0; »).
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Un diagramme des abondances relatives des phases secondaires soufrées (Fig. 3-2)
montre que pour chaque type de mélange silicate/sulfure, le soufre natif est toujours moins
abondant par rapport aux sulfates dans 1’atmosphére contenant de I’eau et du peroxyde
d’hydrogéne que dans celle contenant uniquement de I’eau : I’atmosphére « H,O; » favorise
donc la formation de sulfates aux dépens du soufre natif.

La pyrrhotite est identifiée dans tous les mélanges altérés, mais les quantités finales
sont trés faibles (typiquement <5% en volume) en comparaison de celle de départ. La seule
exception est I’échantillon « OPx-HPo-H,0 », ou environ 20% de pyrrhotite en volume était
toujours présente a la fin de I’expérience. La raison de cette différence n’est pas totalement
comprise, mais pourrait étre due a une différence de taille de grain liée au broyage manuel.

Enfin, il est important de rappeler que la diffraction des rayons X est essentiellement
dédiée a la détection de phases cristallisées. Des phases amorphes comme la silice ou le verre
produisent de larges « bosses » au lieu de multiples pics bien définis [Cullity, 1956] et sont
donc plus difficiles @ mettre en évidence, en particulier au sein d’assemblages complexes tels
que ceux étudiés ici. Il en résulte que la possibilité pour que des phases amorphes soient
présentes en faibles quantités dans les échantillons altérés ne peut pas étre totalement écartée
par cette méthode, comme nous le discuterons plus loin. Cependant, dans la majorité des cas,
les phases secondaires étaient suffisamment abondantes et bien cristallisées pour étre aisement
reconnaissables en microscopie électronique a balayage (Fig. 3-4 et S2).

111.4.2. Spectrométrie visible et proche-infrarouge

Les spectres visible et proche-infrarouge des échantillons initiaux et finaux de I’expé-
rience, qui ont été acquis afin de pouvoir établir des comparaisons avec les données des
imageurs hyperspectraux martiens, sont présentés dans les figures 3-5 et 3-6.

111.4.2.1. Silicates seuls

111.4.2.1.1. Olivine

Le spectre de I’échantillon « OI1 » non altéré (Fig. 3-5A et 3-6A) présente la bande
d’adsorption typique de 1’olivine magnésienne, centrée a 1,04 um (cf. § A.1.1.3.). Une autre
bande, large et peu profonde, apparait vers 1,9 pum : elle est attribuée a 1’orthopyroxéne. Les
spectres des échantillons altérés « Ol1-H,0 » et « Ol1-H,0, » montrent les mémes carac-
téristiques (Fig. 3-5B). Les seules différences sont une faible bande a 1,91 um (davantage
marquée pour « Ol1-H,0; ») et une seconde a 2,31 um (uniquement pour « Ol1-H,0 »).

Dans la gamme 3,7-4,1 um, ou aucune absorption n’est observée pour « Oll » et
« Ol1-H,0 », deux bandes positionnées a 3,82 et 3,99 um apparaissent dans le spectre de
I’échantillon « Ol1-H,0, » (Fig. 3-5C). Ces bandes sont dues a la présence de groupes
bicarbonate dans la structure du minéral [Calvin et al., 1994] et peuvent donc étre attribuées a
la nesquéhonite nouvellement formée. Ceci est confirmé par la comparaison avec un échan-
tillon naturel de carbonate de magnésium, riche en nesquéhonite (Fig. 3-5C). Les deux bandes
sont aussi identifiées dans les spectres des échantillons « OI2-H,0 » et « OI2-H,0; ».
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111.4.2.1.2. Clinopyroxéne

Le spectre de I’échantillon « CPx » non altéré (Fig. 3-5A et 3-6B) présente les bandes
d’absorption typiques du clinopyroxene a 1,04 et 2,3 um (cf. § A.1.2.3.). Une trés légére
bande d’hydratation est également observée a 1,91 um. Les spectres des échantillons « CPx-
H,0 » et « CPx-H,0, » sont presque identiques a celui de I’échantillon initial, excepté que la
bande a 1,91 pm est légerement plus prononcée (Fig. 3-5B).

111.4.2.1.3. Orthopyroxéne

Le spectre de 1’échantillon « OPx » non altéré (Fig. 3-5A et 3-6C) présente les bandes
d’absorption typiques de 1’orthopyroxéne a 0,9 et 1,85 um (cf. § A.1.2.3.). Le spectre de
I’échantillon « OPx-H,0, » ne montre aucune différence avec celui de 1’échantillon initial,
tandis qu’une faible bande d’absorption a 2,31 um est observée dans le spectre de « OPx-
H.O » (Fig. 3-5B).

111.4.2.2. Mélanges silicate/sulfure

111.4.2.2.1. Olivine/pyrrhotite

La pyrrhotite ne produit aucune bande d’absorption dans la gamme 1,0-2,5 um (Fig.
3-5D) mais sa réflectance est faible. Il en résulte que la signature de 1’olivine est fortement
atténuée dans le spectre du mélange « Ol1-HPo » non altéré. Néanmoins, la bande a 1,04 um
de I’olivine reste nettement visible.

Les spectres des échantillons altérés « Ol1-HPo-H,0 » et « Ol1-HPo-H,0; » sont tres
différents de celui du matériel de départ (Fig. 3-5E). La bande a 1,04 um de I’olivine s’est
décalée vers les plus courtes longueurs d’ondes pour maintenant correspondre a la signature
de la goethite (Fig. 3-5F et 3-6). De plus, plusieurs nouvelles bandes sont apparues a 1,45,
1,94 et 2,4 um. Les deux premicres sont dues a la molécule d’eau, tandis que la troisieme est
due aux liaisons chimiques S-O, et donc aux groupes SO, [Cloutis et al., 2006]. Par consé-
quent, ces nouvelles bandes peuvent étre attribuées aux sulfates hydratés détectés par DRX
(Fig. 3-5F). Les profondeurs de bande plus importantes pour 1’échantillon altéré sous
atmosphére « H,O, » sont d’ailleurs cohérentes avec les plus grandes quantités de sulfates
déterminées par DRX.

111.4.2.2.2. Clinopyroxene/pyrrhotite

Comme pour I’olivine, la signature spectrale du diopside est atténuée par le mélange
avec la pyrrhotite dans 1’échantillon initial (Fig. 3-5D). La bande a 1,04 um est toujours
clairement visible, alors que celle a 2,3 um est devenue difficile a percevoir.
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Figure 3-5 — Spectres FTIR des échantillons initiaux et finaux de I’expérience. Les barres verticales
représentent 3% de réflectance. A : silicates seuls avant altération. B : silicates seuls aprés altération.
C: spectres des échantillons d’olivine dans la région proche de 4 pum, montrant les bandes
d’absorption associées au carbonate de magnésium (non observées pour « Ol1-H,O »). Un échantillon
naturel de nesquéhonite — fourni par le Muséum National d’Histoire Naturelle — produit un motif
similaire, avec un léger décalage en longueur d’onde probablement di a la présence d’autres variétés
de carbonates de magnésium (détectées par DRX). D : mélanges silicate/sulfure avant altération et
pyrrhotite seule pour comparaison. E : mélanges silicate/sulfure aprés altération. F : spectres de
laboratoire d’hexahydrite — librairie RELAB, référence LASF57A (données et description de
1’échantillon disponibles en ligne : http://psf.uwinnipeg.ca/Sample_Database.html) —, jarosite, gypse et
goethite — librairie USGS, références GDS99, HS333.3B et WS219 [Clark et al., 2007].
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Dans les spectres des echantillons altérés, la bande a 1,04 um s’est décalée vers les
plus courtes longueurs d’onde, pour la aussi se rapprocher de la signature de la goethite (Fig.
3-5F et 3-6). De nouvelles bandes sont apparues aux mémes positions que précédemment
(1,45, 1,94 et 2,4 um), indiquant la encore la présence de sulfates hydratés. En outre, le
spectre de 1’échantillon « CPx-HPo-H,0, » comporte une petite absorption située a 2,27 um,
qui peut étre attribuée a la jarosite (Fig. 3-5F) [Cloutis et al., 2006].

111.4.2.2.3. Orthopyroxéne/pyrrhotite

Malgré 1’atténuation causée par la pyrrhotite, les deux bandes typiques de I’enstatite a
0,9 et 1,85 um sont toujours clairement observables dans le spectre du mélange « OPx-HPo »
non altéré (Fig. 3-5D).

Dans les spectres des échantillons altérés, la bande a 0,9 um de ’enstatite ne s’est pas
décalée en longueur d’onde, ce qui s’explique par le fait que la bande due au fer ferrique de la
goethite est située approximativement a la méme position. Toutefois, le l1éger élargissement de
cette bande ainsi que les caractéristiques du spectre entre 0,4 et 0,8 um indiguent clairement
que la signature de la goethite est dominante (Fig. 3-6).

Le spectre de I’échantillon « OPx-HPo-H,0O » ne comporte pas de bande a 1,45 um et
les bandes a 1,94 et 2,4 um sont plutét subtiles (Fig. 3-5E). Ceci est cohérent avec 1’altération
limitée de cet échantillon remarqué dans les données de DRX. Au contraire, le spectre de
I’échantillon « OPx-HP0-H,0O, » montre des bandes d’absorption nettes a 1,45, 1,94 et
2,4 um. Enfin, la large bande a 1,85 um de ’enstatite est devenue trés peu profonde dans les
spectres des deux mélanges altérés.

111.4.2.3. Synthése

Comme attendu, les spectres des échantillons sans sulfure sont tres similaires avant et
apres altération (Fig. 3-5A/B). Toutefois, pour les trois échantillons pour lesquels la nesqué-
honite a été détectée en DRX, de faibles bandes d’absorption apparaissent dans les spectres
correspondants a ~1,9 et ~3,8-3,9 um (Fig. 3-5B/C), ce qui révéle respectivement la présence
de molécules d’eau et de groupes bicarbonate [Calvin et al., 1994] dans la structure minérale.
La comparaison avec un échantillon naturel riche en nesquéhonite donne aussi une bonne
correspondance (Fig. 3-5C). Les spectres de carbonates de magnésium comportent habituelle-
ment des bandes étroites a ~2,3 et ~2,5 um (cf. § A.6.2.3.), mais ces bandes sont plus faibles
que celles au-dela de 3 um, ce qui les rend inobservables compte tenu des quantités consi-
dérées ici. Néanmoins, est apparue sur le spectre des échantillons « Ol1-H,0 » et « OPx-
H,O » une bande d’absorption tres subtile a 2,3 um, qui pourraient étre expliquee par des
carbonates. Alternativement, compte tenu de I’absence de la bande qui lui est normalement
associée a 2,5 um, cette signature pourrait correspondre a une autre phase porteuse de liaisons
Mg-OH, comme un précurseur de phyllosilicates magnésiens. Toutefois, les tres faibles abon-
dances dont il est question interdisent toute identification définitive.

Les spectres des mélanges silicate/sulfure montrent des modifications plus importantes
(Fig. 3-5D/E). La signature spectrale des silicates, toujours détectable en mélange 50/50 en
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poids avec la pyrrhotite, a presque complétement disparue apres altération, malgré la grande
quantité de silicate restant (>30% en volume ; Tab. 3-2). A la place, les absorptions de la
goethite (@ 0,93 pm) et des sulfates hydratés (& 1,45, 1,94 et 2,4 um) sont devenues
dominantes. Une autre absorption positionnée a 2,27 um est observée dans le spectre de
I’échantillon « CPx-HPo-H,0, » et peut étre attribuée a la jarosite (Fig. 3-5F), en accord avec
des résultats de DRX. Cependant, hormis pour ce dernier cas, les spectres VNIR seuls ne sont
pas suffisants pour identifier les variétés précises de sulfates qui se sont formeées. Par
exemple, les absorptions typiques du gypse a 1,20, 1,75 et 2,21-2,28 um ne sont jamais
observées (Fig. 3-5F), bien que la quantité de gypse atteigne environ 10% en volume dans
certains échantillons. Ceci est probablement un effet de la taille de grain, car les cristaux de
gypse sont grands mais dispersés, tandis que ceux de goethite sont petits mais répandus,
comme le montrent les observations MEB (Fig. 3-4). En conséquence, la goethite doit recou-
vrir une plus grande portion de la surface de la poudre et ainsi sa signature spectrale doit
prévaloir sur celle du gypse.

N
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Figure 3-6 — Spectres ASD des silicates initiaux et des mélanges silicate/sulfure altérés. Les barres
verticales représentent 30% de réflectance. A : échantillon « OI1 » et mélanges correspondants. B :
échantillon « CPx » et mélanges correspondants. C : échantillon « OPx » et mélanges correspondants.
D : spectres de laboratoire de goethite et d’hématite extraits de la librairie USGS (références WS219 et
WS161) [Clark et al., 2007]. Les repéres sont positionnés de la méme maniére pour les quatre cadrans,
a savoir au niveau des principales caractéristiques spectrales de la goethite (transition opaque-trans-
parent vers 0,50 pm, replat vers 0,65 um et bande d’absorption a 0,92 um ; cf. § A.5.1.3.).
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I11.5. Discussion

111.5.1. Processus d’altération

111.5.1.1. En ’absence de sulfure

En I’absence de sulfure, 1’altération des silicates n’est pas efficace. Ceci était attendu,
puisque plusieurs études expérimentales antérieures ont montré que 1’effet direct du dioxyde
de carbone sur les vitesses d’altération des minéraux mafiques €était trés faible — les principaux
parametres qui les controlent sont la température et le pH [Golubev et al., 2005]. Seule
I’olivine, qui est moins résistante a ’altération que les pyroxeénes [e.g., Brady et Walther,
1989 ; Franke et Teschner-Steinhardt, 1994] (cf. § 1.1.2.2.6.), a développé une phase secon-
daire, en I’occurrence la nesquéhonite, un carbonate de magnésium :

“MgzSi04 + COz + 3H,0 — Mg(HCO3)(OH)-2H:0 + 3102 (1a)

“Mg2Si04 + CO2 + 3H202 - Mg(HCO3) (OH)-2Hz0 + 58i0; + 202 (1b)

Dans les environnements naturels sur Terre, la nesquéhonite tend a se transformer en
magnésite MgCOs, plus stable [Fallick et al., 1991], via une déshydratation progressive et des
phases intermédiaires, dont 1’hydromagnésite Mgs(CO3)4(OH)2-4H,0 [Davies et Bubela,
1973 ; Hanchen et al., 2008]. Sur Mars, les quelques affleurements renfermant des carbonates
découverts jusqu’a maintenant sont associés a des unités contenant de 1’olivine et sont princi-
palement composés de magnésite et d’hydromagnésite [Ehmann et al., 2008 ; Morris et al.,
2010]. Les présents résultats montrent que ces affleurements pourraient dériver de 1’altération
de roches contenant de 1’olivine sous une atmosphere dominée par le dioxyde de carbone,
avec des pressions totale et partielle de vapeur d’eau suffisantes pour permettre la conden-
sation d’eau liquide & la surface des grains. A I’opposé, la formation de carbonates de calcium
a partir de silicates calciques (par exemple, le diopside) pourrait avoir été partiellement
inhibée sur Mars par des vitesses de réaction plus lentes que pour I’olivine, comme cela a pu
étre le cas dans I’expérience [Franke et Teschner-Steinhardt, 1994]. Enfin, les conditions
utilisees ici auraient pu favoriser la formation de phyllosilicates, mais ceci a probablement été
également empéché par de trop faibles vitesses de réaction (méme si de faibles bandes a
2,3 um laissent cette possibilité ouverte dans « Ol1-H,0 » et « OPx-H,0 »).

111.5.1.2. En présence de sulfure

L’altération des mélanges silicate/sulfure a produit des assemblages complexes, com-
posés de silicate initial, de traces de pyrrhotite restante, de soufre natif, de sulfates hydratés et
d’(oxy)hydroxydes de fer (Tab. 3-2). Le soufre natif et les (oxy)hydroxydes de fer dérivent
directement de la pyrrhotite, comme observé précédemment par Chevrier et al. [2004] :

3-3
Fe(1-x)S + (2—2x)H20 > (1—x)FeO(OH) + S° + £=p, (2a)
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Fe(;S + (1=x)H202 > (1-x)FeO(OH) + S0 + —H, (2b)

Au contraire, la production de sulfates est un processus en deux étapes, impliquant a la
fois la production d’acide sulfurique par oxydation du soufre et la dissolution du silicate.
Exemple de la production d’hexahydrite dans les mélanges olivine/pyrrhotite :

SO + 4H20 - HS04 + 3H (3a)
S0 + 2H,02 —» H2S04 + H» (3b)
“Mg2Si0s + 2H* + S042 + 5H20 — MgS046H20 + -Si0; 4)

L’exces de fer et de soufre libéré par la pyrrhotite peut aussi se recombiner pour
former de la jarosite via la réaction suivante (donnée ici pour I’hydronium-jarosite, mais la
jarosite potassique et la natrojarosite sont aussi possibles puisque le potassium et le sodium
sont présents dans le systéme® ; Tab. 3-1) :

3Fe3* + 25042 + 7H20 — (H30)Fe3(S04)2(0H)s + SH+ ()

La présence de jarosite dans trois mélanges pyroxene/pyrrhotite démontre que
I’altération de la pyrrhotite a causé une acidification sévére, puisque la jarosite n’est stable
qu’a pH inférieur a 4 [Bigham et al., 1996 ; Elwood Madden et al., 2004]. Une explication
possible & son absence dans les mélanges olivine/pyrrhotite est que la libération de cations
basiques Mg?* par I’olivine a généré un effet tampon dans ces échantillons, aboutissant & un
pH plus élevé que dans les mélanges pyroxenes/pyrrhotite.

La formation de sulfates de calcium et de magnésium démontre que les silicates ont
été altérés en parallele de la pyrrhotite, car les silicates étaient la seule source de ces cations
dans le systeme fermé de I’expérience. Ainsi, 1’acidification induite par I’altération de la
pyrrhotite semble avoir favorisé celle des silicates [Sherlock et al., 1995]. Ce processus est
supposé engendrer un résidu riche en silicium (équation 4) [Tosca et al., 2004 ; Golden et al.,
2005] et, en effet, certaines zones enrichies en silicium mais appauvries en d’autres cations
ont été trouvées par MEB (Fig. 3-7). Etant donné qu’aucune phase & base de silicium en
dehors des silicates initiaux n’a été détectée par DRX, ce résidu doit étre mal cristallisé ou
amorphe [Golden et al., 2005]. La phase riche en silicium observée au MEB est donc inter-
prétée comme de la silice amorphe. La DRX indique cependant que cette phase doit étre
relativement mineure dans 1’ensemble de 1’échantillon, sans quoi elle aurait été visible dans
les diffractogrammes sous la forme d’une large « bosse » située a 20 = 20 a 40°. De plus,
aucune bande d’absorption due a la silice amorphe n’est observée dans les spectres VNIR.

Puisque les présents résultats ont été obtenus avec une proportion élevée de sulfure
dans les échantillons initiaux, il est important de considérer les possibles différences qui

® En comparant les analyses chimiques (Tab. 3-1) et les diffractogrammes (Fig. S1, annexe C), on peut remarquer
que la jarosite détectée pour les deux mélanges clinopyroxéne/pyrrhotite altérés correspond a la variété
potassique, en accord avec la teneur en éléments alcalins détectée dans le diopside de départ. En revanche, dans
I’échantillon « OPx-HP0-H,0; », la fiche retenue correspond a ’hydronium-jarosite, ce qui est cohérent avec le
fait que le potassium et le sodium sont en dessous de la limite de détermination dans I’enstatite initiale.
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auraient pu étre constatées avec un contenu en sulfure plus typique (<1%) [Lorand et al.,
2005 ; King et McLennan, 2010]. Premiérement, la coexistence dans les échantillons finaux
de sulfates et de pyrrhotite non oxydeée est probablement la conséquence de la forte proportion
de pyrrhotite initiale (ainsi que de la durée forcément limitée de I’expérience). Avec moins de
pyrrhotite au départ (ou plus de temps), il aurait été attendu que la pyrrhotite puis le soufre
natif disparaissent completement par oxydation progressive (équations 2 et 3; voir aussi
section suivante). Deuxiemement, avec une teneur en sulfure initiale plus faible, les sulfates
formés auraient été mécaniquement moins abondants, en raison de la moindre disponibilité
des ions SO4> (équations 2 et 3). Toutefois, compte tenu des faibles rapports fluide/roche et de
I’absence de tout systéme d’agitation ou d’homogénéisation dans le dispositif expérimental
utilisé, les mémes processus chimiques et minéralogiques a 1’échelle du grain, et donc les
mémes phases secondaires, auraient eté attendus [McHenry et al., 2011].

111.5.1.3. Oxydation et role du peroxyde d’hydrogéne

La précipitation de sulfates et d’(oxy)hydroxydes de fer requiert un agent oxydant.
Des calculs thermodynamiques ont montré que les sulfures de fer pouvaient étre oxydes par
de I’eau équilibrée avec le dioxygene atmosphérique, y compris sous la trés faible pression
partielle de dioxygéne de 1’atmosphére actuelle de Mars [Burns et Fisher, 1990a ; Zolotov et
Shock, 2005]. La quantité de dioxygéne disponible pour I’altération pourrait aussi avoir été

Figure 3-7 — Cartographie MEB du silicium, du magnésium et du fer sur une portion de 1’échantillon
« Ol1-HPo-H,0, ». Les lignes pointillées indiquent des zones enrichies en silicium et appauvries en
magnésium et fer (les autres éléments cartographiés pour lesquels les données ne sont pas présentées
¢taient aussi absents). L’image en couleurs est une micrographie en électrons secondaires sur laquelle
ont été surimposees les trois cartographies élémentaires (rouge : fer ; vert : magnésium ; bleu : silicium).
Les zones rouges sont interprétées comme des (oxy)hydroxydes de fer, les zones vertes comme de
I’olivine et les zones bleues comme de la silice amorphe.
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légérement augmentée via la décomposition photochimique de molécules d’eau couplée a
I’échappement de dihydrogéne dans 1’espace [Lammer et al., 2003]. Toutefois, les résultats
présentés ici demontrent que la formation de sulfates sur Mars pourrait avoir eu lieu sous une
atmosphere riche en dioxyde de carbone similaire a 1’actuelle, mais avec un contenu en eau
plus important. Des pressions partielles élevées en dioxygene ou en dioxyde de soufre (c’est-
a-dire, plus élevées que de nos jours) ne sont pas nécessaires.

La présence de peroxyde d’hydrogéne n’est pas nécessaire non plus, puisque les
assemblages minéralogiques sont similaires dans les deux types d’atmospheére de I’expérience.
Néanmoins, le plus grand pouvoir oxydant du peroxyde d’hydrogéne par rapport a I’eau seule
permet une production plus importante d’acide sulfurique, ce qui aboutit a une libération plus
importante de protons et d’anions SO,* dans le milieu. De telles conditions favorisent la
précipitation de sulfates — et en particulier de jarosite — aux dépens du soufre natif (qui est
systématiquement moins abondant dans I’atmosphére contenant du peroxyde d’hydrogene,
Fig. 3-2). Avec des rapports H,0,/H,0 plus faibles dans les systémes naturels [Liang et al.,
2006], il est attendu que cet effet soit moins prononcé que dans 1’expérience, sauf si le
peroxyde d’hydrogeéne est disponible continuellement sur de grandes échelles de temps, comme
cela semble avoir été le cas pour Mars [Bullock et al., 1994 ; Zent, 1998].

111.5.2. Comparaisons spectrales

111.5.2.1. Avec les données martiennes

Les sulfates hydratés et les (oxy)hydroxydes de fer formés par altération des mélanges
silicate/sulfure correspondent étroitement aux assemblages minéralogiques observes dans Meri-
diani Planum [Christensen et al., 2004 ; Klingelhofer et al., 2004] et Valles Marineris [Mangold
et al., 2008 ; Wendt et al., 2010], et ce d’autant plus que la goethite est connue pour se
transformer en hématite (dominante dans Meridiani Planum) par suite d’une augmentation de
température ou d’une diminution de 1’activité de la vapeur d’eau [Gooding, 1978].

Les spectres FTIR de la figure 3-5 ont été utilisés pour établir des comparaisons
directes avec les observations des imageurs hyperspectraux martiens OMEGA et CRISM (cf.
§ 11.1.5. pour la description des instruments et des méthodes). Ont été prises en exemple deux
régions de Valles Marineris ou des sulfates hydratés ont été détectés en association avec des
(oxy)hydroxydes de fer (Fig. 3-8). Il en ressort que les principales caractéristiques spectrales
de ces terrains a 1,0-1,3, ~1,9 et ~2,4 um sont correctement reproduites par les echantillons
finaux de I’expérience.

Cette constatation a deux implications potentielles. Premierement, compte tenu de la
grande quantité de silicate restant dans les melanges altérés (>30% en volume ; Tab. 3-2), il
est possible que les terrains riches en sulfates et (oxy)hydroxydes de fer sur Mars puissent
aussi contenir une composante basaltique significative, sans que celle-ci ne soit perceptible
dans les spectres VNIR. La détection d’une telle composante dans la formation Burns — & la
fois par télédétection dans I’infrarouge thermique [Christensen et al., 2001] et par les analyses
in situ du rover Opportunity [Clark et al., 2005 ; Morris et al., 2006] — soutient cette hypo-
these. Deuxiemement, il ressort de la comparaison que plusieurs types de sulfates pourraient
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Figure 3-8 — Comparaison de spectres proche-infrarouge de dépots de sulfates et d’(oxy)hydroxydes
de fer sur Mars (région de Valles Marineris) et avec ceux des échantillons expérimentaux de la
présente étude. De haut en bas : rapport de spectres CRISM dans Ophir Chasma [Wendt et al., 2010] ;
spectre OMEGA dans Candor Chasma Ouest [Mangold et al., 2008] ; échantillon « Ol1-HPo-H,0, » ;
échantillon « CPx-HPo-H,0, ». Les barres verticales représentent 3% de réflectance.

étre présents en mélange intime dans les terrains martiens en question sans qu’il soit possible
de les identifier individuellement.

111.5.2.2. Avec des mélanges de minéraux

Afin d’explorer plus avant les deux hypotheses émises ci-dessus, de nouveaux
échantillons ont été préparés en mélangeant directement des minéraux correspondant a ceux
obtenus a la fin de I’expérience. Cette méthodologie présente le double avantage de permettre
le contrdle des proportions de chaque constituant ainsi que celui de la taille de grain [Adams,
1974 ; Singer, 1981 ; Sunshine et Pieters, 1993 ; Poulet et Erard, 2004]. L’origine et la miné-
ralogie précise des composants utilisés pour ces mélanges sont décrits dans le tableau 3-3. La
taille de grain a éteé fixée par tamisage a moins de 63 um et vérifiée par microscopie électro-
nique a balayage ; elle est donc uniforme pour tous les composants.
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Composant Origine Minéralogie
Olivine Naturelle Olivine
Oephyronydesdefer | Natwrelle | o oslcats possbls
Gypse Naturelle Gypse, anhydrite mineure
Sulfate de magnésium Synthétique Hexahydrite et epsomite
Soufre natif Naturelle Soufre natif

Tableau 3-3 — Origine et minéralogie (déterminée par diffraction des rayons X) des composants
utilisés pour la réalisation des mélanges. Les (oxy)hydroxydes de fer ont été préleveés sur le terrain pres
de Tharsis (Espagne) avec 1’aide de Patrick Thollot. Le gypse a été fourni par Patrick Thollot. Le sulfate
de magnésium est un produit commercial (désignation : sulfate de magnésium heptahydraté ; VWR
Prolabo AnalaR Normapur) et a été fourni par Olivier Bourgeois.

111.5.2.2.1. Mélanges silicate/phases secondaires

Plusieurs séries de mélanges ont été préparées dans le but de mettre en évidence
I’évolution des caractéristiques spectrales d’un mélange silicate/phase secondaire d’un pole a
I’autre (100% de silicate a 100% de phase secondaire), en passant par un certain nombre de
proportions intermédiaires fixées par pesée. Le silicate retenu est une olivine magnésienne en
tout point comparable a celle de 1’expérience. Il a été melangé a des (oxy)hydroxydes de fer,
du gypse, du sulfate de magnésium et enfin a une poudre composée a 50% d’(oxy)hydroxydes
de fer et a 50% de gypse. Les spectres correspondants sont présentés dans la figure 3-9. Afin
de faciliter leur description dans les paragraphes suivants, nous partirons systématiquement du
pole olivine (noté 100/0) pour progresser vers le pble phase secondaire (noté 0/100).

Comme constaté dans 1’expérience (Fig. 3-6), I’ajout progressif d’(oxy)hydroxydes de
fer a I’olivine cause un décalage de la bande a 1,04 um liée au fer ferreux vers celle 8 ~0,9 um
lice au fer ferrique (Fig. 3-9A). Le centre de cette derniére passe en-deca de 1 um dés le
mélange 80/20. Puis, & partir du mélange 50/50, il devient impossible de reconnaitre la
présence d’olivine dans 1’échantillon si 1’on ne dispose d’aucune autre information. Les
modifications ultérieures sont minimes.

Dans la série de mélanges avec le gypse (Fig. 3-9B), on constate que les bandes
d’absorption a 1,9 et 2,4 um sont détectables trés rapidement, avec seulement 1% de gypse
dans la poudre. Au mélange 80/20, la signature de I’olivine est toujours reconnaissable mais
toutes les caracteristiques spectrales du gypse sont désormais observables, hormis la bande
d’absorption a 1,20 um qui n’apparait qu’au mélange 30/70 en raison de sa faible intensité et
de son chevauchement avec la bande a 1,04 um de I’olivine. Des constations similaires
peuvent étre faites pour la série de mélanges avec le sulfate de magnésium (Fig. 3-9C) : les
bandes a 1,9 et 2,4 um apparaissent avec seulement 1% de phase secondaire, mais la signature
de I’olivine persiste jusqu’au mélange 20/80 environ.

Etonnamment, la derniére série de mélanges (Fig. 3-9D) montre que I’effet combiné
des (oxy)hydroxydes de fer et du gypse est aussi rapide que lorsqu’ils sont mélangés indi-
viduellement a 1’olivine. Ainsi, la bande d’absorption liée au fer ferreux passe en-deca de
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Figure 3-9 — Spectres FTIR de mélanges de minéraux. A : mélanges d’olivine et d’(oxy)hydroxydes
de fer. B : mélanges d’olivine et de gypse. C : mélanges d’olivine et de sulfate de magnésium. D :
mélanges d’olivine et d’une poudre composée a 50% d’(oxy)hydroxydes de fer et a 50% de gypse. Les
pourcentages massiques de chacun des deux composants sont indiqués de part et d’autre des spectres
(a gauche I’olivine, a droite les phases secondaires). Les pourcentages réels correspondant aux pesées
sont tous & moins de 0,1% (écart absolu) du pourcentage visé. Par souci de clarté, les spectres sont
distribués en ordonnées et non superposés. L’échelle de réflectance est donnée par une barre verticale
sur chaque diagramme.

1 um des le melange 80/20, alors que la proportion d’(oxy)hydroxydes de fer n’est en réalité
que de 10%. De méme, les bandes a 1,9 et 2,4 um sont détectables des le mélange 99/1, alors
que la proportion de gypse n’est que de 0,5%.
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Ces mélanges démontrent que la signature spectrale de ’olivine peut étre aisément
masquee par des phases secondaires, en particulier les (oxy)hydroxydes de fer, méme si la
proportion d’olivine est supérieure 4 50%. A I’inverse, les caractéristiques spectrales des
phases secondaires, telles que les bandes a 1,9 et 2,4 um des sulfates hydratés, sont trés rapi-
dement détectables, méme avec 99% de silicate dans la poudre.

111.5.2.2.2. Mélanges ad hoc

En complément des séries décrites ci-dessus, deux autres mélanges plus complexes ont
¢été préparés. Cette fois, 1’objectif était de reproduire approximativement la minéralogie finale
des échantillons « Ol1-HPo-H,0 » et « Ol1-HPo-H,0, » de I’expérience, afin d’évaluer si un
mélange artificiel de minéraux pouvait reproduire fidélement les caractéristiques spectrales
d’un assemblage obtenu par des processus d’altération et, si des différences apparaissaient, de
tenter de les expliquer. Le tableau 3-4 présente les compositions massiques retenues. Les
principales différences entre le premier et le second mélange sont une teneur plus faible en
soufre natif et des teneurs plus élevées en sulfates (en accord avec la figure 3-2). Les spectres
correspondants sont reportés en figure 3-10.

En comparant les spectres obtenus a ceux de 1’expérience, on constate un tres bon
accord (aux intensités des bandes pres) puisque I’on retrouve les mémes caractéristiques : la
pente entre 1,0 et 1,3 um liée au fer ferrique, les bandes d’hydratation a 1,45 et 1,94 pum, et
enfin la bande a 2,4 um liée aux groupes SO4. On constate donc a nouveau que, d’une part, la
signature de 1’olivine n’est pas détectable (malgré une teneur supérieure a 40%) et que, d’autre
part, il n’est pas possible d’identifier clairement les variétés de sulfate présentes. Certes, deux
absorptions attribuées au gypse apparaissent a 1,75 et 2,28 um, mais leur tres faible intensité
les rendrait imperceptibles depuis I’orbite (et ce d’autant plus que les données des instruments
spatiaux sont davantage affectées par le bruit que celles acquises en laboratoire).

Olivine Soufre natif Gypse Sulfa,te_de Oyl
magnésium de fer
Mélange 1 43% 30% 5% 10% 12%
Mélange 2 41% 15% 10% 20% 14%

Tableau 3-4 — Composition massique des mélanges de minéraux reproduisant approximativement les
échantillons « Ol1-HPo-H,0 » (mélange 1) et « Ol1-HPo-H,0, » (mélange 2). Les pourcentages réels
correspondants aux pesees sont tous & moins de 0,2% (écart absolu) du pourcentage visé.

111.5.3. Implications pour les sulfates et carbonates martiens

Les résultats présentés dans ce chapitre démontrent que I’altération combinée de
silicates et de sulfures sous une atmosphere de dioxyde de carbone constitue un modele
géochimique viable pour expliquer la complexité minéralogique des dépéts riches en sulfates
sur Mars. Ces résultats sont en bon accord avec ceux de Zolotov et Shock [2005], obtenus par
une approche numérique.

L’oxydation progressive des sulfures permet de maintenir le pH dans I’intervalle de
valeurs ou la jarosite et la goethite sont toutes deux stables [Zolotov et Shock, 2005]. Elle
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Figure 3-10 — Spectres FTIR de mélanges de minéraux reproduisant approximativement la composition
finale des échantillons « Ol1-HPo-H,0O » (mélange 1) et « Ol1-HPo-H,0, » (mélange 2). Les spectres
des échantillons eux-mémes sont reproduits a droite.

favorise en outre 1’altération des silicates, permettant ainsi la libération de cations calcium et
magnésium qui peuvent ensuite étre incorporés a des sulfates de calcium et de magnésium
(Fig. 3-11). De plus, la coexistence de fer et de soufre au sein des sulfures de fer rend la
précipitation de jarosite plus aisée que dans un modele mettant uniquement en jeu I’oxydation
du fer ferreux comme celui de Hurowitz et al. [2010], car le fer est immédiatement disponible
a I’échelle du grain aprés 1’oxydation du S% en SO,* [McHenry et al., 2011]. Néanmoins, les
deux modeles pourraient tendre vers des implications similaires, étant donné que la teneur en
soufre des magmas est corrélé avec celle en fer [Carroll et Rutherford, 1985 ; Gaillard et
Scaillet, 2009]. Les processus d’altération impliquant a la fois les silicates et les sulfures sont
bien connus sur Terre [Bladh, 1982 ; Sherlock et al., 1995 ; Moncur et al., 2009] et se révélent
désormais également pertinents pour les conditions martiennes.

En outre, les présents résultats montrent que les carbonates martiens ont pu se former a
partir d’un substratum dépourvu de sulfures sous la méme atmosphére que les sulfates (Fig.
3-11). En effet, dans I’expérience, la production d’acide sulfurique dans certaines coupelles
n’a pas empéché la précipitation de carbonates dans d’autres. Ceci pourrait résoudre le para-

doxe apparent provenant de la possible formation contemporaine des deux types de minéraux
[Ehlmann et al., 2008].

Une difficulté potentielle du « modele des sulfures » est d’expliquer la forte proportion
de sulfates dans la formation Burns, estimée a ~35-40% en poids [McLennan et al., 2005]. De
simples bilans de masse indiquent qu’une telle abondance nécessiterait que la roche-mere
basaltique contienne ~15% en poids de pyrrhotite (ou ~12,5% de pyrrhotite et pyrite), une
valeur peu realiste en comparaison des teneurs en sulfures dans les shergottites (~0,5% en
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Figure 3-11 — Production de sulfates ou de carbonates en fonction du contenu en sulfures du
substratum rocheux : exemple de la forstérite. Les réactions sont représentées sous la surface par souci
de clarté, mais elles sont valables a la fois en surface et dans le sous-sol peu profond, ou la porosité
permet a I’eau ou au peroxyde d’hydrogeéne d’étre en contact avec les minéraux.

poids) [Lorand et al., 2005]. Toutefois, les météorites SNC ont probablement été éjectées de
Mars par seulement un ou quelques impacts [Vickery et Melosh, 1987 ; McSween, 1994] et
ne sont donc pas nécessairement représentatives des épisodes volcaniques genéralisés qui ont
marqué 1’Hespérien.

La ségrégation d’un liquide riche en soufre au sein d’une chambre magmatique peut
conduire a la formation de dépdts massifs de sulfure (avec une teneur en sulfures allant de 20
a 90%) [Naldrett, 2004], un processus observé sur Terre en contexte komatiitique [Lesher et
al., 1981]. Des dépots riches en sulfures peuvent aussi étre formés par précipitation a partir
d’eau contenant du sulfure d’hydrogéne (H,S) dissous, en contexte hydrothermal [e.g.,
Robigou et al., 1993]. Le fait que les sulfates martiens soient distribués sur une bande équa-
toriale au niveau du dome de Tharsis et a ’ouest de celui-Ci est cohérent avec la forte teneur
en soufre des magmas de Tharsis (jusqu’a 3 500 ppm dans le cas d’un liquide pauvre en eau)
[Gaillard et Scaillet, 2009]. Compte tenu de la signature neutre des sulfures en spectrométrie
VNIR (cf. 8 A.3.2.3.) et des propriétés oxydantes du régolithe martien [Bullock et al., 1994 ;
Zent, 1998], il est probable que d’éventuels dépodts riches en sulfures ne pourraient pas étre
détectées sur Mars a partir de données orbitales.

Alternativement, les sulfures ou les sulfates pourraient avoir été accumulés par des
processus post-magmatiques, tels que la ségrégation éolienne [e.g., Mangold et al., 2011]. En
effet, la découverte par le rover Opportunity de lithologies sédimentaires, incluant des strati-
fications entrecroisées [Grotzinger et al., 2005] (cf. § 1.2.1.3.4.), impliquent que 1’altération de
la roche-mére riche en sulfures se serait déroulée entre ou pendant des épisodes d’érosion et
de transport de sédiments. L’observation de dunes riches en gypse (~35% en poids) [Fishbaugh
et al., 2007] & proximité de la calotte polaire nord de Mars* suggére que les sulfates pourraient
étre moins mobiles que d’autres composants durant le transport éolien (la concentration en

* A noter que le modéle de formation des sulfates par altération de sulfures a été également proposé pour ces
dunes circumpolaires [Fishbaugh et al., 2007 ; Szynkiewicz et al., 2010].
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gypse diminuant rapidement dans la direction des vents dominants). Ainsi, I’action du vent
sur de grandes échelles de temps pourrait augmenter 1’abondance relative des sulfates dans les
dépots sédimentaires par rapport aux roches dont ils dérivent. Enfin, les fortes signatures
spectrales de sulfates observées dans certains dépots stratifiés trés épais dans les chasmata de
Valles Marineris (>4 km dans Candor Chasma Ouest) [Mangold et al., 2008] pourraient aussi
étre plus faciles a expliquer en faisant intervenir la ségrégation éolienne plutét qu’une altéra-
tion en place uniquement.

111.6. Conclusion

L’¢étude présentée dans ce chapitre a fourni les premieres données expérimentales sur
I’impact des sulfures de fer sur 1’altération météorique des silicates basaltiques sous des
conditions simulant celles de Mars primitive. Il a été montré que méme en quasi-absence de
dioxygene, ’altération des sulfures cause une acidification sévére du milieu environnant et
favorise par ce biais 1’altération des silicates et la précipitation de phases secondaires ; celles-
ci étant dominées par les sulfates hydratés et les (oxy)hydroxydes de fer (le soufre natif est
également produit mais tend a diminuer au cours du temps ; Fig. 3-11). La minéralogie finale
tout comme les spectres VNIR sont en bon accord avec les observations orbitales et in situ des
terrains martiens renfermant des sulfates et des (oxy)hydroxydes de fer. La comparaison avec
des mélanges de minéraux a par ailleurs mis en évidence la difficulté a détecter la composante
basaltique de ces terrains, ainsi qu’a identifier les différentes variétés de sulfates coexistant a
I’intérieur d’une méme roche.

Pour conclure, ces résultats expérimentaux soutiennent donc fortement 1’idée que les
sulfures ont pu jouer un role majeur dans la formation des sulfates sur Mars [Burns, 1987]. Ils
montrent qu’un enrichissement régional du substratum en sulfures est suffisant pour expliquer
la formation de sulfates localement et que 1’intervention d’un « événement acide global » lié a
du dioxyde de soufre atmosphérique n’est pas nécessaire. Ceci explique aussi la préservation
des carbonates et des phyllosilicates, qui autrement auraient été détruits par un tel épisode
acide tardif [Fairén et al., 2004 ; Altheide et al., 2010]. Cette conclusion est positive pour la
recherche de vie ancienne sur Mars [Navarro-Gonzalez et al., 2010 ; Bishop et al., 2011], car
elle suggere que des sédiments anciens ont pu étre préservés de toute altération en conditions
acides dans les régions non concernées par I’enrichissement en sulfures.
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GEOCHEMISTRY

It's All About the Sulphides

Both hydrated sulphates and carbonates have been observed on the surface of Mars. How-
ever, these two types of minerals form under very different conditions, with hydrated sul-
phates requiring acidic conditions that are incompatible with the formation or preservation of
carbonates. Dehouck et al. explored the alteration of terrestrial basaltic minerals, similar to
those found on Mars, under a simulated Mars-like atmosphere. After a 4-year-long exposure
to a CO,-dominated humid atmosphere, samples without iron sulphide suffered only minor
alteration, whereas mixtures of silicates and sulphides led to acidic conditions that favored
the precipitation of hydrated sulphates. Infrared reflectance spectra of the samples showed
good agreement with data from Mars. Thus, rather than being the result of planet-wide acidic
conditions, as has been widely believed, martian hydrated sulphates may have formed from
sulphide-rich basalts that produced locally acidic environments. With regional variations in
bed rock composition controlling the distribution of alteration minerals on the surface of Mars,
rather than a global change of atmospheric chemistry, it is possible for the carbonates to form
coevally under the same atmospheric conditions. — MJC :
Geochim. Cosmachim. Ada 90, 47 (2012). 5
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Figure 3-12 — Résumé paru dans la section « Editors’ choice » de la revue Science (juillet 2012), a
propos de ’article publi¢ dans Geochimica et Cosmochima Acta [Dehouck et al., 2012] (cf. annexe C).
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Chapitre 1V

Deux contextes géologiques de

mise en place des argiles sur Mars

Nous avons abordé dans le chapitre Il la question de la formation des sulfates
martiens. Comprendre les processus qui ont amené a la mise en place de ces minéraux est en
effet primordial pour retracer 1’évolution géologique, climatique et hydrologique de Mars
primitive. Toutefois, il ne faut pas perdre de vue que les sulfates représentent une période
tardive de I’altération sur Mars, baptisée Théiikien par Bibring et al. [2006] (cf. § 1.2.1.3.5.) et
qui correspond approximativement a 1’ére hespérienne. Dans les terrains plus anciens, en
revanche, la minéralogie d’altération est dominée par les phyllosilicates, et notamment les
argiles, qui représentent d’ailleurs la majeure partie des détections orbitales de phases
secondaires, toutes régions confondues [e.g., Ehlmann et al., 2011 ; Carter et al., 2011 ;
soumis]. Mais leur présence sur Mars signifie-t-elle que la planete a pu connaitre dans sa
prime jeunesse des conditions semblables a celles régnant sur Terre, ou les argiles sont trés
communes ? En outre, comment et selon quelle chronologie la transition entre le Phyllosien et
le Théiikien s’est-elle opérée ? La formation d’argiles ne peut-elle pas avoir été contempo-
raine de celle des sulfates ? Répondre a ces questions nécessite d’acquérir une vision large
mais précise des terrains représentants ces deux éres.

Les deux études localisées présentées dans ce chapitre s’inscrivent dans cet effort, en
apportant chacune un éclairage sur un contexte géologique de mise en place des argiles sur
Mars. Ces travaux ont fait 1’objet de deux publications (cf. annexe C), respectivement dans
Planetary and Space Science en tant que premier auteur [Dehouck et al., 2010] et dans Icarus
en tant que deuxiéme auteur [Gaudin et al., 2011].
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CHAPITRE IV

IV.1. Introduction

Depuis 2004, des phyllosilicates ont été détectés en de nombreux points de Mars a
partir des données des imageurs hyperspectraux orbitaux OMEGA et CRISM (cf. § 1.2.1.3.5. et
§ 11.1.5.). Ces phyllosilicates sont principalement des argiles, plus précisement des smectites
de fer et magnésium, des smectites alumineuses, de la kaolinite et des chlorites [Bibring et al.,
2005 ; Poulet et al., 2005 ; Loizeau et al., 2007 ; Mangold et al., 2007 ; Mustard et al., 2008 ;
Ehlmann et al., 2009]. Ils sont trouvés dans des terrains plus anciens (principalement d’age
Noachien inférieur @ moyen) que les sulfates (Noachien supérieur a Hespérien), et ceci a été
interprété comme le résultat d’'un changement majeur d’environnement d’altération [Bibring
et al., 2006].

Si, comme nous I’avons vu au chapitre 11, les hypotheses concernant les conditions de
formation des sulfates sont nombreuses, 1'origine des argiles est également amplement
débattue. La question de savoir si les argiles ont été formées uniquement en profondeur (par
altération hydrothermale, diagenese ou métamorphisme) ou également en surface (par altération
météorique) est en effet de premiére importance pour déterminer les conditions climatiques
qui ont prévalu sur Mars primitive avant la mise en place des sulfates [e.g., Ehlmann et al.,
2011]. Toutefois, il n’est pas toujours aisé¢ de distinguer entre les différents processus de
formation a partir des seules informations spectrales, excepté lorsqu’est détectée en parallele
une espéce minérale exclusivement liée & un processus particulier’. Dans les autres cas, il faut
s’en remettre au contexte géologique pour tenter de déterminer 1’origine des minéraux.

L’intérét des deux sites sur lesquels portent les études ci-aprés est qu’ils comportent
des caractéristiques clairement associées a des processus de surface’. Dans le premier cas,
celui de la dépression appelée Ismenius Cavus, il s’agit d’un ancien systéme fluviatile
compos¢ de plusieurs vallées et d’un paléolac. Dans le second, celui du plateau de Nili
Fossae, il s’agit d’une succession minéralogique verticale comparable aux profils d’altération
terrestres (cf. 8 1.1.3.1.). Pour chacune de ces deux zones, une analyse détaillée du contexte
géologique et des affleurements renfermant les argiles a été menée afin d’évaluer précisément
les conditions de mise en place de ces minéraux ainsi que les implications potentielles pour
I’environnement primitif de Mars.

IV.2. Données et méthodes

L’analyse géomorphologique des deux zones d’étude s’est appuyée sur des images
panchromatiques d’une résolution de 20 m/px acquises par la caméra HRSC (High Resolution
Stereo Camera) de la sonde européenne Mars Express, ainsi que sur des images des cameras
HIiRISE (High Resolution Imaging Science Experiment ; ~0,25 m/px) [McEwen et al., 2007]
et CTX (Context Camera ; ~6 m/px) [Malin et al., 2007] de la sonde américaine Mars Recon-

LA titre d’exemple, la prehnite — Ca,Al,Si;0;0(OH), —se forme a des températures comprises entre 200 et 350°C
et a une pression inférieure a 3 kbar, ce qui implique un contexte d’altération hydrothermale ou de méta-
morphisme de basse température. Sur Mars, ce minéral a été détecté dans la région de Nili Fossae ainsi qu’autour
du bassin d’ Argyre [EhImann et al., 2009 ; et références incluses].

2 En complément, est aussi reporté en annexe C un article publié en tant que quatriéme auteur [Mangold et al.,
2012] et portant sur la formation d’argiles par altération hydrothermale au sein d’un cratére d’impact.
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naissance Orbiter. Ont aussi été utilisés des modeles numériques de terrain (MNT) avec une
grille de 40 métres, dérivés de paires d’images stéréoscopiques acquises par la caméra HRSC
mentionnée ci-avant [Neukum et Jaumann, 2004 ; Scholten et al., 2005 ; Ansan et al., 2008].

Enfin, les détections minéralogiques ont été réalisées a I’aide des données de 1’imageur
hyperspectral CRISM, pour lesquelles les méthodes de prétraitement et d’exploitation ont été
décrites dans la section I1.1.5. Le tableau 4-1 présente les parameétres spectraux utilisés pour
déterminer la distribution spatiale des minéraux primaires et secondaires. L’ensemble des
données d’imagerie, de topographie et de spectrométrie VNIR a été combiné dans un systéme
d’information géographique (SIG) grace au logiciel ER Mapper, afin d’établir des corrélations
entre la morphologie et la composition des terrains.

Centre de Ancrages pour le Minéraux
Nom . . Source
bande (um) continuum (pum) recherchés
1.92 simple - .
band depth 1,92 1,88 -2,08 Minéraux hydratés LPGN
2.2 band depth 2,20 2,15 2,27 Phyllosilicates | i7eau et al. [2007]
d’aluminium
2.3 band depth 2,30 226227 2,34 | "llosilicates defer | ;o\, et al. [2007]
et magnésium
OL index 1,02 1,33-1,47-1,70 Olivine LPGN
HCP index 2,15 1,36 - 2,55 Pyroxenes (clino- LPGN
préférentiellement)

Tableau 4-1 — Liste des parameétres spectraux utilisés pour la détection des minéraux primaires et
secondaires dans les deux zones d’étude. Pour plus d’explications sur la méthode de calcul, se référer a
la section 11.1.5.5.

IV.3. Ismenius Cavus

IVV.3.1. Présentation de la zone d’étude

1IVV.3.1.1. Localisation

Ismenius Cavus est une dépression de 90 par 60 km (du nord au sud et d’est en ouest,
respectivement) située a 33,5° N et 17,0° E, dans la partie occidentale de la province d’Ismenius
Lacus (Fig. 4-1A). Cette derniére constitue la transition entre les plateaux cratérisés d’Arabia
Terra et les plaines lisses de Vastitas Borealis, transition communément désignée par le terme
de dichotomie (cf. annexe B). Elle est ainsi marquée par une pente régionale orientée vers le
nord. En outre, on y trouve de nombreux chenaux « rognés » (fretted channels en anglais),
c’est-a-dire des chenaux larges, a fond plat et aux bordures escarpées [Sharp et Malin, 1975].
Mamers Vallis, le plus long de ces chenaux (1 200 km), est caractérisée par un tracé méandri-
forme et la présence de tributaires typiques d’une activité fluviatile. Du sud au nord, elle croise
une série de dépressions souvent circulaires ou partiellement circulaires, parmi lesquelles
Ismenius Cavus, qui pourraient étre d’anciens cratéres modifiés par 1’activité fluviatile.
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Figure 4-1 — Cadre géologique de la zone d’étude. A : localisation sur la carte topographique Mola (voir aussi annexe B). B : carte géologique d’Ismenius
Cavus (Iégende en bas a gauche). C : courbes de niveau (équidistance : 200 metres) extraites du MNT HRSC et superposées a I’image HRSC 5267. Les cadres
indiquent I’emplacement des figures suivantes. MV : embouchure de Mamers Vallis.
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IV.3.1.2. Cadre géologique

IV.3.1.2.1. Fond de la dépression

A I’exception de la partie la plus sombre au sud (Fig. 4-1), le fond d’Ismenius Cavus
est majoritairement lisse et recouvert de poussiére claire (comme c’est le cas de nhombreuses
régions de Mars), ce qui empéche toute analyse détaillée. Toutefois, une unité stratifiée est
visible dans la partie sombre et sera décrite dans la section 1V.3.2. Les matériaux sombres en
eux-mémes sont constitués de dunes éoliennes et d’un « plaquage » qui recouvrent les
portions les plus basses de la dépression.

IV.3.1.2.2. Morphologies fluviatiles

Ismenius Cavus est un bassin dans lequel convergent six vallées, dont deux a I’est,
deux a I’ouest et deux au sud ; Mamers Vallis est la principale arrivant du sud (Fig. 4-1). Le
débordement du bassin a par ailleurs engendré la formation d’une autre vallée au nord qui
rejoint ensuite d’autres dépressions et finalement les terrains « rognés » (fretted terrains) de
Deuteronilus Mensae. En amont, Mamers Vallis pourrait avoir été connectée a un vaste bassin
de drainage associé aux réseaux de Naktong Vallis et Scamander Vallis [Irwin et al., 2005].

Trois des six vallées qui entrent dans Ismenius Cavus présentent des cones de dépéts,
cartographiés en bleu sur la carte geologique (Fig. 4-1B). Le cdne au nord-est mesure environ
10 km de large (Fig. 4-2A) ; il est constitué d’un plateau avec une pente inférieure a 1° entre
-3 150 et -3 100 metres d’altitude et se termine par un front plus escarpé, avec une pente de 10
a 12°. Un deuxieme cone, 20 km plus au sud, apparait de maniere moins évidente en termes
de morphologie et de topographie (Fig. 4-2C). Enfin, un troisiéme cone d’environ 40 par 20 km
est observé a I’embouchure de Mamers Vallis, au sud. De méme que précédemment, ce cone
consiste en un plateau situé en -3 150 et -3 100 m d’altitude, qui a été incisé par des chenaux
fluviatiles (Fig. 4-1). Le front de ce cdne est caractérisé par des pentes de 10 a 15° (voir les
courbes de niveau sur la figure 4-1). L’imagerie a haute résolution montre que la surface de
ces trois cones a été modifiée par des processus éoliens ou glaciaires et recouverte de poussiére.

En se basant sur des données Viking, Cabrol et Grin [1999] et Ori et al. [2000] ont
suggéré que le cbne situé au nord-est résultait de processus fluviatiles, interprétation que
supporte le profil topographique réalisé a partir du MNT HRSC (Fig. 4-2B). Les profils
comportant une surface plane et un front avec une pente de 10 a 15° sont en effet typiques de
certains dépots deltaiques tels que les deltas de type Gilbert. Les cones alluviaux, au contraire,
ne montrent pas une telle rupture de pente [e.g., Leeder, 1999]. Le deuxiéme cbne présente
une topographie moins marquée, ce qui suggere qu’il s’agit soit d’un delta peu profond, soit
d’un cone alluvial. Le troisiéme cone est aussi interprété comme des dépdts deltaiques en
raison de sa surface plane creusée par des chenaux fluviatiles et de sa pente frontale de 10-
15°. Le plus grand volume de dépéts et la forme plus complexe de ce cdne sont vraisem-
blablement dus au fait que Mamers Vallis est plus large que les autres vallées environnantes,
et qu’elle a donc di transporter davantage de sédiments. Les trois cones ont une surface plane
située a la méme altitude (environ -3 100 metres), ce qui est cohérent avec une surface de lac
a ce niveau et donc avec une formation contemporaine des cones par des dépots fluviatiles au
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Figure 4-2 — Morphologie et topographie des deux cones de dépdt du rempart oriental d’Ismenius
Cavus. A : courbes de niveau HRSC (équidistance : 100 metres) superposées a une image HiRISE du
cone nord-est. B : profil topographigque du cone nord-est extrait du MNT HRSC (établi le long du trait
blanc visible en A). C : courbes de niveau HRSC (équidistance : 100 métres) superposées a une image
HIiRISE du cbne sud-est.

sein d’un lac. La différence d’altitude entre les surfaces planes des deltas et la partie la plus
basse d’Ismenius Cavus indique que ce lac était profond d’environ 600 metres, ce qui
correspond 4 un volume d’eau théorique d’environ 550 km®.
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IV.3.1.2.3. Morphologies glaciaires

La plupart des fonds de vallées ainsi qu’une partie des remparts intérieurs d’Ismenius
Cavus sont masqués par des unités de type lineated valley fills (« remplissages de vallées a
linéations ») et lobate debris aprons (« tabliers de débris lobés ») [e.g., Squyres, 1978], carto-
graphiées en beige sur la carte géologique (Fig. 4-1B). Ces morphologies, caractérisées
comme leur nom 1I’indique par des formes lobées, des linéations ainsi que par une texture
« grélée » (pitted texture en anglais) sont habituellement interprétées comme le résultat de
I’écoulement visqueux de matériaux riches en glace [e.g., Squyres, 1978 ; Mangold, 2003].
De récentes observations orbitales par radar ont d’ailleurs confirmé la présence d’une forte
proportion de glace (jusqu’a 80%) dans des unités du méme type, au nord de la zone d’étude
[Plaut et al., 2009].

A I’échelle des images HiRISE, une texture grélée est aussi visible localement en dehors
des morphologies glaciaires en elles-mémes. Cette texture est caractéristique du manteau
latitudinal qui a été observé a 1’échelle globale aux hautes et moyennes latitudes sur les
images de la caméra MOC de la sonde Mars Global Surveyor et dont 1’4ge de formation est
estimé a quelques millions d’années [e.g., Mustard et al., 2001]. Ce type de terrains est
interprété comme une fine couche (moins de dix meétres) de poussiere et de glace mélangées,
qui est devenue grélée a la suite de la sublimation de la glace [Mustard et al., 2001]. Cette
texture a été identifiée ici uniquement a la plus haute résolution disponible et ne correspond
pas a une unité geologique majeure ; c’est pourquoi elle n’a pas été reportée sur la carte
géologique. Ces terrains n’influencent pas les interprétations faites a partir des images a plus
faible résolution, mais pourraient toutefois masquer des affleurements rocheux et empécher
localement des détections minéralogiques a partir des données orbitales.

La présence de structures glaciaires dans le fond des vallées pourrait suggérer que les
cbnes mentionnés précédemment ont une origine glaciaire. Cependant, les tabliers de débris
lobés ont habituellement des pentes plus douces (inférieures a 5°) [e.g., Mangold, 2003] que
celles mesurées ici. En effet, les escarpements frontaux ne sont généralement pas préservés
par la rhéologie des materiaux riches en glace, car les pentes de 15° sont le plus souvent
éliminées par fluage visqueux [e.g., Mangold et al., 2002]. En outre, les fortes pentes termi-
nales mesurées ici (Fig. 4-2B) ne sont pas cohérentes avec les nombreuses morphologies
glaciaires observées dans la région voisine de Deuteronilus Mensae. Enfin, les tabliers de
débris lobés situés a I’embouchure des petites vallées sur le rempart occidental d’Ismenius
Cavus ne présentent pas de forme en cone comme a ’est ; au contraire, ils pourraient a cet
endroit masquer des dép6ts deltaiques plus anciens.

IV.3.2. Nature et géologie des argiles

Des smectites riches en fer ont été¢ précédemment détectées dans 1’unité stratifiée
d’Ismenius Cavus a partir des données OMEGA [Poulet et al., 2005] et ont alors été consi-
dérées comme représentative de la majorité des unités sombres riches en argiles trouvées sur
Mars, dont la formation n’était toutefois pas bien comprise en raison du manque de données a
haute résolution. Les spectres CRISM collectés dans la présente étude montrent des bandes
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d’absorption a 1,4, 1,9 et 2,3 um (Fig. 4-3). Les deux premieres sont dues aux molécules
d’eau associé¢es aux minéraux hydratés et la troisieme aux liaisons FeFe-OH ou MgMgMg-
OH, selon sa position exacte (cf. § 11.1.3.1.). Une telle signature peut donc étre attribuable a
des phyllosilicates de fer et magnésium tels que la nontronite, la saponite ou la vermiculite
(Fig. 4-3). Une carte composite en trois couleurs (Fig. 4-4A) montre que la bande a 2,3 um
(en rouge) et celle a 1,9 um (en bleu) sont presque exactement corrélées (les pixels apparaissent
en magenta), ce qui confirme la présence de phyllosilicates de fer et magnésium.

Les matériaux sombres sur le fond d’Ismenius Cavus contiennent des pyroxenes initia-
lement détectés a partir des données OMEGA [Poulet et al., 2005] et confirmés ici grace aux
données CRISM (Fig. 4-4A). Leur configuration est similaire a celle de la couverture éolienne
riche en pyroxénes également observée dans la région de Mawrth Vallis [Loizeau et al.,
2007]. Par ailleurs, la figure 4-4A montre que les pyroxenes ne sont pas détectés avec les
minéraux hydratés (les pixels vert et magenta sont clairement séparés), ce qui écarte la possi-
bilit¢ d’un mélange de ces deux phases au sein d’une méme roche.

A Déchelle globale, les argiles ont été initialement identifiés grice a 1’instrument
OMEGA dans deux grands types de terrains : d’une part, des unités sombres et, d’autre part,
des affleurements érodés [Poulet et al., 2005]. Néanmoins, 1’unité riche en phyllosilicates
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Figure 4-3 — Moyenne de 28 spectres CRISM (cube HRL0000853D) sélectionnés dans la zone magenta

de la figure 4-4A, et rapport de spectres correspondant (cf. § 11.1.5.5.). Des spectres de laboratoire de

vermiculite, de nontronite et de saponite extraits de la librairie USGS sont aussi présentés pour
comparaison (références WS681, NG-1a et SapCa-1, respectivement) [Clark et al., 2007].
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1 km

- Bande a 2,3 ym
I HCP Index

- Bande a 1,92 ym

Figure 4-4 — Détections minéralogiques et détails morphologiques des terrains sombres au sud
d’Ismenius Cavus (Fig. 4-1). A : carte composite des parametres spectraux calculés pour le cube
CRISM HRL0000853D (dont la trace est indiquée en pointillés), superposée a une image HRSC
(5267) et trois images HIRISE (PSP_10274_ 2140, PSP_5778 2140 et PSP_10419 2140). Seuls
apparaissent les pixels pour lesquels la bande d’absorption recherchée est effectivement présente dans
les spectres. On constate une corrélation quasi-exacte entre les bandes a 1,92 et 2,30 um, qui se traduit
par une couleur magenta. B : détail de A montrant une série de couches en V sur laquelle sont
détectées les bandes a 1,92 et 2,3 um (a noter que le cube CRISM s’interrompt a gauche, expliquant
I’absence de détections dans cette portion de I’image). C: détail de A montrant des strates
subhorizontales au sein des terrains riches en phyllosilicates.
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hydratés d’Ismenius Cavus a une réflectance de 0,26 a la longueur d’onde de 1 pm, ce qui est
comparable a celle de 1’unité riche en phyllosilicates de Mawrth Vallis [Loizeau et al., 2007].
La spectrométrie VNIR ne sonde que les premiéres dizaines de micrometres de la surface (cf.
§11.1.1.2.1.) et il est donc souvent difficile de déterminer si les minéraux hydratés sont un
composant de la roche dans son ensemble ou s’ils ne correspondent qu’a une fine pellicule
d’altération superficielle. Ici, I’association des phyllosilicates avec une unité stratifiée récem-
ment exhumée (elle ne comporte quasiment aucun cratere d’impact) montre que ceux-Ci sont
présents au cceur de la roche et que les unités sombres initialement identifiees sont en réalité
des affleurements rocheux. L’aspect sombre n’est donc di qu’a la proximité et au recouvre-
ment partiel par les dunes et la couverture riches en pyroxenes, et non a une altération
partielle de ceux-ci (Fig. 4-1B et 4-4).

Les phyllosilicates d’Ismenius Cavus sont contenus au sein de couches rocheuses
d’épaisseur métrique, situées entre -3 400 et -3 600 métres d’altitude (Fig. 4-4C). Le pendage
des couches déduit de la topographie est subhorizontal, ce qui suggére que cette unité est
¢épaisse d’environ 200 metres. Mais les phyllosilicates sont aussi détectés dans une série de
couches ayant une forme en V lorsque vue en carte (Fig. 4-4B). Ces couches ayant elles aussi
un pendage subhorizontal et étant situées a une altitude de -3 300 métres, I’ensemble de
Iunité atteint une épaisseur d’environ 300 métres. Toutefois, les strates ne sont visibles que
dans les zones actuellement soumises a 1’érosion, qui dégage peu a peu la couverture sombre
riche en pyroxenes.

Les données CRISM indiguent donc que la base du grand delta situé a ’embouchure
de Mamers Vallis renferme des sédiments riches en argiles de fer et de magnésium. Sur Terre,
les cbnes de dépdt consistent en un assemblage de sédiments clastiques charriés par les
rivieres et déposés, en fonction de la granulométrie, soit au niveau de la surface du lac
(fraction sableuse), soit plus loin et plus profondément (fraction fine) [e.g., Leeder, 1999]. La
présence d’argiles, qui correspondent le plus souvent aux particules les plus fines, déposées
dans la partie distale de la structure deltaique, est courante dans ce type de contexte sur Terre
[e.g., Leeder, 1999]. Alternativement, dans Ismenius Cavus, il est possible que les strates
observées fassent partie du pic central du cratére d’impact originel. Toutefois, les pics
centraux présentent toujours des couches fortement inclinées [e.g., Melosh, 1989], ce qui
n’est pas le cas ici. En conséquence, il apparait plus probable que I’unité riche en argiles
corresponde a I’affleurement de dépéts deltaiques distaux plutot qu’a celui du socle.

IVV.3.3. Chronologie

Les relations de superposition entre les réseaux de vallées et les terrains environnants
suggerent que les vallées sont d’age hespérien (~2,9 a 3,7 milliards d’années ; cf. annexe B).
En effet, elles incisent une unité de plaines ridées de I’Hespérien inférieur, mais certaines
portions sont aussi recouvertes par des plaines de 1’Hespérien supéricur de la formation
Vastitas Borealis, au nord [Greeley et Guest, 1987 ; Tanaka et al., 2005]. L’érosion récente ou
le manteau éolien empéchent une estimation de 1’dge par la technique des comptages de
cratere sur le fond de la dépression, I’unité stratifiée exhumée ainsi que sur les deux cones les
plus petits. Un comptage de cratéres a néanmoins été réalisé sur le céne principal (Fig. 4-5)
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Figure 4-5 — Datations des morphologies glaciaires et des dépbts deltaiques d’Ismenius Cavus par la
méthode des comptages de cratéres [Hartmann et Neukum, 2001].

[voir Hartmann et Neukum, 2001 pour les détails concernant la technique]. Seuls les cratéres
de plus de 500 métres ont été pris en compte en raison du manteau éolien qui a « réinitialisé »
la distribution des petits cratéres. Les points obtenus suivent les isochrones entre 3,0 et 3,5
milliards d’années, apreés la limite Noachien-Hespérien (cf. annexe B). Ainsi, le comptage de
crateres donne un age hespérien, mais 1’incertitude est trop large pour étre plus précis (Fig.
4-5). Néanmoins, ceci confirme la datation de I’activité fluviatile et lacustre tel qu’attendue
d’apreés les relations de superposition mentionnées plus haut.

Par ailleurs, les morphologies glaciaires apparaissent superposées aux vallées et aux
cones. Ceci est observable a I’embouchure de Mamers Vallis ou les lineated valley fills
s’arrétent tandis que les dépots et chenaux fluviatiles sont toujours visibles vers 1’ouest (Fig.
4-6). L’age des morphologies glaciaires d’Ismenius Cavus a aussi été contraint par un
comptage de crateres sur le tablier de débris lobé du rempart occidental. L’age obtenu est de
50 a 300 millions d’années (Amazonien supérieur ; cf. annexe B) et s’avere en bon accord
avec les ages précédemment déterminés pour d’autres unités du méme type [e.g., Mangold,
2003]. Ceci confirme en outre que 1’activité¢ glaciaire s’est déroulée bien apres ’activité
fluvio-lacustre et sans lien avec elle.

IV.3.4. Discussion

La présente étude montre que la dépression d’Ismenius Cavus comporte trois cones de
dépots qui se sont probablement formés dans un lac profond d’environ 600 métres durant 1’¢re
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hespérienne. Les affleurements de sédiments a la base du plus vaste de ces cénes renferment
des argiles de fer et magnésium. Celles-ci peuvent étre apparues a cet endroit selon deux
processus distincts : (1) par formation in situ durant la période d’activité du lac, ou (2) par
dépot de particules allochtones a I’intérieur de ce méme lac (Fig. 4-7). Cette derniére hypo-
these, également proposée pour un cdne similaire dans la région de Nili Fossae [Mangold et
al., 2007], ne peut étre testée ici car le substratum rocheux en amont de Mamers Vallis est
recouvert d’un manteau de poussicre. Les deux processus sont donc envisageables, mais la
position stratigraphique des argiles penche en faveur du second scénario (Fig. 4-7B).

L’age hespérien déterminé pour I’activité fluvio-lacustre et les dépdts qui y sont
associés est cohérent avec d’autres indices d’une telle activité a cette époque sur Mars [Cabrol
et Grin, 1999 ; Irwin et al., 2005 ; Quantin et al., 2005 ; Mangold et Ansan, 2006 ; Di Achille
et al., 2009]. Ismenius Cavus est I’un des plus profonds paléolacs parmi ceux précédemment
identifiés a I’Hespérien, et le seul connu pour le moment présentant une épaisse unité riche en
phyllosilicates. La présence de ces derniers, associée a I’absence de sulfates hydratés dans un
paléolac hespérien, est un élément important pour contraindre I’environnement de cette ére,
qui est supposee avoir été dominée par les sulfates et un environnement acide [Bibring et al.,
2006] : les résultats obtenus ici indiquent que durant cette période Mars a pu préserver des
régions ou I’eau liquide a existé suffisamment longtemps pour construire des deltas, entretenir
un lac profond et permettre le dépot de minéraux hydratés sans sulfates, ce qui apparait
cohérent avec le scénario alternatif proposé au chapitre I11 pour la formation de ces derniers.

Figure 4-6 — Image CTX (P16_007202 2146) montrant I’entrée de Mamers Vallis dans Ismenius
Cavus. Le sigle « LVF » désigne les lineated valley fills, c’est-a-dire les dépdts glaciaires remplissant
le fond de la vallée. Le sigle « MVF » désigne le mantled valley floor, ¢’est-a-dire une portion non
recouverte par des dépots glaciaires mais par un manteau de poussiére superficiel.
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Figure 4-7 — Coupes schématiques (topographie réelle, exagération verticale x6) des deux scénarios
envisagés pour expliquer 1’origine des phyllosilicates hydratés et leurs relations avec les autres unités
de la zone d’étude. A : les phyllosilicates sont issus d’une altération superficielle locale. B : les
phyllosilicates sont présents au sein d’une unité épaisse, possiblement associée aux dépots deltaiques,
qui affleure en deux points, le reste étant masqué par un plaquage sombre riche en pyroxenes.

IV.4. Nili Fossae

IV.4.1. Présentation de la zone d’étude

La région de Nili Fossae est localisée au nord-est du complexe volcanique de Syrtis
Major et au nord-ouest d’Isidis Planitia (Fig. 4-8). Elle se distingue par plusieurs fossés
d’effondrement arqués, dont la formation est liée a celle du bassin d’impact d’Isidis, il y a
environ 3,96 milliards d’années [Schultz et Frey, 1990 ; Mustard et al., 2007]. Cette région a
été 1’objet d’un intérét croissant depuis la découverte de vastes affleurements d’olivine par
I’instrument TES (Thermal Emission Spectrometer) de la sonde Mars Global Surveyor [Hoefen
et al., 2003 ; Hamilton et Christensen, 2005] et la détection de smectites riches en fer par
I’imageur hyperspectral OMEGA [Bibring et al., 2005 ; Poulet et al., 2005 ; Mangold et al.,
2007 ; Michalski et al., 2010b].

La diversité minéralogique de la région, que 1’étude des données de 1’imageur hyper-
spectral CRISM a encore élargi par la suite [Ehlmann et al., 2008 ; Ehlmann et al., 2009],
suggére que I’eau liquide a été disponible en quantités suffisamment importantes pour modifier
la crolte en profondeur au travers de processus tels que I’altération hydrothermale ou le
métamorphisme [Mangold et al., 2007 ; Ehlmann et al., 2009 ; Mustard et al., 2009].
Néanmoins, la mise en évidence d’une unité riche en phyllosilicates d’aluminium au sommet
du plateau occidental fournit une preuve potentielle d’un épisode d’altération météorique
[Ehlmann et al., 2009].
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Figure 4-8 — Localisation de la zone étude — croix rouge prés du centre — sur la carte topographique
MOLA (voir aussi annexe B). Les arcs de cercle indiquent I’emplacement des anneaux interne et
externe associés au bassin d’impact d’Isidis [Schultz et Frey, 1990 ; Mustard et al., 2007].

La zone d’étude sélectionnée est située a 22,1° N et 74,6° E, sur le plateau et le flanc
ouest de la principale dépression de Nili Fossae (a 900 métres au-dessus du fond de celle-ci)
et en bordure d’un cratére d’impact de 50 km de diamétre (Fig. 4-8). La zone est affectée par
une grande faille normale qui a fait basculer un bloc se trouvant désormais 300 métres en
dessous du plateau lui-méme.

IV.4.2. Nature et géologie des argiles

La minéralogie locale a été extraite d’un cube CRISM (FRT00009971). Trois groupes
de spectres distincts ont été identifiés — ils sont détaillés ci-apres — et cartographiés au moyen
de parametres spectraux (Tab. 4-1). L’image composite en rouge-vert-bleu ainsi obtenue a été
superposée aux images HRSC et HIRISE couvrant la zone d’étude, et une vue en perspective
a eté realisee a partir du MNT HRSC (Fig. 4-9).

IV.4.2.1. Argiles alumineuses

La premier groupe de spectres identifi¢ comporte des bandes d’absorption a 1,4, 1,9 et
2,2 um, qui sont typiques des argiles alumineuses (Fig. 4-10). L’asymétrie vers les courtes
longueurs d’onde des bandes a 1,4 et 2,2 um indiquent la présence d’un minéral du groupe de
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la kaolinite, tel que la kaolinite stricto sensu ou I’halloysite (cf. § A.2.1.), comme précé-
demment identifié dans Nili Fossae par Ehlmann et al. [2009]. La largeur des bandes a 1,4 et
2,2 um ainsi que la profondeur de la bande a 1,9 um suggéerent également la présence d’autres
phases, telles qu’une smectite alumineuse ou de la silice hydratée, en mélange intime.

Figure 4-9 — Détections minéralogiques et interprétation de 1’altération sur le plateau occidental de
Nili Fossae. A : carte composite des parametres spectraux calculés pour le cube CRISM FRT00009971,
superposee a une image HRSC (1347). Les terrains riches en argiles alumineuses apparaissent en bleu
(bande a 2,2 um), ceux riches en smectites de fer et magnésium en rouge (bande a 2,3 um) et les
affleurements du substratum riche en olivine en vert (bande a 1 um). La couleur jaune indique la
détection dans un méme pixel d’une bande a 1 um et d’'une bande 2,3 um. Les courbes de niveau
(extraites du MNT HRSC) ont une équidistance de 50 meétres. Les zones « ROI-1 » et « ROI-2 »
indiquent les groupe de pixels dont les spectres moyens sont présentés dans les figures 4-11 et 4-10,
respectivement. B : détail d’une image HIRISE (PSP_006989 2025) couvrant un petit cratére (noté
« C ») entouré de signatures spectrales d’olivine (« Ol »). La distribution de celles-ci suggére que
I’impact a excavé des fragments du substratum, qui se trouverait 8 moins de 80 metres de profondeur &
cet endroit (voir les explications dans le texte). Les argiles alumineuses (« Al ») et les smectites de fer
et magnésium (« Sm ») apparaissent dans des terrains non stratifiés et relativement peu épais. C : vue
en perspective de la zone d’étude, basée sur le MNT HRSC, mettant en évidence la couverture au
sommet du plateau formée par 1’unité a kaolinite. E.V. : exagération verticale.
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Une légere différence apparait entre les spectres CRISM et les spectres de laboratoire
des minéraux cités ci-avant : il s’agit d’une diminution marquée de la réflectance de 1,3 um
vers 1,0 um. Cette pente est souvent interprétée comme une indication de la présence
d’(oxy)hydroxydes de fer [e.g., Bibring et al., 2007], bien que d’autres minéraux ferriféres
pourraient aussi expliquer une absorption a cette longueur d’onde. Toutefois, compte tenu de
la position du centre de la bande (en dessous de 1 um) et de la profondeur de la bande, les
(oxy)hydroxydes de fer semblent plus plausibles que, par exemple, un minéral primaire
renfermant du fer ferreux (cf. § A.5.1.3.).

Sur les images a haute résolution (Fig. 4-9), ce groupe de spectres se révele corres-
pondre a des terrains clairs et fracturés, ne présentant pas de stratification. L’unité est en outre
recouverte localement par des matériaux sombres comportant des rides et des dunes éoliennes.
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Figure 4-10 — De haut en bas : moyenne de spectres CRISM (cube FRT00009971) sur une zone

d’intérét comportant des signatures d’argiles alumineuses (« S1 ») et sur une zone neutre (« S2 ») ;

rapport S1/S2 accentuant les bandes d’absorption de S1 ; spectres de laboratoire extraits de la librairie

USGS (montmorillonite SWy-1, kaolinite KGa-1 wxyl, halloysite NMNH106236 et goethite WS220)

[Clark et al., 2007].
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IV.4.2.2. Smectites de fer et magnésium

Le deuxiéme groupe de spectre identifié comporte des bandes d’absorption a 1,4, 1,9
et 2,3 um (ainsi qu’une autre, un peu plus faible, a 2,39 um), qui sont indicatrices de la
présence de smectites de fer et magnésium [e.g., Poulet et al., 2005] (Fig. 4-11). La position
précise de la bande a 2,3 um est intermédiaire entre celle de la nontronite (& 2,29 pm, liée aux
liaisons FeFe-OH) et celle de la saponite (a 2,31 um, liée aux liaisons MgMgMg-OH), ce qui
suggere une composition elle aussi intermédiaire. Une baisse de réflectance est a nouveau
observée en dessous de 1,3 um mais cette fois de maniere moins prononcée que précédemment.

L’imagerie visible (Fig. 4-9) révele que ce groupe de spectres correspond a une unité
souvent sombre et avec une plus grande variété de teintes en comparaison de celle renfermant
les argiles alumineuses. Néanmoins, comme cette derniére, elle ne montre pas de stratification.
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Figure 4-11 — De haut en bas : moyenne de spectres CRISM sur une zone d’intérét comportant des
signatures de smectites de fer et magnésium (« S1 ») et sur une zone neutre (« S2 ») ; rapport S1/S2
accentuant les bandes d’absorption de S1; spectres de laboratoire extraits de la librairie USGS
(saponite SapCa-1 et nontronite NG-1a) [Clark et al., 2007].
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IV.4.2.3. Olivine

Le troisieme et dernier groupe de spectres identifie, moins représenté que les deux
précédents dans la zone d’étude, comporte une large bande d’absorption entre 1,0 et 1,5 um,
typique de I’olivine (Fig. 4-12). Des bandes moins intenses apparaissent aussi a 1,4, 1,9, 2,32
et 2,53 um. Leur présence est indicatrice d’une forme d’hydratation, ce qui suggere soit que
I’olivine est partiellement altérée (par exemple, en serpentine), soit qu’elle est mélangée spa-
tialement avec des phases d’altération (par exemple, avec des smectites de fer et magnésium

o 016 A
E CRlSM « 51 »
©
‘b’ x
v 0,14 F ]
= e~ T——
‘L
o !
012} CRISM <<52»\“\\_
1,3 - ! ’ ' T T T T -
W]
v]
5 I
g i Rapport $1/52
=
‘L
oc

11F

Sidérite

Magnésite
+ hydromag.

Lizardite

Réflectance
(spectres décalés)

Olivine

PEEE SN B R A U U U R A AU Bl
10 1.2 14 16 18 20 22 24 26

Longueur d'onde (um)

Figure 4-12 — De haut en bas : moyenne de spectres CRISM sur une zone d’intérét comportant des
signatures d’olivine (« S1 ») et sur une zone neutre (« S2 ») ; rapport S1/S2 accentuant les bandes
d’absorption de S1; spectres de laboratoire extraits de la librairie USGS (sidérite HS271.3B,
magnésite + hydromagnésite HS47.3B, lizardite NMNHR4687.a, antigorite NMNH96917, olivine
NMNH137044.a) [Clark et al., 2007].
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telles que celles décrites dans la section précédente). Les spectres ne montrent pas de bande
d’absorption a 2,1 pm, qui aurait permis une identification formelle de serpentine (lizardite et
antigorite dans la figure 4-12). Les carbonates de magnésium tels que la magnésite ou 1’hydro-
magnésite, détectés en d’autres points de Nili Fossae [Ehlmann et al., 2008], sont ici écartés
en tant que composants potentiels en raison des différences observées avec les spectres de
laboratoire dans la position, la forme et I’intensité des bandes (Fig. 4-12).

Une étude détaillée des terrains concernés par ce troisieme groupe de spectres révele
I’existence d’un cratére de 250 metres de diameétre rempli de dépdts éoliens, autour duquel
s’étendent les signatures spectrales d’olivine (Fig. 4-9A/B). Cette distribution spatiale suggere
que des matériaux profonds ont ét¢ excavés par I’impact et donc que les spectres corres-
pondant pourraient résulter du mélange spatial entre de 1’olivine non altérée ou partiellement
altérée issue du substratum et des smectites de fer et magnésium contenues dans les terrains
environnants.

IV.4.2.4. Relations spatiales entre les trois unités

L’unité renfermant de la kaolinite est localisee au sommet du plateau. Une coupe
établie a I’aide du MNT HRSC permet d’estimer son épaisseur a 20 meétres ou moins. Les
smectites de fer et magnésium sont détectées sur un escarpement stratigraphiquement en
dessous I'unité a kaolinite. Comme mentionné précédemment, aucune de ces deux unités ne
montre de stratification typique de dép6ts sédimentaires. Le substratum riche en olivine
n’affleure qu’en quelques points de la zone, le plus notable étant le cratére de 250 métres de
diametre évoqué plus haut et présente en detail par les figures 4-9A et B.

La coupe en figure 4-13 montre 1’interprétation en profondeur de 1’altération observée
en surface. L’¢épaisseur de la zone a smectites est difficile a établir. Une premicre possibilité
est que les smectites occupent 1’épaisseur totale visible le long de 1’escarpement (environ 300
metres), en particulier si I’altération est antérieure au basculement du bloc. Cependant, des
matériaux renfermant des argiles alumineuses sont aussi détectés sur 1’escarpement (point
noté « X » sur la figure 4-9C) : ils pourraient consister en des débris provenant de la partie
sommitale de 1’affleurement (et la méme chose pourrait alors étre vraie pour les smectites de
fer et magnésium observées a cet endroit). Alternativement, I’altération peut étre postérieure a
la formation de 1’escarpement, ce qui expliquerait la présence d’argiles alumineuses a cet
endroit, le front d’altération étant alors orienté parallélement a la pente, comme représenté sur
la figure 4-13. En conséquence, dans les deux cas, il s’avére que la hauteur de 1’escarpement a
elle seule n’est pas un bon indicateur de 1’épaisseur d’altération. De plus, la coupe montre que
le cratere de 250 meétres semble avoir excave des fragments du substratum riche en olivine.
En considérant que la profondeur d’excavation pour les petits cratéres est d’environ un tiers
de leur diametre [e.g., Melosh, 1989], ce cratére donne une limite supérieure pour 1’épaisseur
totale de la zone altérée, strictement inférieure a 80 meétres a cet endroit, ce qui indique que
I’épaisseur de ’unité renfermant les smectites de fer et magnésium est limitée a quelques
dizaines de métres. Cette interprétation s’accorde avec 1’observation d’affleurements similaires
du substratum plus a 1’ouest dans la zone d’étude (Fig. 4-9A/C) et montre que les smectites
observeées le long de I’escarpement sont des débris ou sont postérieures la formation de celui-ci.
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Figure 4-13 — Coupe interprétative etablie a partir de la topographie HRSC et des détections miné-
ralogiques en surface (I’orientation du profil est indiquée sur la figure 4-9A). E.V. : exagération verticale.

Enfin, la chronologie relative de formation des minéraux d’altération peut étre estimée
par les relations de superposition. Il a ainsi été établi que les phyllosilicates sont antérieurs au
remplissage volcanique des fossés d’effondrement, survenu a I’Hespérien inférieur [Mangold
et al., 2007]. En outre, les phyllosilicates observés dans la présente zone d’étude sont posté-
rieurs a la mise en place du bassin d’Isidis (au Noachien moyen) car ils ne sont pas affectés
par les produits de fusion et par les crateres secondaires de cet impact. Un age noachien
supérieur est donc déduit, en accord avec les études précedentes dans la région [Mangold et
al., 2007 ; Mustard et al., 2007 ; 2009 ; Ehlmann et al., 2009].

IV.4.3. Un analogue terrestre : Murrin Murrin

IV.4.3.1. Description macroscopique et microscopique

La succession minéralogique verticale observée dans la zone d’étude de Nili Fossae
est semblable & celle des profils d’altération terrestres (cf. § 1.1.3.1.). Toutefois, I’importante
épaisseur des horizons observés sur Mars — plusieurs dizaines de metres — pose la question de
savoir si les processus en jeu sont effectivement similaires a ceux a 1’ceuvre sur Terre. Dans
cette section, nous allons nous intéresser aux profils d’altération du site minier de Murrin
Murrin, en Australie Occidentale (28,8° S, 121,9° E), décrits en détail par Gaudin et al.
[2004a ; 2004b ; 2005] et proposés comme analogue terrestre des profils d’altération martiens
par Gaudin et al. [2011] (cf. annexe C).

Les profils d’altération de Murrin Murrin sont développés sur des massifs de péridotite
serpentinisée d’age archéen (-2,7 milliards d’années environ), appartenant a la ceinture de
roches vertes située dans la partie orientale du craton de Yilgarn. L’altération météorique, ou
latéritisation, du profil de Murrin Murrin est supposée s’étre produite entre le Crétacé
supérieur et le début du Cénozoique [Van de Graaff et al., 1977], méme si aucune datation
précise n’a été réalisée. Les mesures isotopiques de 1’oxygene et du deutérium ont confirmé
I’origine météorique de ces profils d’altération [Gaudin et al., 2005]. L’érosion postérieure a
la latéritisation a retiré une partie du profil, mais le climat aride actuel, le faible relief et la
stabilit¢ tectonique de la région ont permis une préservation d’une grande partie de la
couverture latéritique [Elias et al., 1981].
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L’épaisseur totale des profils est d’environ 30 a 40 metres, au sein desquels sont
identifiées la saprolite®, une zone & smectites et une zone riche en aluminium (de bas en haut ;
Fig. 4-14). Les analyses pétrologiques et minéralogiques menées par Gaudin et al. [2004a ;
2004b ; 2005 ; 2011] révélent les caractéristiques trés distinctes de ces trois horizons :

- alaffleurement, la saprolite apparait grise et massive avec occasionnellement des
concrétions métriques de magnésite, probablement d’origine hydrothermale ; sa
minéralogie est dominée par la serpentine avec des quantités significatives de
smectites (et des traces de maghémite, opale, quartz, magnésite et dolomite) ;

- la zone a smectites présente une coloration allant du vert au marron et se révele
plus friable que la saprolite ; sa texture est relativement homogene, avec seulement
quelques reliques de la texture de la roche-mere ; sa minéralogie comprend des
smectites ainsi que de faibles quantités de maghémite, remplacée par de la goethite
dans la partie supérieure de 1’horizon ; la serpentine est presque totalement absente
et aucune concrétion de magnésite n’a été observée ;

- la zone riche en aluminium a une intense coloration rouge et une structure trés
friable ; sa minéralogie est dominée par la kaolinite et la goethite, avec de faibles
quantités de smectites (tres inférieures a celles de I’horizon précédent).

Le contact entre chacun des trois horizons est net et se situe a une profondeur variable.
L’épaisseur de la zone a smectites varie ainsi entre 10 et 20 meétres et celle de la zone riche en
aluminium entre 5 et 15 métres. Ceci suggére des variations locales de I’intensité d’altération,
qui peuvent étre attribuées a des variations de conditions de drainage liées a des hétéroge-
néités physiques de la roche-mere ou a une topographie initiale irréguliére.

La composition chimique des smectites de chacun des horizons du profil est reportée
dans le diagramme ternaire Fe-Al-Mg de la figure 4-15. La saprolite comporte a la fois des
smectites magnésiennes (saponite) et des smectites de fer et magnésium, toutes pauvres en

Figure 4-14 — Photographie d’un profil d’altération observé dans la mine de Murrin Murrin. Les
lignes en pointillés indiquent les limites entre les différents horizons. La barre en bas a droite ainsi que
la personne prés du centre de la photographie donnent I’échelle. La coupure horizontale prés du

sommet de la saprolite est liée au terrassement réalisé pour 1’exploitation miniére.

¥ Le terme de saprolite désigne une roche faiblement altérée, ayant conservé la structure de la roche-mére.
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aluminium. La zone a smectites présente une composition assez homogéne, riche en fer et
avec de faibles quantités de magnésium et d’aluminium. La zone riche en aluminium, enfin,
contient des smectites de composition intermédiaire entre un p6le riche en fer et un pdle riche
en aluminium, avec seulement de faibles quantités de magnésium. Une nette évolution est
donc mise en évidence de la base au sommet du profil, avec la prédominance successive de
smectites riches en magnésium, riches en fer et riches en aluminium.

1IVV.4.3.2. Processus d’altération

L’¢étude des profils de Murrin Murrin montre que 1’altération de massifs de serpen-
tinite induit en premier lieu le développement d’une importante zone a smectites et en second
lieu celui d’une zone sommitale riche en aluminium, renfermant de la kaolinite (Fig. 4-14).
Les profils d’altération présentant une zone riche en smectites ferriféres telle que celle de
Murrin Murrin apparaissent typiquement sous des climats tropicaux a saison séche marquée,
ou dans des environnements topographiquement confinés a faible drainage. En régle générale,
ils résultent du lessivage inefficace ou relativement lent des cations Si**, ce qui permet
d’atteindre la sursaturation et la précipitation de smectites [Golightly, 1981]. Ainsi, ces dernieres
ne sont pas courantes dans les sites a fort drainage ou en climat équatorial humide : sous ces
conditions, une zone a limonite se forme directement au-dessus de la saprolite [Golightly,
1981 ; Trescases, 1986].

En outre, I’étude des profils de Murrin Murrin met en évidence une nette évolution de
la chimie et de la minéralogie des matériaux altérés en lien avec 1’augmentation de I’intensité
d’altération de la base au sommet (cf. § 1.1.3.1.). Cette évolution se manifeste notamment par
une disparition totale des minéraux les plus riches en magnésium tels que la serpentine ou la

Mg (+Ni)

® Saprolite 1
O Saprolite 2

- Zone a smectites

25 Zone riche en

aluminium

Figure 4-15 — Compositions atomiques des smectites des trois horizons des profils d’altération de
Murrin Murrin, déterminées par analyses en EDX (cf. § 11.3.2.3.) [Gaudin et al., 2005 ; 2011].
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magnésite une fois la zone a smectites atteinte, mais aussi par une évolution de la composition
chimique des smectites (Fig. 4-15) et enfin par la cristallisation de kaolinite au sommet du
profil. L’ensemble de ces modifications indique clairement que le développement de ce type
de profils s’accompagne d’un lessivage intense du magnésium par la percolation des eaux
météoriques et d’une trés forte augmentation relative de la concentration en aluminium (Fig.
4-15). Les cations AI** peuvent se substituer aux cations Si** ou Mg®* en faibles quantités
dans la serpentine, constituant ainsi la source probable d’aluminium dans la saprolite [Golightly
et Arancibia, 1979 ; Andreani et al., 2008]. Il faut noter ici que cette évolution chimique et
minéralogique depuis un « péle » riche en magnésium jusqu’a un autre riche en aluminium
n’est pas rare [e.g., Delvigne et al., 1979 ; Elias et al., 1981 ; Fontanaud, 1982 ; Nahon et
Colin, 1982 ; Nahon et al., 1982a; 1982b ; Paquet et al., 1983 ; Colin et al., 1985 ; 1990 ;
Yongue-Fouateu et al., 2009]. Elle s’explique par une différence de solubilité, et donc de
mobilité, entre les différents éléments chimiques au cours de 1’altération météorique : le
magnésium est plus mobile que le silicium, qui est lui-méme plus mobile que le fer et
I’aluminium (cf. § 1.1.3.1.).

La précipitation de saponite a la base du profil de Murrin Murrin indique des condi-
tions basiques [Wildman et al., 1971], tandis que la dissolution des smectites et la précipita-
tion de kaolinite dans la zone riche en aluminium suggere a ’inverse des conditions plus
acides [e.g., Oberlin et Couty, 1970 ; Eberl et Hower, 1975 ; Bauer et al., 2001 ; Amram et
Ganor, 2005 ; Golubev et al., 2006 ; Ryu et al., 2010]. A titre de comparaison, les valeurs de
pH mesurées par Golightly [1981] au sein de profils latéritiques en Nouvelle-Calédonie
montrent une diminution de 8,5 a 5 de la base au sommet. Cette tendance est le résultat d’une
perte progressive de I’effet tampon de la roche, potentiellement due : (1) a I’augmentation du
rapport fluide/roche en lien avec le développement de la porosité ou (2) a I’évolution
chimique et minéralogique décrite plus haut, et plus spécifiquement a la perte du magnésium.
En effet, la perte des cations Mg?* cause une diminution du pH car ils sont considérés comme
basiques en raison de leur grande solubilité. Celle-ci induit un taux d’altération élevé des
matériaux riches en magnéesium a la base du profil et donc une forte consommation des protons
(par exemple, pour la serpentine : Si,MgsOs(OH)4 + 6H" <> 2Si(OH),4 + 3Mg®* + H,0). Ainsi,
le lessivage du magnésium au cours de 1’altération induit non seulement une augmentation
relative des concentrations en aluminium et en fer, mais aussi une diminution progressive de
la vulnérabilité du sol a I’altération et ainsi une perte de sa capacité a tamponner le pH.

En résumé, les processus impliqués dans la mise en place d’un profil d’altération tel
que celui de Murrin Murrin en climat tropical a saison séche marquee sont : (1) la libération
de cations Mg?*, Si*" et Fe®" par la serpentine et la maghémite de la saprolite, permettant la
formation de saponite et de smectites riches en fer ; (2) la déstabilisation de la saponite lors du
développement de la zone a smectites ; (3) la déstabilisation des smectites riches en fer dans
la zone riche en aluminium, ot les cations AI** et Si** se combinent pour former de la
kaolinite, tandis que les cations Fe** sont incorporés a de la goethite et a de faibles quantités
de smectites riches en aluminium.
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IV.4.4. Discussion

Le substratum de la région de Nili Fossae est riche en olivine, et les données de
spectrométrie VNIR tendent a indiquer une composition riche en fer et magnésium mais
pauvre en aluminium, comme a Murrin Murrin. Il est d’ailleurs communément admis que la
crolte martienne a une composition basique a ultrabasique [e.g., Mustard et al., 2005].
Comme a Murrin Murrin, les matériaux altérés observés sur Mars forment des horizons bien
définis, a la minéralogie clairement distincte, avec les smectites de fer et magnésium recou-
vertes par une zone renfermant de la kaolinite (donc riche en aluminium) et probablement des
(oxy)hydroxydes de fer. A Murrin Murrin, ’épaisseur de ’horizon supérieur atteint 15 métres,
pour une épaisseur totale altérée de 40 a 50 metres. Sur le plateau de Nili Fossae, 1’épaisseur
de la zone & smectites est difficile a établir, mais les affleurements localisés de substratum
partiellement altéré suggére qu’une valeur de plusieurs dizaines de meétres est plausible, tandis
que I’horizon a kaolinite semble épais de 10 a 30 métres, ce qui est a la limite de la résolution
verticale du MNT HRSC. Enfin, aucun indicateur d’altération hydrothermale (telle que des
phases de haute température, par exemple) n’a été identifié dans 1’horizon a kaolinite.

Les similitudes que présente le profil de Nili Fossae avec celui de Murrin Murrin en
termes de composition et de contexte sont donc interprétées comme la démonstration de son
développement par altération météorique. La préservation de la méme succession verticale en
d’autres points de Nili Fossae [Ehlmann et al., 2009] et d’autres régions noachiennes de Mars
— telles que Mawrth Vallis [Loizeau et al., 2007 ; 2010 ; Bishop et al., 2008a ; Michalski et
al., 2010a], Noachis Terra [Wray et al., 2009b], Valles Marineris [Murchie et al., 2009 ; Le
Deit et al., 2012] et le bassin d’Eridania [Noe Dobrea et al., 2010] — suggére que cette
altération météorique peut avoir affecté la planéte entiére, mais n’a été préservée que locale-
ment par les processus géologiques postérieurs.

Comme nous 1’avons vu précédemment, le développement d’un profil tel que celui de
Murrin Murrin requiert un climat tropical pour expliquer a la fois 1’épaisseur altérée (qui est
sera moindre sous un climat plus sec ou plus froid) et I’apparition de la kaolinite. De plus, la
précipitation de smectites est favorisée par des conditions chaudes et humides, qui permettent
une libération soutenue de cations Fe®*, Mg®* et Si*" en solution ainsi qu’une évaporation
intense menant a la sursaturation vis-a-vis des smectites. Si des processus similaires se sont
produits sur Mars, cela implique-t-il nécessairement la aussi un climat chaud et humide ?
D’autres parametres ont-ils pu contribuer a accentuer ’altération pour atteindre le degré €élevé
de lessivage qui, sur Terre, n’est possible que sous climat tropical (cf. § 1.1.4.2.1.) ?

A la surface de Mars, un degré élevé de lessivage pourrait s’expliquer par une période
plus longue d’altération sous un climat moins humide et chaud. En effet, contrairement au cas
de la Terre, I’absence d’événements tectoniques ou érosifs majeurs sur Mars permet aux
processus d’altération d’agir sur de plus grandes échelles de temps. Plusieurs dizaines de
millions d’années de développement sans perturbation d’un profil d’altération sont possibles,
autorisant une hydrolyse et un lessivage plus lents. Navarre-Sitchler et Brantley [2007] ont
fourni des valeurs de taux d’altération calculées a partir de I’épaisse de la couche altérée sur
des roches basaltiques d’age connu a Hawaii et au Japon, avec pour hypothése admise que
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I’érosion était négligeable sur les deux sites. A Hawaii, oul régne un climat tropical avec une
température moyenne annuelle d’environ 20°C, le taux calculé est de 8 mm pour 1 000 ans.
Au Japon, ou régne un climat plus tempéré (température moyenne annuelle d’environ 11°C),
le taux calculé est de 0,02 mm pour 1 000 ans. En Islande, ou régne un climat humide mais
avec une température moyenne annuelle plus basse encore (environ 4°C), Le Gal et al. [1999]
ont rapporté un taux d’altération de 0,003 mm pour 1 000 ans sur des verres basaltiques.
Ainsi, en considérant un profil épais de 40 metres, avec une érosion négligeable, I’échelle de
temps pour sa formation serait d’approximativement 5 Ma (millions d’années) a Hawaii, 200
Ma au Japon et 1 300 Ma en Islande. Un climat tempéré donne donc une échelle de temps
réaliste pour la formation d’un profil d’altération de 40 metres sur Mars, tandis qu’en climat
froid cela semble au contraire infaisable.

Sur Terre, la biomasse peut accélérer 1’altération (cf. 8 1.1.2.2.7.) via I’émission d’acides
organiques et la production de dioxyde de carbone (par respiration ou par minéralisation de la
matiére organique), ce dernier donnant ensuite de 1’acide carbonique en se dissolvant dans
’eau (CO2 + H,0 <> H,CO3 «» H" + HCO3). L’impact de la biomasse sur I’altération d’une
roche basaltique sous un climat tropical humide au Brésil a été calculé par Benedetti et al.
[1994] : les simulations indiquent que ce paramétre augmente les taux d’altération d’un facteur
1,34a1,5. Il en ressort que les estimations des échelles de temps données plus haut en fonction
du climat pour la formation d’un profil épais sur Mars ne sont guére modifiées par les effets
de la biomasse. Néanmoins, I’existence d’une atmosphére primitive riche en dioxyde de car-
bone peut avoir produit des eaux météoriques plus acides que sur Terre et donc des vitesses
d’altération plus elevées, malgré des conditions possiblement moins humides et plus froides.

Des hypothéses alternatives peuvent étre formulées en faisant appel & d’autres processus
spécifiques a Mars. Par exemple, il a été proposé pour expliquer 1’évolution minéralogique de
la surface qu’un « événement acide global » soit survenu vers la fin de 1’ére noachienne
[Bibring et al., 2006] (cf. § 1.2.1.3.5. et chapitre Ill). Dans des environnements pauvres en
eau, d’épais profils renfermant des minéraux du groupe de la kaolinite peuvent en effet se
former par lessivage acide [Noe Dobrea et Swayze, 2010]. Ce type de processus pourrait
expliquer la présence localisée de sulfates dans la région de Mawrth Vallis [Altheide et al.,
2010 ; Wray et al., 2010]. Toutefois, la région de Nili Fossae a préservé des affleurements de
carbonates de magnésium qui auraient été détruits par des conditions acides [EhImann et al.,
2008] (cf. chapitre 111) et ne montre pas non plus de sulfates tels que la jarosite, marqueurs
potentiels de telles conditions. De plus, les profils latéritiques développés a partir de roches
ultrabasiques sur Terre deviennent de plus en plus acides vers leur sommet, uniquement en
raison de 1I’évolution interne du systeme [Golightly, 1981], sans qu’une acidification par un
facteur externe ne soit nécessaire (cf. §1V.4.3.2.). En conséquence, une période acide a
I’échelle globale sur Mars pourrait expliquer la formation de kaolinite mais n’est pas requise,
puisque le processus d’altération en lui-méme conduit a une forte diminution du pH.

Enfin, une autre particularité de I’environnement martien est la présence de peroxyde
d’hydrogéne (H20>), un puissant agent oxydant, qui a été détecté a la fois dans I’atmosphére
[Clancy et al., 2004 ; Encrenaz et al., 2004] et le régolithe actuels [Bullock et al., 1994] (cf.
§1.2.1.3.2.). Sur Terre, le peroxyde d’hydrogéne est connu pour étre produit en petites
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quantités® par photochimie, a la fois dans les eaux continentales et marines exposées a la
lumiére solaire [Cooper et Zika, 1983 ; Abele-Oeschger et al., 1997]. Sa présence a aussi été
rapportée dans 1’atmosphére et les eaux de pluie [Cooper et al., 1987 ; Yuan et Shiller, 2000].
Par conséquent, malgré une distance au Soleil plus grande, ’absence de couche d’ozone sur
Mars primitive pourrait avoir causé une production substantielle de peroxyde d’hydrogéne par
irradiation ultraviolet d’une atmosphére plus humide que ’actuelle. Les études sur les effets
du peroxyde d’hydrogéne sur I’altération météorique sont néanmoins peu nombreuses. Les
expériences en laboratoire de Chevrier et al. [2004, 2006] ont tout de méme mis en évidence
sa forte réactivité avec les minéraux riches en fer (cf. §1.2.2.2.). En outre, les résultats
présentés dans le chapitre 11l montrent que le peroxyde d’hydrogéne accentue 1’altération des
sulfures, mais aussi celle de I’olivine, comme en témoignent les plus fortes bandes d’absorp-
tion liées aux carbonates dans les spectres VNIR par rapport aux échantillons altérés simple-
ment en présence d’eau (Fig. 3-5C). L’influence de ce composé avec des rapports fluide/roche
plus élevé sera étudiée dans le chapitre V de ce manuscrit. Enfin, I’ensemble des résultats sur
ce point seront discutés dans le chapitre VI, afin d’évaluer si le peroxyde d’hydrogéne a pu
accélérer I’altération sur Mars dans certaines conditions, et ainsi favoriser la formation d’épais
profils tel que celui décrit ici.

IV.5. Conclusion

Les deux sites étudiés dans ce chapitre présentent des unités riches en phyllosilicates
hydratés, associées a un contexte géologique impliquant 1’action de quantités importantes
d’eau liquide a la surface de Mars.

Dans le cas d’Ismenius Cavus, un flux d’eau soutenu est requis pour expliquer a la fois
I’apport de sédiments nécessaire a 1’édification de cOnes deltaiques et le maintien d’un
paléolac profond dans le méme temps. La question de savoir si les phyllosilicates — des
smectites de fer et magnésium — se sont formés directement dans la dépression (et donc de
maniere contemporaine a 1’écoulement) n’est pas totalement tranchée, mais I’hypothese d’une
origine externe est favorisée. Ceci implique I’existence en amont d’Ismenius Cavus d’une ou
plusieurs sources de ces minéraux, probablement non identifiées en raison de la couverture de
poussiére régionale, et suggere donc que les détections orbitales ne correspondent qu’a une
partie des terrains réellement affectés par I’altération sur Mars [Carter et al., 2011 ; soumis].
Par ailleurs, la datation de I’activité fluviatile a I’Hespérien permet d’éclairer les conditions
d’altération a cette époque. En particulier, la préservation de smectites de fer et magnésium et
I’absence de sulfates indiquent que ’action de fluides acides a été nulle ou limitée dans cette
région de Mars [Altheide et al., 2010], ce qui est en accord avec le modéle proposé au
chapitre 11I.

Dans le cas du plateau de Nili Fossae, I’implication de grandes quantités d’eaux
météoriques est requise pour expliquer 1’intense lessivage permettant, a partir d’un substratum
riche en olivine et (donc) en fer et magnésium, de former un horizon supérieur riche en
kaolinite et (donc) en aluminium. L’épaisseur d’altération déduite des données de spectrométrie

* Les concentrations sont de I’ordre de 10 4 10°° mol/L.
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VNIR et de la topographie est de plusieurs dizaines de metres, ce qui suggeére — par compa-
raison avec Murrin Murrin et d’autres sites terrestres — 1’existence de conditions chaudes et
humides au Noachien supérieur. Toutefois, des conditions équivalentes au climat tropical
terrestre semblent peu plausibles : d’autres facteurs spécifiques a Mars primitive, I’atmosphére
riche en dioxyde de carbone ou la présence de peroxyde d’hydrogéne dans les premiers
métres du sol, doivent expliquer un lessivage intense. A ce stade, I’expérimentation en labo-
ratoire apparait nécessaire pour tenter d’isoler ce type de facteurs.

Pour conclure, compte tenu de leur minéralogie et de leur contexte géologique, ainsi
que I’absence manifeste d’altération acide, Ismenius Cavus et Nili Fossae seront deux lieux a
prendre en considération pour la sélection des sites d’atterrissage des futures missions in situ, y
compris un possible retour d’échantillons vers la Terre [McLennan et al., 2012], dans le but de
mieux contraindre 1’environnement et le potentiel exobiologique de Mars primitive.
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Chapitre V

_*altération de I’olivine

en conditions martiennes simulées

Le chapitre IV a montré que des études localisées permettaient d’apporter des éléments
de réponse a la question des environnements de formation des phyllosilicates martiens. Le
dépot des argiles d’Ismenius Cavus est ainsi clairement associé a une activité fluvio-lacustre,
mais le lien génétique direct des minéraux d’altération avec ce contexte ne peut étre établi
avec les seules données orbitales. Dans Nili Fossae, la succession verticale d’argiles alu-
mineuses et ferromagnésiennes indique au contraire une formation in situ résultant d’un
lessivage prononcé de la roche-mere. Dans les deux cas, le mode de mise en place suggére
une grande disponibilité de 1’eau liquide. Néanmoins, les indices sur les conditions clima-
tiques dans leur ensemble — densité et composition de I’atmosphére, en particulier — restent
limités. Dans ce chapitre, nous allons adopter une démarche similaire a celle du chapitre I1I,
c’est-a-dire que nous allons émettre des hypothéses sur les environnements d’altération de
Mars primitive, cette fois en I’absence de soufre, et essayer de déterminer si elles sont
plausibles ou non. Les résultats d’une expérience d’altération de I’olivine pendant trois mois
sous atmosphere de dioxyde de carbone et sous atmosphére terrestre seront présentés en
détail. 1ls seront ensuite confrontés avec ceux d’un modéle thermodynamique, ainsi qu’avec
les observations de la surface de Mars. Sur cette base, nous discuterons des implications pour
la mise en place des phyllosilicates martiens.
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V.1. Introduction

V.1.1. Problématique

Huit années d’observations de la surface de Mars par les imageurs hyperspectraux
orbitaux OMEGA et CRISM ont permis de dresser un état des lieux fiable de la diversité, de
I’abondance et de la distribution tant spatiale que temporelle des minéraux d’altération dans
les formations affleurantes. Les études a I’échelle globale [Ehlmann et al., 2011 ; Carter et al.,
2011 ; soumis] montrent que la famille des phyllosilicates est de loin la plus représentée, en
particulier les variétés de fer et magnésium (cf. chapitre 1V), qui sont détectées dans pres de
90% des sites présentant des signatures d’hydratation. En outre, la prise en compte des
différents biais d’observation — tels que le recouvrement par des unités superficielles
(poussiere, sables éoliens) ou la répartition inhomogene des acquisitions ciblées (dans le cas
de I’instrument CRISM) [Carter et al., 2011 ; soumis] — suggére que 1’altération a affecté
I’ensemble de la surface de la planéte. Enfin, les études globales indiquent qu’au Noachien
moyen la majeure partie des phyllosilicates avait probablement été formée et que leur produc-
tion a progressivement diminué par la suite [Bibring et al., 2006 ; Carter et al., soumis].

Une des problématiques majeures concernant I’altération sur Mars est de déterminer si
la formation des phyllosilicates résulte uniquement de processus de profondeur (altération
hydrothermale, diagenése et métamorphisme d’enfouissement) Ou Si une partie au moins
résulte d’une altération météorique, c’est-a-dire en surface (cf. 8 1.2.3.). La dégradation et le
remaniement des contextes géologiques initiaux de ces minéraux par les événements pos-
térieurs (tels que les impacts météoritiques, le volcanisme ou 1’érosion) ne facilitent pas la
reconstitution de leurs environnements de formation, méme si, comme I’illustre le chapitre
IV, des études localisées permettent d’apporter des ¢léments d’information essentiels.

Face a cette problématique, les travaux actuels ne convergent pas vers des conclusions
concordantes. D’un coté, I’hypothése d’une origine exclusivement profonde des phyllo-
silicates est supportée par le manque de corrélation spatiale et temporelle entre leur formation
et celle des réseaux de vallées [Howard et al., 2005 ; Irwin et al., 2005], ainsi que par ’inca-
pacité de certains modeles climatiques a reconstituer des conditions suffisamment chaudes pour
maintenir durablement 1’eau a 1’état liquide en surface [Colaprete et Toon, 2003 ; Gaidos et
Marion, 2003 ; Forget et al., 2012]. Une étude des assemblages minéralogiques détectés a
I’échelle globale a également conduit Ehlmann et al. [2011] a proposer que des conditions
chaudes et humides n’aient existé que dans le sous-sol de Mars primitive, a I’exception de
courts épisodes de réchauffement liés a des forcages externes. A I’opposé, la mise en évidence
d’un nombre croissant de sites' présentant des signatures d’argiles alumineuses disposées
stratigraphiquement au-dessus d’argiles de fer et magnésium [Ehlmann et al., 2009 ; Murchie
et al., 2009 ; Wray et al., 2009b ; Loizeau et al., 2010 ; Noe Dobrea et al., 2010 ; Gaudin et al.,
2011 ; Le Deit et al., 2012 ; Carter et al., soumis] tend a indiquer une altération et un lessivage
intense (ou prolongé) sous 1’action des eaux météoriques a 1’¢re noachienne (cf. § 1V.2.).

! Les phyllosilicates d’aluminium — en incluant les variétés du groupe de la kaolinite, les smectites de type mont-
morillonite et les micas — sont la deuxiéme classe de minéraux détectés a 1’échelle globale par Carter et al.
[soumis] (présents dans 33% des zones altérées), derriére les phyllosilicates de fer et magnésium.
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Par ailleurs, la faible abondance de minéraux carbonatés, détectés dans plusieurs régions
de la planete mais de maniére seulement localisée [Ehlmann et al., 2008 ; Wray et al., 2011],
est a priori en contradiction avec I’existence d’une altération météorique prolongée sous une
atmosphere de dioxyde de carbone [e.g., Booth et Kieffer, 1978 ; Morse et Marion, 1999].

Réconcilier ces différents résultats nécessitera de poursuivre les efforts de modélisation
du climat ancien ainsi que les investigations approfondies — in situ — de zones-clés pour la
compréhension des environnements de formation des phyllosilicates. D’autres approches, issues
de I’expérimentation, seront aussi utiles pour isoler I’influence de paramétres spécifiques a
Mars primitive. Ainsi, dans la présente étude, 1’approche proposée consiste a sélectionner un
matériel initial représentatif de la minéralogie primaire martienne et a étudier son altération
sous des conditions controlées afin de répondre a la question suivante : une atmosphére dense
composée essentiellement de dioxyde de carbone est-elle compatible avec la minéralogie d’alté-
ration observée aujourd’hui sur Mars ?

V.1.2. Travaux antérieurs

Le matériel de départ utilisé pour I’expérience décrite ci-apres est une olivine magné-
sienne? comparable & celles des échantillons « Ol1 » et « OI2 » du chapitre 111. Toutefois, les
objectifs et la démarche employée différe en plusieurs points de 1’é¢tude du chapitre 1, qui
¢tait principalement focalisée sur le role des sulfures dans I’altération des silicates sous
dioxyde de carbone et qui avait donc pour point de comparaison ’altération de ces mémes
silicates sans sulfures (mais toujours sous dioxyde de carbone). Ici, nous allons comparer
I’altération de I’olivine seule en conditions martiennes simulées et en conditions terrestres,
c¢’est-a-dire sous atmospheére de dioxyde de carbone et sous air ambiant. Par ailleurs, 1’expé-
rience du chapitre 111 a été menée sans contact direct entre les minéraux et la phase liquide (cf.
§ 111.3.2.), impliquant donc une altération a de faibles rapports fluide/roche, via des cycles
évaporation-condensation. Cette fois, le minéral sera directement plongé dans 1’eau.

En raison de sa faible résistance a I’altération (cf. § 1.1.2.2.6.), I’olivine est classi-
guement utilisée dans les expériences de laboratoire portant sur les taux de dissolution des
silicates [e.g., Wogelius et Walther, 1992 ; Pokrovsky et Schott, 2000 ; Golubev et al., 2005 ;
Hénchen et al., 2006]. Olsen et Rimstidt [2007] ont synthétisé les résultats de nombreuses
¢tudes de ce type et se sont appuyés dessus pour évaluer la durée de vie d’un grain d’olivine
soumis a I’altération a la surface de Mars : en tenant compte de différentes inconnues telles
que la température, la composition (entre le p6le forstérite et le pole fayalite), la taille de grain
ou encore le pH, les valeurs obtenues varient entre quelques milliers et plusieurs millions
d’années (jusqu’a 30 millions d’années pour un grain de forstérite d’un millimétre de diamétre,
a 273 K et a un pH de 7,5). L’inconvénient de ces travaux est qu’ils sont la plupart du temps
focalisés sur 1’étude du taux de dissolution et réalisés a pH fixé. Ici, ’accent sera davantage mis
sur les produits d’altération et le pH ne sera contrdlé que par le type d’atmosphére (dioxyde de
carbone ou air ambiant) et les réactions chimiques.

2 Se référer a la section V.2.3. pour une justification compléte de ce choix et & la section V.2.4.1. pour une
description détaillée de 1’échantillon.
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Un autre aspect de 1’altération de 1’olivine précédemment étudié par d’autres auteurs
est le processus de « carbonatation », ¢’est-a-dire la conversion du silicate en un assemblage
de carbonate de magnésium et de silice [e.g., Daval et al., 2011 ; et références incluses].
Toutefois, I’applicabilité de ces travaux a Mars est souvent limitée par, d’une part, I’emploi de
pressions de CO, ou de températures €levées (jusqu’a plusieurs centaines de bars ou de degrés
Celsius, respectivement) et, d’autre part, une attention portée essentiellement sur les carbonates
lors de I’analyse des phases secondaires, si celle-ci est menée (cf. § 1.2.2.). Néanmoins, ces
expériences sont conduites sous atmosphére de dioxyde de carbone et le plus souvent en
conditions de pH « libres », deux points communs avec celle présentée ci-apres, ce qui permet
d’envisager quelques comparaisons.

V.2. Approche et méthodes

V.2.1. Objectifs scientifiques

L’objectif premier de la présente étude est de comparer 1’altération de minéraux ou
roches pertinents pour Mars sous atmosphére martienne simulée (c’est-a-dire essentiellement
composée de dioxyde de carbone) et sous atmospheére terrestre, a la fois en termes de chimie
des solutions et de phases secondaires formées. L’influence d’un agent fortement oxydant sera
aussi évaluée dans les deux types de conditions : nous apporterons la justification de ce point
un peu plus loin.

Dans un second temps, les données expérimentales obtenues seront confrontées a un
modele thermodynamique, en 1’occurrence le code CHESS [van der Lee, 1998], afin de deter-
miner dans quelle mesure les deux approches peuvent étre en accord. L’ensemble des résultats
recueillis sera ensuite mis en paralléle avec la minéralogie effectivement observée sur Mars
par I’intermédiaire des instruments orbitaux (Fig. 0-1).

L’objectif final est d’évaluer les enseignements que peuvent apporter les travaux de ce
type pour la connaissance de 1’environnement primitif de Mars (dans son sens le plus large :
géologie, climat, hydrologie, etc.).

V.2.2. Hypotheses de départ

La réalisation d’une expérience d’altération en « conditions martiennes simuléees »
impose de formuler un certain nombre d’hypothéses, compte tenu des larges incertitudes et
des débats en cours sur ce qu’était I’environnement primitif de Mars, en termes d’atmospheére,
de tempeérature, de composition des eaux, de nature de la roche-mere, etc.

Ainsi, I’un des principaux postulats de la présente étude est que ’eau liquide a été
stable et relativement abondante a la surface de Mars primitive, et qu’elle 1’est restée sur des
échelles de temps compatibles avec les processus d’altération météorique. Cela aurait nécessité
une atmosphére plus riche en eau, afin de permettre la condensation, mais aussi des tempé-
ratures au moins épisodiquement au-dessus du point de fusion de la glace.
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En se basant sur I’atmosphére moderne de Mars, composée a plus de 95% de dioxyde
de carbone [Owen, 1982], la manié¢re la plus simple d’obtenir des températures de surface
plus élevée est d’augmenter la pression totale. Les récents modéles de circulation générale
tendent a indiquer que, pour atteindre des températures au-dessus du point de fusion, d’autres
gaz a effet de serre ou d’autres facteurs (impacts météoritiques, par exemple) ont di étre
impliqués [Forget et al., 2012], mais sans pouvoir encore les identifier formellement : ils
seront donc ignorés ici.

Une autre hypothése de départ de la présente étude est que les composés hautement
oxydants, au premier rang desquels le peroxyde d’hydrogéne (H,0,), détecté de nos jours
dans le régolithe [Bullock et al., 1994 ; Zent, 1998 ; Yen et al., 2000 ; Hurowitz et al., 2007]
et I’atmospheére de Mars [Clancy et al., 2004 ; Encrenaz et al., 2004], étaient plus abondants a
I’époque de formation des minéraux d’altération en raison d’une plus grande disponibilité
de I’eau. Bien que limité aux premiers métres ou premieres dizaines de metres du sol [Bullock
et al., 1994 ; Zent, 1998], le peroxyde d’hydrogeéne a pu influencer les processus d’altération
sur le long terme en fournissant des solutions a la fois (modérément) acides et (fortement)
oxydantes. Pour tester ce paramétre, I’hypothése sera faite que I’influence potentielle du
peroxyde d’hydrogéne est uniquement liée & son pouvoir oxydant, et qu’elle n’est donc pas
modifiée par la décomposition de la substance en eau et dioxygéne en systeme clos.

V.2.3. Sélection du matériel de départ

V.2.3.1. Contraintes a respecter

L’échantillon qui sera placé a I’intérieur du dispositif expérimental doit respecter les
contraintes suivantes afin de répondre aux objectifs poses :

il doit étre représentatif de la minéralogie primaire de Mars ;

- il doit étre le plus « frais » possible, autrement dit avoir subi le moins d’altération
possible avant son prélevement ; toute altération déja présente avant 1’expérimen-
tation ne pourra que compliquer 1’interprétation des résultats ;

- il doit étre plutdt faiblement résistant a I’altération (cf. § 1.1.2.2.6.), ceci afin de
maintenir I’expérience dans un délai raisonnable ;

- il doit étre disponible en quantité suffisante (>150 g).

On remarque dans cette liste que les deuxieme et troisiéme points sont en évidente
contradiction : moins un minéral est résistant a ’altération, plus il est difficile de le trouver
« intact » a 1’état naturel. Ces critéres limitent donc de fait les échantillons naturels pouvant
étre utilisés dans I’expérience. Par conséquent, il pourrait apparaitre intéressant de se tourner
vers les échantillons synthétisés, qui sont par définition extrémement frais. Cependant, on se
heurte cette fois au probleme de la quantité de matiere, qui est souvent faible pour les
syntheses de verres ou de roches basaltiques (de I’ordre du gramme, voire du milligramme).
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Par ailleurs, la question de la représentativité de la minéralogie primaire de Mars incite
a rechercher des échantillons riches en fer pour tenir compte de la teneur élevée de cet élément
dans le manteau et la crolte de Mars [e.g., Longhi et al., 1992]. Or, sur Terre, les roches les
plus riches en fer sont majoritairement des roches anciennes, d’age archéen® : komatiites [e.g.,
Arndt et al., 1977 ; Lesher et al., 1981], ferropicrites [e.g., Goldstein et Francis, 2008], ou
basaltes tholéiitiques particuliers comme la coulée de Theo, au Canada [Arndt, 1977 ; Arndt
etal., 1977]*. On entre alors en contradiction avec le deuxiéme point de la liste, car les roches
archéennes ont toutes subi les effets du métamorphisme ou de 1’altération météorique (en
particulier I’oxydation, aisée dans 1’atmosphére moderne de la Terre).

Au total, plus d’une dizaine de matériaux différents — incluant des mineraux (forstérite,
fayalite, hédenbergite, feldspaths), des roches (basaltes, gabbronorite, ferropicrite) et des
matériaux de synthese — ont été considérés pour une utilisation dans la présente expérience ou
I’une des suivantes. Pour ceux qu’il a été possible de se procurer en quantité suffisante, la
décision de les retenir ou non a été prise en fonction des résultats d’analyses préliminaires
effectuées par plusieurs méthodes complémentaires (spectrométrie VNIR, diffraction des
rayons X, spectrométrie Mossbauer).

V.2.3.2. Olivine de San Carlos

Le premier échantillon sélectionné est une olivine magnésienne provenant de San
Carlos, en Arizona (Etats-Unis). Cet échantillon a été retenu car il répondait parfaitement aux
quatre contraintes énonceées ci-dessus.

Tout d’abord, I’olivine est un minéral classique des roches basiques et ultrabasiques,
dont la crolte de Mars est essentiellement constituée. Elle a ainsi été détectée de maniére
définitive en de nombreux points de la surface de la planéte au moyen de données orbitales
(Fig. 5-1A) [Hoefen et al., 2003 ; Mustard et al., 2005 ; Poulet et al., 2007 ; Ody et al., 2011].
Malgré I’enrichissement en fer de la crolite martienne, la majeure partie de ces détections
correspond & des olivines riches en magnésium® (Fig. 5-1B) [Poulet et al., 2007 ; Ody et al.,
2011]. Enfin, parmi les minéraux secondaires découverts jusqu’a présent, plusieurs variétés de
phyllosilicates (smectites, serpentines) et de carbonates sont connues dans les environnements
terrestres pour provenir — entre autres — de I’altération de 1’olivine [e.g., Ehlmann et al.,
2009 ; Gaudin et al., 2011 ; et références incluses].

Par ailleurs, I’olivine a I’avantage d’étre peu résistante a 1’altération, tout en étant
suffisamment courante a la surface de la Terre pour pouvoir en trouver des échantillons bien
préservés et en quantité suffisante. Elle fournit aussi un systeme simple, avec un nombre
limité d’éléments chimiques, facilitant 1’interprétation des résultats, ce qui est un avantage

% Ceci vient du fait que le fer est un élément plutot réfractaire : il faut des taux de fusion partielle élevés et donc
des températures elles aussi élevées pour produire des magmas riches en fer, ce qui était beaucoup plus aisé a
I’ Archéen lorsque la Terre était plus jeune et renfermait plus de radionucléides.

* Les komatiites et les roches de la coulée de Theo ont toutes deux été proposées comme analogues des nakhlites
[Treiman, 1986 ; Friedman Lentz et al., 1999]. Quant aux ferropicrites, elles ont été proposées comme analogues
des shergottites [Filiberto, 2008].

® Toutefois, la signature de I’olivine étant fortement affectée par la taille de grain, il peut étre difficile de
distinguer une forstérite a gros grains d’une fayalite a grains fins [e.g., Poulet et al., 2009].
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Figure 5-1 — Détections d’olivine a la surface de Mars a partir des données de 1’ instrument OMEGA.
A répartition géographique. L’olivine riche en fer est représentée en rouge et 1’olivine riche en
magnésium est représentée avec une échelle du bleu au rouge reflétant I’intensité du criteére spectral.
Pour les rendre visibles sur la carte, les points rouges ont été agrandis par rapport a la réalité. B :
distribution des deux types d’olivine en fonction de I’4ge et de la nature des terrains. N : Noachien ;
H : Hespérien; A: Amazonien; CS: matériel excavé par des impacts; S: fond de cratére lisse.
Source : Ody et al. [2011].

pour valider les procédures expérimentales et ouvrir ensuite la voie a d’autres études avec des
systemes plus complexes.

V.2.3.3. Basalte du Skjaldbreidur

Le second échantillon sélectionné a ce jour est un basalte tholéiitique collecté sur le
flanc du volcan Skjaldbreidur, en Islande. Cette roche est particulierement adaptée aux objectifs
de I’expérience et aux contraintes posées plus haut, car la surface de Mars est essentiellement
constituée de basaltes. De plus, cet échantillon a I’avantage d’étre trés peu altéré, puisqu’il est
issu d’une éruption relativement récente — moins de 9 000 ans [e.g., Sinton et al., 2005] — et
que le climat froid de I’Islande induit de faibles vitesses d’altération [e.g., Le Gal et al., 1999]
(cf. 8 IV.4.4)). Enfin, comme il s’agit d’une roche naturelle, la quantité n’est pas un obstacle.

Le seul inconvénient concernant cet échantillon est qu’il est constitué de minéraux
plus résistants a 1’altération que I’olivine (en particulier les pyroxénes), ce qui implique que
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I’expérience doit étre menée sur une durée plus longue afin d’obtenir une altération détectable.
A T’heure ou sont rédigées ces lignes, le basalte du Skjaldbreidur est a I’intérieur du dispositif
expérimental depuis pres de six mois. Les reésultats seront donc exploités apres cette these.

V.2.4. Protocoles expérimentaux

V.2.4.1. Préparation et caractérisation du matériel de départ

L’olivine utilisée dans cette étude se présentait initialement sous la forme de mono-
cristaux vert-olive, de taille centimétrique. Des analyses préliminaires menées par microscopie
électronique a balayage ont confirmé que les grains étaient composés d’olivine magnésienne,
avec une formule moyenne de FogoFajo. Quelques grains plus sombres se sont révélés avoir
une teneur en fer 1égérement plus élevée que les autres (FoggFaiz) Ces analyses ont aussi mis
en évidence la présence en quantité mineure de cristaux allongés renfermant du calcium et du
phosphore, ainsi qu’un peu de fluor, interprétés comme étant de I’apatite (Fig. 5-2).

Les grains les plus propres ont été sélectionnés visuellement et les marques d’alté-
ration mineures observables en surface ont été retirées a I’aide d’un outil d’abrasion diamanté.
Les grains présentant des marques d’altération plus prononcées ou situées au sein de micro-
fissures inaccessibles ont été écartés du lot. Les grains sélectionnés ont ensuite été nettoyés
aux ultrasons dans un bain d’éthanol, puis finement broyés a I’aide d’un broyeur automatique
a billes d’agate. La poudre résultante a été homogénéisée par un brassage manuel prolongé
puis pleinement caractérisée par spectrométrie visible et proche-infrarouge, diffraction des
rayons X, microscopie électronique a balayage et ICP-OES.

Le spectre proche-infrarouge (acquis au spectrométre FTIR 5700, cf. §11.1.4.1), a
confirmé la présence d’apatite par deux absorptions caractéristiques a 3,42 et 3,50 um (Fig.
5-3). On note par ailleurs sur ce spectre une tres faible bande a 2,31 um, elle aussi attribuable a
I’apatite [Hunt et al., 1972]. Une derniére bande non liée a 1’olivine elle-méme apparait a
4,02 um ; bien que le spectre de 1’apatite ait une bande proche, la correspondance n’est pas
bonne. Cette bande pourrait donc étre liée a une autre phase mineure, non identifiée.

Ca Spectre EDX

- " A, )
b 0 1 2 3 4 5 6 7 8 9 10
pEEE  1S5kU {8um %1, 1BE keV

Figure 5-2 — Mise en évidence par microscopie électronique a balayage de cristaux d’apatite en
surface d’un grain d’olivine (fléches). A droite, un spectre EDX réalisé dans la zone cerclée : calcium,
phosphore et fluor sont détectés. Le silicium, le magnésium et le fer sont dus a 1’olivine sous-jacente.
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La diffraction des rayons X n’a mis en €vidence aucune phase cristallisée autre que
I’olivine. La microscopie électronique a balayage a montré que plus de 98% des grains de la
poudre avaient une taille inférieure a 60 pm. Enfin, I’analyse chimique par ICP-OES (Tab.
5-1) a confirmé la composition de 1’olivine comme étant FoggFajo. Hormis le silicium, le
magnésium et le fer, sont aussi détectés en faibles quantités (inférieures au pourcent) du
manganése, du calcium, de I’aluminium et du sodium. Le phosphore est en revanche en dessous
de la limite de détermination, ce qui permet de placer une limite supérieure a 0,12% en poids
pour la quantité d’apatite contenue dans la poudre®, malgré une signature bien marquée en
spectrométrie VNIR.

Une inspection supplémentaire de la poudre a permis de mettre en évidence un
deuxiéme type d’impuretés, se présentant sous la forme de trés petits (<1 mm) cristaux
sombres et magnétiques. Une partie a pu €tre retirée a I’aide d’un aimant, mais vraisemblable-
ment pas la totalite. Ces impuretés ont été recueillies en trop faible quantité pour pouvoir les
identifier formellement.
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Figure 5-3— Spectre FTIR de I’olivine initiale. Les agrandissements montrent de faibles bandes
d’absorption non liées a I’olivine elle-méme. Les mémes portions d’un spectre d’apatite (échantillon
LAAPO3 de la librairie CRISM) sont reportées en dessous pour comparaison, avec une échelle
verticale adaptée. Une bonne correspondance est obtenue pour les bandes a 2,31 et 3,42-3,50 um. En
revanche, la bande a 4,02 um ne semble pas attribuable a I’apatite.

® En se basant sur la teneur en calcium (Tab. 5-1) et en faisant I’hypothése que la totalité est présente sous forme
d’apatite, on aboutit & une limite supérieure de 0,19% en poids.
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Il est fréquent dans les expériences de dissolution de retirer les particules fines issues
du broyage, qui peuvent en influencer les résultats [e.g., Wogelius et Walther, 1992 ; Golubev
particules fines sont celles pour lesquelles les modifications minéralogiques sont susceptibles
d’étre les plus importantes en raison de leur grande surface réactive. Une extraction de la
fraction fine a ainsi pu étre réalisée aprés I’expérience sur les échantillons altérés.

Quelques grains de bonne qualité ont aussi été polis dans le but de les placer avec la
poudre et de mener ultérieurement des analyses de surface en EDX, au microscope électronique
a balayage. Toutefois, celles-ci n’ont pas donné de résultats probants car, sans surprise, les
grains ont bien mieux résisté a 1’altération que les poudres, au point de ne pas étre significa-
tivement modifiés. Les analyses de ces grains ne seront donc pas présentées.

Oxyde Teneur (%)
SiO, 40,50
Al,O3 0,08
Fe,0; 10,44
MnO 0,13
MgO 50,09
CaO 0,10
Na,O 0,02
K,0 <L.D.
TiO, <L.D.
P,Os <L.D.
Perte au feu -0,74
Total 100,63

Tableau 5-1 — Composition chimique de I’olivine initiale, en pourcentages de poids d’oxydes, déter-
minée par ICP-OES. Se référer a la section 11.4.2. pour plus de détails sur les incertitudes et les limites
de détermination (L.D.).

V.2.4.2. Description du dispositif expérimental

Pour les besoins de cette étude, a été congu et assemblé le dispositif présenté en figure
5-4. Sa fonction premiere est de fournir des conditions d’altération contrdlées en termes de
composition atmosphérique et de température, tout en permettant un suivi de la composition
des solutions au cours de 1’expérience.

Le montage est constitué de quatre flacons — ou réacteurs dans la suite du texte — en
verre borosilicaté (Schott Duran’), d’une contenance d’un litre, placés chacun sur une plaque
chauffante. Les deux premiers réacteurs sont hermétiquement fermés et reliés a une bouteille

" Norme 1SO 3585. Composition (données fabricant) : SiO, : 81% ; B,03 : 13% ; Na,0/K,0 : 4% ; Al,Os : 2%.
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pressurisée de dioxyde de carbone (Air Liquide Alphagaz CO, N45%) via un circuit
d’alimentation équipé d’une soupape de sécurité (non représentée sur la figure 5-4). Ce
circuit, réalisé en acier inoxydable, permet I’introduction du dioxyde de carbone soit par le
bas (c’est-a-dire au travers de la solution) via un capillaire en PTFE®, soit par le haut du
réacteur (directement dans I’espace occupé par le gaz). Des conduits et vannes indépendants
assurent que chaque réacteur reste completement isolé du second. Deux manometres four-
nissent un contréle visuel direct sur la pression interne des réacteurs. Le montage permet
¢galement d’échantillonner la solution et le gaz sans exposer les échantillons a 1’air ambiant
(cf. 8§ V.2.45. et § V.2.4.7.). Enfin, un thermométre (en acier inoxydable) est plongé dans la
solution pour contréler sa température en continu.

Les deux autres réacteurs sont remplis d’air ambiant, mais hermétiquement fermés eux
aussi afin d’éviter 1’échappement de vapeur d’eau ou d’autres gaz provenant de la solution.
Ces deux réacteurs ne sont pas équipés pour le suivi de pression ni pour le prélevement de gaz.

L’agitation de la poudre et de la solution a I’intérieur des réacteurs devait initialement
étre assurée par des barreaux aimantés enrobés de PTFE. Toutefois, les premiers essais réa-
lisés ont montré que ces barreaux s’usaient par frottement avec le fond du réacteur, et que ceci
était encore accentué par 1’effet abrasif de la poudre minérale. Il en résultait non seulement la
libération de PTFE, qui risquait de se mélanger a la poudre et de compliquer les analyses
ultérieures™, mais aussi la mise & nu, au bout de quelques semaines, du barreau aimanté lui-
méme, conduisant a une pollution du solide et de la solution par du fer. En conséquence, il a
été décidé de retirer les barreaux aimantés du dispositif expérimental et de ne procéder qu’a
des agitations manuelles des réacteurs, tous les un a deux jours. Les résultats décrits ci-apres
ne sont donc pas concernés par ce probleme.

V.2.43. Lancement de I’expérience

Pour chaque réacteur, ont été pesés avec précision 30 g d’échantillon, comprenant
deux grains polis, d’environ 0,7 g chacun, et la masse complémentaire de poudre (le reste du
stock étant conservé pour des analyses comparatives apres 1’expérience). L’ensemble a été
vers¢ dans 300 mL de liquide, afin d’obtenir un rapport fluide/roche de 10. Dans deux des
réacteurs, le liquide était constitué uniquement d’eau ultrapure (résistivité de 18 MQ.cm)
produite quelques minutes avant d’entamer le protocole. Dans les deux autres réacteurs, il
était constitué de peroxyde d’hydrogéne (H,0,; VWR Prolabo GPR Rectapur'') & environ

1 vol% dans I’eau ultrapure™.

® Impuretés maximales (données fabricant) : N, : <25 ppm; O,: <10 ppm; H,O : <7 ppm ; hydrocarbures :
<5 ppm; CO: <2 ppm; H,: <1 ppm.

® Polytétrafluoroéthyléne (plus connu sous le nom commercial de Téflon). Formule brute : C,F.

0 Un probléme analogue a récemment été mis en évidence sur le systéme de prélévement d’échantillons du
rover Curiosity (cf. § 1.2.1.3.6.), malgré des moyens techniques et financiers sans commune mesure... Lire par
exemple : http://news.sciencemag.org/scienceinsider/2012/06/nasa-rover-will-contaminate-its.html

! Peroxyde d’hydrogéne a 50% en solution aqueuse. Impuretés maximales (données fabricant) : métaux lourds :
<5 ppm; N:<20ppm;Cl:<5ppm; Ca:<5ppm;Fe:<5ppm;Mg:<5ppm.

12 ’incertitude sur la concentration donnée ici provient du fait que le fabricant ne peut lui-méme pas garantir
une concentration trés précise du fait de ’instabilité du peroxyde d’hydrogéne.
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Figure 5-4 — Schéma et photographie du dispositif expérimental. Les caractéristiques précises des
différents éléments et des protocoles employés sont décrits dans le texte.
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Les réacteurs ont ensuite été installés sur le dispositif expérimental. Pour les deux
destinés a rester remplis d’air ambiant (I’un contenant en plus du peroxyde d’hydrogéne —
« Air-H,O, » dans la suite du texte — et ’autre non — « Air»; Fig. 5-4), ce travail a
simplement consisté a visser et serrer les bouchons d’origine, puis & mettre en place un filet de
sécurité ainsi qu’un support en papier aluminium limitant la déperdition de chaleur a I’inter-
face entre le verre et la plaque chauffante. Les deux autres réacteurs ont été reliés au systéeme
d’alimentation en dioxyde de carbone décrit plus haut, qui integre des bouchons fabriqués
spécialement. Une fois ces derniers vissés et serrés, les réacteurs ont été purges par une
circulation continue de dioxyde de carbone (faisant « buller » la solution), la vanne prévue pour
les prélévements de gaz restant ouverte™. Cette purge a été menée pendant une heure pour le
réacteur ne contenant pas de peroxyde d’hydrogéne (« CO, »), afin d’éliminer totalement le
diazote et le dioxygene dissous. En revanche, pour le réacteur contenant du peroxyde d’hydro-
géne (« CO,-H,0, »), I'opération a été limitée a quelques minutes, le peroxyde d’hydrogéne
devant de toute maniére donner du dioxygene comme produit de décomposition. Les filets de
sécurité et les supports en papier aluminium ont ensuite été installés et la pression ajustée a
environ 1,5 bar. Cette valeur légerement supérieure a la pression atmosphérique a été choisie
pour s’assurer que toute fuite, méme minime, ait pour conséquence 1’échappement d’un peu
de gaz contenu dans le réacteur, et non I’introduction d’air ambiant.

Finalement, les quatre plaques chauffantes ont été mises en route et réglées a 70°C,
permettant d’obtenir, compte tenu de la déperdition de chaleur, une température de la solution
d’environ 45°C (x5°C, en fonction de la température de la piece). Cette valeur est issue d’un
compromis entre deux besoins opposés : d’une part, accélérer les cinétiques de réaction afin
de maintenir I’expérience dans une durée raisonnable et, d’autre part, conserver des condi-
tions réalistes pour des processus d’altération en surface ou proche-surface.

V.2.4.4. Déroulement de I’expérience

Comme prévu, le peroxyde d’hydrogéne s’est rapidement décomposé en eau et en
dioxygéne sous I’effet combiné du rayonnement solaire et de la chaleur. Ainsi, aprés trois
jours, la pression dans le réacteur « CO,-H,0, » a atteint une pression totale d’environ 2,8 bar
(1,5 bar de dioxyde de carbone et 1,3 bar de dioxygene). Le méme phénomeéne s’est déroulé
dans le réacteur « Air-H,O, », avec une pression totale attendue d’environ 2,3 bar (1 bar d’air
et 1,5 bar de dioxygéne additionnel) qui n’a toutefois pas pu étre vérifiée (cf. § V.2.4.2.).

Un suivi quotidien de la pression et de la température a été mené pour les réacteurs
« CO2-H,0, » et « CO, » et reporté sur un cahier de laboratoire. Une limite inférieure de
sécurité pour la pression avait été fixée a 1,2 bar, valeur en dessous de laquelle du dioxyde de
carbone devait étre réinjecté pour compenser les pertes et éviter les contaminations. Cepen-
dant, cette situation ne s’est jamais présentée car la pression est restée trés stable a 1’intérieur
des réacteurs : le taux de fuite estimé est inférieur a 1 mbar par jour.

B3 11 est a noter que I’extracteur d’air de la salle a été mis en marche afin de réaliser cette opération en toute
sécurité, I’accumulation de dioxyde de carbone pouvant provoquer des vertiges, voire 1’asphyxie.
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Comme indiqué précédemment, il a été procédée tous les un a deux jours a une
agitation manuelle de chaque réacteur. Par ailleurs, des prélévements d’environ 10 mL de
solution ont été réalisés a 3, 14 et 31 jours (voir section suivante), entrainant une diminution
modérée du rapport fluide/roche de 10 a 9 au bout d’un mois. Un dernier prélévement de
solution a aussi été réalisé juste avant la fin de I’expérience, a 95 jours.

V.2.4.5. Prélévements de solution

V.2.4.5.1. Mode opératoire

Gréce a un capillaire en PTFE plongé dans la solution, le dispositif expérimental
permet de prélever des échantillons de solution dans les deux réacteurs sous dioxyde de
carbone sans exposer leur contenu a 1’air ambiant. Il suffit pour cela de placer une seringue
sur la sortie prévue a cet effet et d’ouvrir la vanne correspondante (Fig. 5-4) : en raison de la
surpression a I’intérieur du réacteur, la solution entre alors d’elle-méme dans la seringue. La
vanne est refermée des que le volume entré est suffisant. Pour les deux autres réacteurs, le
prélévement est réalisé simplement en retirant le bouchon et en s’aidant d’un capillaire en
acier inoxydable prolongeant la seringue.

Immédiatement aprés le prélévement, un filtre a 0,2 um est fixé a 'extrémité de la
seringue et le contenu de celle-ci versé dans un récipient propre permettant la mesure de pH
(voir ci-dessous). Pour les réacteurs sous dioxyde de carbone, il est ensuite nécessaire de
repousser le volume de solution remonté dans le capillaire (et donc isolé du solide), sans quoi
le prélévement suivant risque d’étre biaisé. Ceci est effectué en injectant brievement du
dioxyde de carbone par la sortie de prélevement de solution. Concernant le réacteur « Air-
H,0;, », 'ouverture du bouchon entraine systématiquement la libération dans la piéce du
surplus de dioxygéne issu de la décomposition du peroxyde d’hydrogeéne. Ce dernier doit
donc étre remplacé avant de refermer a nouveau le réacteur fermement.

V.2.4.5.2. Mesure de pH

Le pH des solutions-échantillons est mesuré immédiatement apres leur prélévement,
ceci afin d’éviter un biais 1ié a leur rééquilibrage avec I’atmosphére ambiante. Le pH-métre
utilisé est adapté a de faibles volumes de solution. La calibration est effectuée au préalable au
moyen de solutions d’étalonnage a pH 4, 7 et 10. Pour la mesure en elle-méme, la sonde est
plongée dans la solution-échantillon et agitée quelques secondes. Si la valeur affichée ne se
stabilise pas, les variations sont reportées sur le cahier de laboratoire afin d’avoir une
estimation de I’incertitude.

V.2.4.5.3. Dosage des eléments majeurs

A la suite des mesures de pH, les solutions-échantillons sont transférées dans une salle
équipée d’une hotte pour étre acidifiées a 2% d’acide nitrique. Elles sont ensuite préparées
pour leur envoi au laboratoire chargé du dosage des éléments majeurs par ICP-OES (cf.
8 11.4.2.). Plusieurs sources d’incertitudes affectent les données ainsi obtenues : elles sont
liées a ’acidification, a I’analyse elle-méme et a une éventuelle contamination.
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Premierement, puisqu’on ajoute de ’acide nitrique a la solution-échantillon, il faut
connaitre précisément la quantité ajoutée pour tenir compte de la dilution engendrée.
L’opération d’acidification est effectuée a I’aide de deux pipettes (I’une pour la solution et la
seconde pour 1’acide nitrique), dont le fabricant fournit I’incertitude liée aux graduations. La
précision du geste lors du pipetage entre aussi en ligne de compte : cette incertitude doit étre
estimee par le manipulateur lui-méme, ou par un contrdle indirect (par pesée par exemple).

Deuxiémement, le laboratoire fournit les incertitudes sur ses analyses (cf. § 11.4.2.2.).
Celles-ci dépendent a la fois de 1’élément considéré et de sa concentration dans la solution-
échantillon (I’incertitude augmente a mesure que la concentration diminue).

Troisiemement, malgré toutes les précautions prises lors de la conception et la mise en
ceuvre de I’expérience, il faut aussi tenir compte d’éventuelles contaminations qui ont pu
survenir. Celles-ci peuvent provenir soit de 1’acide nitrique ajouté, qui peut contenir des
impuretés, soit du dispositif expérimental, dont certaines parties en contact direct avec la
solution (le verre du réacteur, en particulier) pourraient y libérer des éléments. L’envoi au
méme laboratoire d’une solution-échantillon provenant d’une expérience « a blanc », c’est-a-
dire réalisée dans les mémes conditions mais sans poudre minérale, a permis de contrbler
directement ces risques de contamination sous air ambiant. Pour tenir compte du pH plus bas
sous dioxyde de carbone, un facteur correctif a été appliqué en se basant sur les différences de
concentration observées dans les solutions-échantillons issues de ’altération de 1’olivine (par
exemple, si la concentration d’un élément donné est en moyenne deux fois plus élevée sous
dioxyde de carbone que sous air ambiant, la valeur déterminée pour 1’expérience a blanc est
elle aussi multipliée par deux lors du calcul de I’incertitude).

V.2.4.6. Arrétde I’expérience

Le prélevement de solution a 95 jours a marqué la fin de I’expérience. Les plaques
chauffantes ont été éteintes, puis il a été procédé au prélevement de gaz dans les deux
réacteurs sous dioxyde de carbone (voir section suivante).

Pour sécher les poudres d’olivine altérées, deux méthodes distinctes ont été employées :
un séchage sous vide pour les réacteurs sous dioxyde de carbone, afin d’éviter une exposition
a I’atmospheére terrestre risquant de fausser les résultats, et un séchage conventionnel a I’étuve
(réglée a 50°C) pour les deux autres reacteurs. Dans les deux cas, pour faciliter le processus,
une partie de la solution a d’abord été extraite a 1’aide d’une seringue. Ce prélévement a aussi
permis de réaliser une mesure de pH Vvérificative avec un second appareil.

Le séchage sous vide a été réalisé en connectant le dispositif & une pompe a vide via
un piége froid, celui-ci devant étre régulierement réalimenté en azote liquide et purgé lorsque
la quantité de glace formée devenait importante. Au total, I’opération a duré environ trois
jours pour chaque réacteur (sans pompage la nuit). Les poudres altérées ont finalement été
récupérées a I’aide d’une spatule et stockées dans des récipients clos.
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V.2.4.7. Prélevements de gaz

V.2.4.7.1. Mode opératoire

Le dispositif expérimental est doté d’une sortie permettant de prélever un échantillon
de I’atmosphere interne pour chacun des deux réacteurs sous dioxyde de carbone (Fig. 5-4).
Afin de ne pas perturber le déroulement de I’expérience, 1’opération n’a été réalisée qu’au
terme des trois mois, peu avant de procéder au séchage.

Tout d’abord, I’ampoule de prélévement et la pompe a vide sont reliées a la vanne
correspondante, celle-ci restant fermée. Puis un cordon chauffant est enroulé autour de
1’ampoule afin de faciliter la désorption des gaz et Iair est pompé pendant une heure. A I’issue
de cette durée, la vanne de connexion a la pompe a vide est refermée et cette derniére arrétée.
Immédiatement aprés, la vanne reliant le réacteur a I’ampoule de prélévement est ouverte,
permettant a 1I’atmosphére interne du premier de se répandre dans la seconde. La méme vanne
est refermée quelques secondes plus tard, de méme que celle de I’ampoule. Celle-ci est alors
retirée du dispositif en attente de I’analyse.

V.2.4.7.2. Analyse

Les analyses des deux échantillons recueillis ont été effectuées par chromatographie
en phase gazeuse au laboratoire Subatech (Nantes), avec 1’aide de Guillaume Blain, Francis
Crumiere et Massoud Fattahi-Vanani.

Afin de calibrer les mesures, trois échantillons-étalons ont été préparés et analysés dans
les mémes conditions. Les compositions de ces étalons sont optimisées pour la détection de
faibles quantités de dioxygene : 0% O,—100% CO, (méme bouteille que celle ayant servi dans
I’expérience), 0,5% 0,-99,5% CO, et 5% O,—95% CO, (Air Liquide, mélanges Crystal). En
dehors de cette gamme et pour les autres gaz éventuellement détectés, les mesures ne sont que
semi-quantitatives.

Comme attendu, les mesures pour le réacteur « CO,-H,O, » montrent, en plus du
dioxyde de carbone, une grande quantité de dioxygeéne issu de la décomposition du peroxyde
d’hydrogene (environ deux tiers du mélange, mais I’incertitude est large). Par ailleurs, une
trés faible quantité de dihydrogene (H,) est mise en évidence (<0,1%).

Les mesures les plus importantes concernaient le réacteur « CO, », car une contami-
nation en dioxygene aurait pu fausser les résultats de 1’expérience. Toutefois, la quantité
détectée est minime : 0,17%, soit du méme ordre de grandeur que dans I’atmosphére actuelle
de Mars. 11 s’agit qui plus est d’une limite supérieure, car de faibles contaminations par 1’air
ambiant durant la préparation, le stockage et I’analyse du prélévement ne sont pas a exclure.
Par ailleurs, le dihydrogéne est a nouveau détecte, mais cette fois en quantité plus signifi-
cative, et méme supérieure a celle du dioxygene (~0,5%). Ce dihydrogéne est le marqueur d’un
processus d’oxydation en I’absence d’oxygene libre, par dissociation de I’eau (cf. § 111.5.1.2.).
En revanche, aucune trace de méthane n’a été mise en évidence [Neubeck et al., 2011].
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V.3. Résultats

V.3.1. Chimie des solutions

V.3.1.1. pH

Comme attendu, c’est dans les réacteurs sous dioxyde de carbone que le pH des
solutions est le plus faible (cf. § 1.1.2.2.5.) : sa valeur est proche de 6 des le troisiéme jour et
évolue peu par la suite (Fig. 5-5). Avec un pH initial théorique de 3,9 (calculé a I’aide du code
CHESS pour une pression partielle de dioxyde de carbone de 1, sans phase solide), I’évo-
lution est donc importante et rapide. Les valeurs finales sont en bon accord entre les deux pH-
meétres utilisés et se révélent trés légerement plus faibles pour le réacteur « CO2-H,0;, » :
6,1/6,2 contre 6,2/6,3 sans peroxyde d’hydrogene.

D’une maniére générale, les mesures de pH se sont avérées plus instables dans les
réacteurs sous air ambiant, probablement en raison d’une moindre quantité d’électrolytes en
solution (voir section suivante). Les valeurs déterminées au troisieme jour, proches de 9,
semblent d’ailleurs erronées, compte tenu du pH initial théorique de 5,6 (calculé pour la
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Figure 5-5 — Evolution du pH au cours du temps dans les différentes conditions d’altération
(losanges). Sont également reportées les mesures finales de vérification réalisées avec un second
instrument (carrés). *Les valeurs théoriques de pH (triangles) ont été calculées a I’aide du code
CHESS pour des pressions partielles de dioxyde de carbone de 1 et 4.10™, sans phase solide. On
constate que les valeurs de pH mesurées au troisiéme jour sous air ambiant semblent erronées compte
tenu du pH initial théorique et de 1’évolution ultérieure.
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pression partielle de dioxyde de carbone de I’atmosphére terrestre) et des valeurs suivantes,
inférieures a 8. Celles-ci sont en outre légérement plus faibles en présence de peroxyde
d’hydrogene. Les valeurs finales ne sont pas en aussi bon accord que précédemment entre les
deux pH-métres : le premier indique 8,4 dans les deux réacteurs, tandis que le second donne
8,7 pour le réacteur « Air-H,O, » et 8,9 pour le réacteur « Air ».

V.3.1.2. Eléments majeurs dissous

L’évolution des concentrations en silicium, magnésium et fer — les trois éléments les
plus abondants du systéeme — est présentée sur la figure 5-6. L’ensemble des mesures (dix
éléments au total) et des incertitudes associées sont reportées dans le tableau 5-2.

Comme pour le pH, on constate une évolution rapide durant les premiers jours de
I’expérience et une relative stabilisation par la suite. On note aussi que le fer dissous (fer
ferreux) n’est détecté que dans le réacteur « CO, », dépourvu du dioxygéne qui aurait causé
son oxydation en fer ferrique et sa précipitation sous forme d’(oxy)hydroxydes. Ceci constitue
donc une validation indépendante de 1’étanchéité du dispositif expérimental. Néanmoins, la
diminution de concentration observée apres le quatorziéme jour tend a indiquer qu’une partie
du fer dissous initialement a ensuite ét¢ incorporé a une phase solide, sans qu’il soit possible
de déterminer si cela implique ou non une réaction d’oxydation.

En ce qui concerne le silicium, on peut tout d’abord noter son abondance nettement
plus élevée dans les réacteurs sous dioxyde de carbone par rapport a ceux sous air ambiant
(environ 14 fois plus en fin d’expérience). Ce résultat était attendu : il est la conséquence
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Figure 5-6 — Evolution des concentrations en silicium, magnésium et fer au cours du temps dans les
différentes conditions d’altération. La valeur mesurée au trente-et-unieme jour pour le magnésium
dans le réacteur « Air-H,O, » apparait sous-estimée compte tenu de la précédente et de la suivante.
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directe d’une plus grande acidité (cf. § 1.1.2.2.4.). Outre les valeurs de concentration en elles-
mémes, c’est aussi 1I’évolution au cours du temps qui est différente entre les deux types de
conditions : sous dioxyde de carbone, la concentration est presque identique entre le
quatorziéme et le trente-et-uniéme jour, et se révéle avoir diminué au dernier prélévement a
95 jours; sous air ambiant, en revanche, on observe une hausse continue. L’influence du
peroxyde d’hydrogéne sur la dissolution du silicium semble négligeable car, pour chaque type
d’atmosphere, les deux courbes sont trés proches 1’une de 1’autre.

Le magnésium est de loin 1’élément le plus abondant dans les solutions. Au terme de
I’expérience, sa concentration (massique) est 2,8, 4,1, 3,7 et 1,9 fois plus élevée que celle du
silicium dans les réacteurs « CO,-H,0, », « CO, », « Air-H,0O, » et « Air », respectivement.
Seul ce dernier pourrait donc tendre vers une dissolution congruente, qui serait atteinte pour
un rapport de concentrations massique de 1,6 fois entre le magnésium et le silicium. Néanmoins,
les rapports sur les prélevements a 3, 14 et 31 jours sont systématiquement supérieurs a 3. Par
ailleurs, contrairement au cas du silicium, les courbes sont différentes en fonction de la
présence ou de 1’absence de peroxyde d’hydrogéne. Ainsi, le réacteur « CO,-H,0, » voit sa
concentration en magnésium retomber aprés le prélevement a 31 jours, alors que dans le
réacteur « CO, », on constate au contraire une augmentation quasi-linéaire apres le quatorzieme
jour. Sous air ambiant, les concentrations en magnésium augmentent du début a la fin de
I’expérience (si on excepte la valeur au trente-et-unieme jour pour le réacteur « Air-H,O; »,
qui semble erronée ; Fig. 5-6). Mais, alors que sous dioxyde de carbone elle était plus élevée
en I’absence de peroxyde d’hydrogene, c’est ici ’inverse qui est observe.

Apreés ces trois principaux éléments, viennent le potassium, le calcium et le sodium.
Ce dernier se distingue par le fait qu’il est plus abondant dans les réacteurs sous air ambiant
que dans ceux sous dioxyde de carbone. Enfin, les quatre autres éléments dosés (aluminium,
phosphore, titane et manganése) ont des concentrations trés faibles ou non mesurables.

V.3.2. Phases secondaires solides

V.3.2.1. Spectrométrie visible et proche-infrarouge

V.3.2.1.1. Roches totales

Les spectres des échantillons altérés obtenus au FTIR sont présentés dans la figure 5-7,
sur laquelle a également été reporté le spectre de 1’olivine initiale pour comparaison. Le
premier constat que 1’on peut faire est que, pour les quatre échantillons altérés, la forme
générale des spectres est toujours dominée par la signature de 1’olivine, en particulier la large
et profonde bande d’absorption a 1,04 um, caractéristique du fer ferreux (Fig. 5-7A).

Toutefois, des différences significatives apparaissent a plus grande longueur d’onde,
dans la gamme 1,8-2,5 um (Fig. 5-7B). Premierement, tous les echantillons altérés montrent
une evidente bande a 1,91 um, quasi-absente dans le spectre de I’olivine initiale. Cette bande
refléte la formation d’une phase d’altération renfermant des molécules d’eau dans sa structure
(cf. 8 11.1.3.1.1.). Deuxiémement, une bande a 2,31 um apparait dans les spectres des échan-
tillons « Air » et « Air-H,0, », mais aussi — bien que de facon moins nette — dans celui de
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Réacteur « CO,-H,0, »

Réacteur « CO, »

Réacteur « Air-H,0O, »

Réacteur « Air »

Elément
3°j. 14° j. | 31°%j. 95°j. 3%j. | 14°j. | 31°j. 95° j. 3°%j. 14° j. | 31°%j. | 95°j. 3°j. 14° j. 31°j. 95°]j.
Na 1,3 14 0,9 1,2 1,1 1,3 0,8 1,1 1,8 2,2 14 5,6 1,3 2,1 2,5 6,0
38/7% | 36/7% | 56/12% | 41/7% | 43/7% | 38/7% | 61/12% | 46/7% | 317% | 25/7% | 36/7% | 14/7% | 39/7% | 26/7% | 23/7% | 12/7%
Mg 240,0 | 289,4 | 3248 | 278,2 | 223,9 | 341,2 | 3525 | 404,5 19,2 19,8 9,7 28,4 10,2 10,8 12,7 13,6
44% | 4a% | 4ia% | 4% | 414% | 4a% | 4ia% | 4ia% | 44% | 44% | 4/4% | 414% 414% 414% 414% 414%
Al <L.D. | <LD. | <L.D. | <L.D. | <LD. | <L.D. | <L.D. | <L.D. | <L.D. | <L.D. |<L.D.| <L.D. | <L.D. | <L.D. | <L.D. | <L.D.
4% | A% | % 1% 4% | % | % 1% 1% 1% 1% 1% 1% 1% 1% 1%
Si 97,4 | 107,7 | 108,7 98,2 84,5 | 1054 | 105,3 98,7 2,4 2,7 2,7 7,6 3,0 29 3,7 7,1
6/4% | 5/4% | 5/M4% | 6/4% | 6/4% | 5/M4% | 5M4% | 64% | 12/7% | 117% | 1U7% | 8/7% | 1u7% | 117% | 101% | 97%
P <L.D. | <L.D. 0,2 0,1 <L.D. | <L.D. | <L.D. 0,1 <L.D. | <L.D. | <L.D. 0,1 <L.D. | <L.D. | <L.D. 0,1
A% | % | 72112% | 11827% | % | % | % | 13927% | 1% -I-% 4% | 99112% | 1% 1% % | 134127%
" 2,3 2,7 3,6 50 3,7 2,7 3,4 2,1 8,6 3,3 19 6,7 4.4 4,2 3,8 3,9
44% | 4aa% | 4a% | 4% | 44% | 4a% | 4i4% | 4ia% | 44% | 44% | 4i4% | 414% 414% 414% 414% 414%
Ca 2,4 2,7 29 2,7 2,4 2,1 2,1 1,7 0,8 0,9 0,9 1,3 0,7 0,8 1,0 11
124% | 11/4% | 10/4% | 11/4% | 12/4% | 13/4% | 13/4% | 15/4% | 22/7% | 22/7% | 217% | 14/4% | 26/7% | 2217% | 20/7% | 15/4%
Ti <L.D. | <L.D. | <L.D. 0,0 <L.D. | <L.D. | <L.D. 0,0 <L.D. | <L.D. | <L.D. 0,0 <L.D. | <L.D. <L.D. 0,0
4% | A% | e | 2727% | % | % | % | 2727% | 1% 1% % | 12927% | -1-% 1% % | 129/27%
Mn 0,1 0,2 0,2 0,6 0,6 0,4 0,7 0,1 <L.D. | <L.D. |<L.D.| <L.D. | <L.D. | <L.D. | <L.D. | <L.D.
27027% | 12/12% | 12/12% | 77% | 712% | 12/12% | 7% | 27027% | 1% -I-% 1% -I-% 1% 1% -I-% 1%
= 0,0 0,1 0,1 0,0 14,8 24,0 22,7 6,6 0,0 0,0 <L.D. 0,0 0,0 0,0 0,0 0,0
85/27% | 78/27% | 76/27% | 88/27% | 4/4% | 414% | 4ia% | 4/4% | 8527% | 104127% | -I-% | 82/27% | 107/27% | 115/27% | 118/27% | 118/27%
Total 3435 | 404,1 | 441,3 | 386,0 | 331,1 | 477,2 | 487,6 | 514,8 32,8 28,9 16,6 49,6 19,6 20,9 23,7 31,9

Tableau 5-2 — Concentrations en éléments majeurs, exprimées en mg/L, mesurées par ICP-OES (cf. §11.4.2.) dans les solutions-échantillons. <L.D. :
inférieure & la limite de détermination. Les pourcentages indiqués en-dessous de chaque valeur de concentration correspondent aux incertitudes relatives

(négative/positive, respectivement).
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I’échantillon « CO, ». Cette bande est indicatrice de la formation de liaisons chimiques Mg-
OH dans le matériau alteré [Clark et al., 1990b] (cf. 8 11.1.3.1.2.).

Le calcul des profondeurs de bande sur plusieurs séries de spectres (Fig. 5-8) permet
de confirmer et d’affiner les constatations visuelles. La profondeur de bande a 1,91 pum se
révéle ainsi plus grande pour les échantillons altérés sous atmosphére de dioxyde de carbone
que pour ceux altérés sous atmosphére terrestre. Quant a la profondeur de bande a 2,31 um,
elle a effectivement augmenté dans les trois échantillons cités précédemment, et semble au
contraire avoir diminué pour 1’échantillon « CO,-H,0; ». Enfin, on observe malgré les barres
d’erreur une tendance systématique a une moindre profondeur de bande (que ce soit a 1,91 ou
a 2,31 um) pour les échantillons altérés en présence de peroxyde d’hydrogéne pour un type
d’atmosphére donné (dioxyde de carbone ou air ambiant).

L’association d’une bande d’hydratation a 1,9 pm et d’une bande métal-OH vers 2,2-
2,3 um est une des principales caractéristiques spectrales des phyllosilicates hydratés, comme
le montre la figure 5-7E. La meilleure correspondance est ici obtenue avec la saponite, une
variété de smectite essentiellement magnésienne, ce qui est cohérent avec la composition de
I’olivine initiale. On peut aussi remarquer que la faible bande a 2,39 um visible dans le
spectre de la saponite se retrouve dans ceux des échantillons « Air-H,0, » et « Air », confir-
mant la bonne correspondance. Enfin, 1’association d’une bande a 1,9 um et d’une bande a
2,3 um est aussi constatée dans 1’échantillon « CO, », mais elles sont moins bien corrélées
que précédemment en termes d’intensité, puisque la premicre est plus profonde que dans les
échantillons « Air-H,O;, » et « Air », alors que la seconde I’est moins. De ce fait, elles
correspondent vraisemblablement a la superposition de la signature spectrale d’une smectite
avec celle d’une autre phase hydratée non magnésienne.

Dans la gamme 3,2-3,6 um (Fig. 5-7C), le doublet d’absorption caractéristique de 1’apatite
a lui aussi subi des modifications. Son intensité a diminué dans les échantillons « CO, » et
« Air », traduisant une dissolution partielle de ’apatite. En revanche, il a presque totalement
disparu dans les échantillons « CO,-H,0, » et « Air-H,0, », traduisant cette fois la dissolution
quasi-compléte de I’apatite. Les quantités impliquées étant toutefois mineures — comme 1’ont
démontré les analyses initiales (cf. § VV.2.4.1.) et comme le confirment les concentrations nulles
ou trés faibles en phosphore mesurées dans les solutions (Tab. 5-2) —, la dissolution totale ou
partielle de I’apatite ne semble pas en mesure d’avoir influencé les autres réactions d’altération.

Enfin, dans la gamme 3,8-4,2 um (Fig. 5-7D), ou se manifestent notamment les
absorptions des minéraux carbonatés (cf. § A.6.), les modifications sont trés limitées. Le spectre
de ’olivine initiale présente une bande peu marquée, positionnée vers 4,02 um, sans qu’il soit
possible de I’associer définitivement a une impureté particuliere (Fig. 5-3). Cette bande se
retrouve sans changement notable dans les spectres des échantillons « CO,-H,0; », « Alir-
H,O, » et « Air». En revanche, dans 1’échantillon « CO; », elle apparait élargie vers les
courtes longueurs d’onde. Cet élargissement pourrait étre compatible avec le développement
d’une phase carbonatée, car la plupart présente une bande d’absorption centrée légerement en-
deca de 4 um. (Fig. 5-7G/H). Toutefois, d’une maniére générale, 1’étude de cette portion des
spectres indique que les carbonates sont absents ou quasi-absents des poudres altérées.
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Figure 5-7 — Spectres FTIR de 1’olivine initiale et des échantillons altérés, et comparaisons avec des
spectres de référence. A : présentation générale des spectres sur la gamme 1,0-4,2 um. B : zoom sur la
gamme 1,8-2,5 um. C : zoom sur la gamme 3,2-3,6 um. D : zoom sur la gamme 3,8-4,2 um. Les
fleches en B, C et D indiquent des modifications entre 1’olivine initiale et les échantillons altérés.
E : spectres de minéraux argileux et d’opale extraits de la librairie USGS [Clark et al., 2007]
(nontronite NG-1a, saponite SapCa-1 et montmorillonite CM20 ; opale TM8896-hyalite). F : spectre
d’apatite extrait de la librairie CRISM (échantillon LAAPO3). G : spectre d’un échantillon naturel de
carbonates de magnésium hydratés, a nesquéhonite dominante [Dehouck et al., 2012]. H : spectres de
minéraux carbonatés extraits de la librairie USGS (hydromagnésite LACB28A, magnésite LACB03A
et sidérite LACBO8A).
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Figure 5-8 — Profondeurs de bande moyennes calculées a 1,91 et 2,31 um a partir de six séries
d’acquisitions. Les barres d’erreur correspondent a 1’écart-type. Pour la bande & 1,91 um, les points
d’ancrage ont été pris a 1,80 et 2,10 um (afin de s’affranchir des bandes de vapeur d’eau d’une part et
de I’artéfact a 2,15 um d’autre part). Pour la bande a 2,31 um, ils ont été pris a 2,25 et 2,36 um. Pour
réduire I’effet du bruit instrumental, chaque valeur utilisée pour le calcul correspond & la médiane sur
trois canaux (cf. 8 11.1.5.5.).

Les spectres ASD, présentés dans la figure 5-9, confirment I’absence de modification
significative de la large bande d’absorption liée au fer ferreux. En revanche, ils mettent en
évidence un changement de comportement en dessous de 0,6 um des deux échantillons altérés
sous dioxyde de carbone, pour lesquels la réflectance chute plus fortement que pour 1’olivine
initiale et les échantillons altérés sous air ambiant. De nombreux minéraux montrent une chute
de réflectance dans le visible, notamment les (oxy)hydroxydes de fer (transition transparent-
opaque, cf. § A.5.1.3.) ou d’autres espéces contenant du fer (ferreux ou ferrique), et il est donc
difficile d’en désigner un précisément qui pourrait expliquer 1’effet observe.

V.3.2.1.2. Fractions fines

Sont reportés sur la figure 5-10 les spectres FTIR de la fraction fine (inférieure a
2 um) extraite des quatre échantillons altérés (cf. § 11.2.2.2.2.). Ces données sont globalement
en bon accord avec les précédentes, puisqu’on y observe la préservation de la signature de
I’olivine et le développement de bandes a 1,91 um et a 2,31 um. Cette derniere est la moins
profonde pour I’échantillon « CO,-H;O;, », ou elle est probablement héritée de 1’olivine
initiale'. Son intensité augmente ensuite progressivement lorsque I’on passe aux échantillons

1 Suite au dysfonctionnement de la pointe a ultrasons utilisée pour I’extraction, 1olivine initiale a été polluée et
le spectre de sa fraction fine a été rendu inexploitable, empéchant toute comparaison directe. En revanche,
I’analyse en diffraction des rayons X est restée possible (voir section suivante).
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« CO;, », «Air-H,0, » puis « Air », conformément a la tendance mise en évidence par la
figure 5-8. On note enfin dans cette série de spectres de faibles bandes a 1,39 um, qui étaient
absentes des spectres de roches totales. Cette bande est classiqguement associee a celle a
1,91 um, notamment dans les spectres de phyllosilicates hydratés, et sa présence n’est donc
pas surprenante.
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Figure 5-9 — Spectres ASD de I’olivine initiale et des échantillons altérés. Les spectres sont présentés
sans décalage en réflectance, afin de mettre en évidence le changement de comportement des
échantillons « CO,-H,0, » et « CO, » en dessous en 0,6 um (fleche).
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Figure 5-10 — Spectres FTIR de la fraction fine des échantillons altérés, avec a droite un zoom sur la
gamme 2,20-2,45 pm ou les spectres sont présentés corrigés du continuum. On peut noter que la bande
liée au fer ferreux de I’olivine apparait 1égeérement décalée par rapport aux spectres de poudres entiéres
(1,07 um au lieu de 1,04) : ceci est vraisemblablement un effet de la taille de grain (cf. § 11.1.3.3.2.).
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V.3.2.2. Diffraction des rayons X

Les données de spectrométrie proche-infrarouge suggerent la formation de phases
secondaires dans les échantillons altérés, dont des smectites pour trois d’entre eux. Afin de
confirmer ces détections, et peut-étre de les compléter par d’autres, des mesures de diffraction
des rayons X ont été acquises a la fois sur les poudres entieres et sur des depdts orientés
préparés a partir des fractions fines (cf. § 11.2.2.2.2. pour la méthodologie).

Les diffractogrammes des poudres entiéres, non présentés ici, ne mettent en évidence
aucune différence notable entre 1’olivine de départ et les échantillons altérés. Ceci peut se
comprendre car la diffraction des rayons X est une technique de caracterisation globale, moins
sensible aux phases d’altération en surface des grains que la spectrométrie proche-infrarouge.
Au vu des faibles intensités des bandes d’absorption (Fig. 5-7B/D), on peut raisonnablement
penser que les phases d’altération formées sont en faible quantité et donc potentiellement sous
le seuil de détection de la diffraction des rayons X.

C’est justement pour cette raison qu’ont été réalisés les dépots orientés de la fraction
fine (<2 um). En effet, cette procédure facilite grandement la détection des minéraux argileux,
d’une part en les triant partiellement du reste de 1’échantillon (leur taille de grain étant treés
petite) et d’autre part en les amenant a se déposer a plat pour accentuer la diffraction
provoquée par leur structure en feuillets (cf. 8 1.1.2.3.1.). Malgre cette préparation spécifique,
pourtant, les données obtenues ne mettent en évidence des minéraux argileux dans aucun
échantillon : aucun pic n’est visible dans la gamme d’angle ou ils sont attendus (Fig. 5-11).
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Figure 5-11 — Diffractogrammes des préparations orientées de la fraction fine (<2 pm) de I’olivine
initiale et des échantillons altérés. Le fond continu a été retiré pour faciliter la comparaison. Malgré les
bandes d’absorption observées en spectrométric VNIR potenticllement liées a la formation de smectite
(en particulier dans « Air-H,O, » et « Air »), aucun signal correspondant n’est détecté ici.
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Dés lors, deux explications sont possibles. La premiere est que les minéraux argileux
formés sont toujours sous le seuil de détection de la diffraction des rayons X. Toutefois, cela
semble moins probable que précédemment compte tenu du mode de préparation et des
signatures tres nettes obtenues en spectrométrie proche-infrarouge pour la fraction fine (Fig.
5-10), en particulier celle des échantillons « Air-H,O, » et « Air ». La seconde explication est
que les phases formées sont mal cristallisées, voire amorphes, avec des feuillets peu ou pas
développés n’engendrant pas efficacement de phénoméne de diffraction. Ces deux facteurs —
faible quantité et faible cristallinité — ne s’excluent pas mutuellement.

V.3.2.3. Microscopie électronique en transmission
V.3.2.3.1. Morphologies des grains altérés

Comme attendu, les grains de 1’olivine initiale observés en microscopie électronique
en transmission présentent des surfaces nettes et lisses, résultant du broyage (Fig. 5-12A). En
revanche, dans les échantillons altérés, bien que subsistent des surfaces sans modifications
apparentes, la formation de deux nouvelles phases directement sur les grains d’olivine est
clairement observeée : la premiére est identifiable & sa texture « cotonneuse » (Fig. 5-12B) et la
seconde a sa texture filamenteuse (Fig. 5-12C).

“ Surfaces nettes E Textures cotonneuses Textures filamenteuses
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Figure 5-12 — Micrographies électroniques en transmission montrant les différentes textures observées
en surface des grains d’olivine (parties sombres) avant et aprés altération. A : surfaces nettes
caractéristiques de I’olivine initiale. B : textures « cotonneuses » observées uniquement apres altéra-
tion sous atmosphére de dioxyde de carbone. On remarque en haut un grain voisin a la surface nette.
C : textures filamenteuses observées abondamment dans les échantillons altérés sous atmosphére
terrestre et plus ponctuellement dans I’échantillon « CO; ».
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Olivine

Figure 5-13 — Comparaison des filaments produits dans cette étude (& gauche, échantillon « Air-
H,0, ») avec les phyllosilicates (serpentine et saponite) produits par altération expérimentale d’olivine
a200°C [Jones et Brearley, 2006]. Les deux micrographies sont présentées a la méme échelle.

La phase néoformée a texture cotonneuse est observée uniquement dans les deux
échantillons altérés sous dioxyde de carbone. A faible grossissement, elle apparait sous la
forme d’une couche semi-transparente englobant totalement le grain d’olivine, voire plusieurs
grains accolés. Son épaisseur est le plus souvent comprise entre 50 et 100 nm, mais peut
atteindre 400 nm par endroits. La bordure est généralement plus sombre (donc plus opaque).
A plus fort grossissement, on distingue les formes arrondies qui donne la texture dite coton-
neuse, sans qu’il soit possible de clairement les séparer les unes des autres.

La phase néoformée a texture filamenteuse est abondante dans les deux échantillons
altérés sous atmosphere terrestre, ou elle apparait sur la majeure partie des grains d’olivine.
Elle a également été mise en évidence dans 1’échantillon « CO, », quoique de maniére moins
fréquente (moins de 10% des grains). Enfin, elle n’a été observée a aucun moment dans
I’échantillon « CO»-H,0, ». A faible grossissement, cette phase donne un aspect « chevelu »
aux grains d’olivine. Son épaisseur ne dépasse jamais quelques dizaines de nanométres. A fort
grossissement, on distingue des filaments mélés les uns aux autres, pointant plus ou moins
vers I’extérieur, selon les cas. Il est a noter que les filaments se sont révélés assez instables
sous le faisceau d’électrons, se rétractant légerement lorsque celui-ci était trop focalisé.

Comme le montre la figure 5-13, la texture filamenteuse est tres similaire a celles de
phyllosilicates décrits dans la littérature [e.g., Smith et al., 1987 ; Giorgetti et al., 2001 ; Jones
et Brearley, 2006 ; Bishop et al., 2007 ; Lantenois et al., 2008], ce qui suggere que c’est cette
phase qui serait a I’origine des bandes d’absorption correspondantes observées en spectro-
métrie proche-infrarouge.

V.3.2.3.2. Analyses chimiques EDX

Dans le but de compléter la caractérisation des phases néoformées, des analyses
chimiques par EDX (Energy Dispersive X-ray spectrometry, cf. § 11.3.2.3.) ont été menées sur
les échantillons « CO; » et « Air ». L’olivine initiale a également été analysée, afin d’obtenir
une composition de référence. Les données ont ensuite été reportées sur un diagramme
ternaire Si-Mg-Fe (Fig. 5-14). Le tableau 5-3 regroupe les compositions chimiques moyennes
calculées a partir de ces mémes donnees.
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Figure 5-14 — Analyses chimiques des échantillons d’olivine altérés. A : diagramme ternaire Si-Mg-
Fe présentant les compositions déterminées par EDX sur les grains d’olivine initiale et sur les phases
néoformées. A noter le bon accord entre la composition globale de la poudre initiale déterminée par
ICP-OES et les points EDX correspondant & des grains individuels. B & E : mémes données qu’en A,
reprises séparément et sous forme de plages englobant les points de mesure.

On note tout d’abord un bon accord entre les compositions mesurées par EDX sur les
grains d’olivine initiale et celle obtenue par ICP-OES (Tab. 5-1) : les premicres s’organisent
de maniere homogéne autour de la seconde (Fig. 5-14A/B).

Pour les phases néoformées, au contraire, les points de mesure ne sont pas regroupés
autour d’une position précise, mais apparaissent plutdt alignés le long de droites de mélange
dont I’'une des extrémités est occupée par 1’olivine initiale, et 1’autre par la phase secondaire
qui tend a se former. En ce qui concerne la phase filamenteuse, ces mélanges s’expliquent par
la tres faible épaisseur de la couche altérée et sa proximité immédiate avec le cceur du grain
d’olivine : le faisceau d’électrons, qui doit rester suffisamment large pour assurer un signal de
qualité, couvre les deux a la fois. Pour la phase cotonneuse, qui est plus aisée a analyser grace
son épaisseur plus importante, les mélanges s’expliquent soit par un stade d’altération plus ou
moins pousse, soit par la présence de fragments d’olivine non décelés lors des acquisitions.

La phase filamenteuse s’avere plus proche de 1’olivine initiale que la phase cotonneuse.
En effet, si les deux se caractérisent par un appauvrissement en magnésium relativement au
silicium, celui-ci est bien plus prononcé dans le cas de la phase cotonneuse.

Les compositions déterminées pour la phase filamenteuse sont compatibles avec la
formation d’une smectite ferromagnésienne, intermédiaire entre le pdle saponite et le pole
nontronite. On note toutefois des différences entre la phase filamenteuse de 1’échantillon
« Alir » et son équivalent dans 1’échantillon « CO; ». Dans le premier cas, I’appauvrissement
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en fer est assez important et les points tendent ainsi vers une smectite de composition tres
magnésienne, assez proche de la saponite (Fig. 5-14A/C). Dans le second cas, en revanche,
I’appauvrissement en fer est nettement moins marqué et certains points indiquent méme un
enrichissement (Fig. 5-14A/D). La smectite correspondante serait ainsi davantage ferrifere,
bien que restant plus proche du pdle saponite. Ces constatations se retrouvent dans les compo-
sitions moyennes, qui indiquent des appauvrissements en magnésium et en fer respectivement
de 21 et 24% pour la phase filamenteuse de 1’échantillon « Air », mais de 42 et 7% pour son
équivalent dans 1’échantillon « CO; » (Tab. 5-3).

Les points de mesure sur la phase cotonneuse tendent nettement vers le p6le silicium
du diagramme ternaire (Fig. 5-14A/E). Ceci traduit une perte a la fois du magnésium et du fer
(respectivement de 76 et 60% ; Tab. 5-3). Les seules phases compatibles avec cette évolution
sont I’opale et la silice amorphe (SiO,-nH,0)™. La morphologie de la phase cotonneuse n’est
d’ailleurs pas sans rappeler les billes que tendent a former les opales naturelles [e.g., Jones et
Segnit, 1969 ; Rondeau et al., 2004].

Olivine Phase filamenteuse Phase cotonneuse Phase filamenteuse
Elément initiale Ech. « CO; » Ech. « CO;, » Ech. « Air »

N =33 N =19 N =22 N=21
@] 53,16 | 335 | 58,85 | 847 | +11% | 64,19 | 1,74 | +21% | 58,48 | 6,82 | +10%
Na 1,08 | 065 | 0,72 | 032 | -33% | 0,76 | 043 | -30% | 0,89 | 034 | -17%
Mg 25,98 | 220 | 1510 | 4,04 | -42% 6,34 | 251 | -76% | 20,59 | 395 | -21%
Al 0,10 | 005 | 0,28 | 015 | +188% | 0,46 | 0,19 | +376% | 0,45 | 0,24 | +360%
Si 14,29 | 121 | 20,40 | 392 | +43% | 25,40 | 343 | +78% | 15,90 | 258 | +11%

0,01 | 002 | 005 | 007 | +426% | 0,06 | 008 | +514% | 0,24 | 0,12 | +2361%

0,04 | 009 | 011 | 014 | +185% | 0,10 | 0,07 | +151% | 0,14 | 0,09 | +243%

Cl 099 | 117 | 028 | 075 | -71% | 0,27 | 028 | -73% | 0,14 | 0,15 | -85%
K 056 | 134 | 024 | 076 | -56% | 0,13 | 014 | -77% | 0,16 | 0,15 | -72%
Ca 0,09 | 008 | 0,27 | 069 | +207% | 0,12 | 0,08 | +37% 0,11 | 0,08 | +31%
Ti 0,01 | 001 | 0,02 | 007 | +121% | 0,01 | 0,02 | +49% 0,01 | 0,02 | +51%
Cr 0,17 | 026 | 0,26 | 0,36 | +51% 0,28 | 0,29 | +60% 0,15 | 0,09 | -11%

Mn 0,03 0,02 0,03 0,08 -2% 0,02 0,04 | -27% 0,05 0,07 43%

Fe 3,32 | 076 | 3,08 | 1,69 1% 1,67 | 058 | -50% 254 | 116 | -24%
Ni 0,18 | 0,05 | 0,29 | 047 | +62% 0,18 | 0,10 | 0% 0,14 | 0,12 | -20%
Total 100 - 100 - - 100 - - 100

Tableau 5-3 — Compositions chimiques moyennes des grains d’olivine initiale et des phases
néoformées, mesurées par EDX. La premiére sous-colonne donne la proportion atomique de chaque
élément, la deuxieéme 1’écart-type et la troisiéme (pour les phases néoformées uniquement) 1’évolution
par rapport a I’olivine initiale. N indique le nombre d’analyses.

15 Jones et Segnit [1971] ont défini trois classes d’opale : C (cristobalite ordonnée), CT (cristobalite et tridymite
désordonnées) et A (hautement désordonnée). Ici, les deux premieres — qui produisent des pics marqués en DRX —
sont regroupées sous le terme d’« opale », tandis que « silice amorphe » est utilisé pour désigner I’opale A.
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Le tableau 5-3 permet aussi d’étudier le comportement des éléments mineurs. Par
exemple, le sodium, le chlore et le potassium sont systématiquement moins abondants dans
les phases néoformées par rapport a 1’olivine initiale, ce qui est cohérent avec leur grande
solubilité. Au contraire, la proportion d’aluminium est systématiquement plus élevée dans les
phases néoformées, ce qui refléte sa faible solubilité. Le calcium, le phosphore et le soufre
semblent aussi incorporer facilement les phases néoformées, bien que les valeurs mesurées
deviennent plus dispersées pour ces éléments peu abondants.

V.3.2.4. Spectrométrie Mossbauer

Les quatre environnements d’altération testés dans 1’expérience couvrent une large
gamme d’états redox, allant de conditions réductrices (atmosphére de dioxyde de carbone) a
modérément oxydantes (atmosphere terrestre), voire trés oxydantes (peroxyde d’hydrogene).
Les analyses de solution ont montré que, comme attendu, seules les conditions réductrices
permettaient de garder le fer ferreux en solution (cf. § VV.3.1.2.). Il en a été déduit que, dans les
autres environnements, le fer ferreux était converti en fer ferrique et précipité sous forme
d’(oxy)hydroxydes. Toutefois, sans mesure directe, il est impossible d’identifier et de quan-
tifier ces phases ferriféres. La spectrométrie Mdssbauer est particulierement adaptée a ce type
d’investigations, car elle permet de déterminer la valence et I’environnement du fer dans les
échantillons solides (cf. § 11.4.1.).

Les spectres Mossbauer de 1’olivine initiale ainsi que des quatre échantillons altérés
ont donc été acquis dans des conditions similaires. Les résultats sont présentés dans la figure
5-15. Si la signature du fer ferreux contenu dans ’olivine est clairement mise en évidence
dans tous les spectres, celle du fer ferrique, en revanche, n’est jamais détectée, et ce quelles
que soient les conditions (réductrices, modérément oxydantes ou trés oxydantes). Cette
absence de détection place une limite supérieure a 1’oxydation du fer, de 1’ordre de quelques
pourcentsls. Elle montre que I’ajout de peroxyde d’hydrogéne n’a pas accentué le processus
de maniere mesurable par rapport aux autres environnements. Enfin, elle explique aussi la
non-observation d’(oxy)hydroxydes de fer par microscopie électronique en transmission.

V.3.2.5. Analyse thermogravimétrique et CIT

L’analyse thermogravimétrique est une technique consistant a chauffer régulierement
un échantillon jusqu’a plusieurs centaines de degrés Celsius dans le but de provoquer la
libération des volatiles qu’il renferme. Chaque dégazage est mis en évidence par une dimi-
nution de la masse, celle-ci étant mesurée en continu durant la montée en température.

Un minéral primaire tel que I’olivine ne contient pas de volatile dans sa formule
structurale : aucune perte de masse n’est donc attendue lors d’une analyse thermogravi-
métrique. Ceci est Vérifié dans la courbe de la figure 5-16.

Au cours de I’altération, les nouvelles phases formées incorporent des volatiles, princi-
palement de 1’eau, sous forme de molécules H,O ou de groupes hydroxyles OH, mais aussi du

1% a limite de détection étant dépendante du matériau analysé, il faudrait, pour la fixer précisément, pouvoir
disposer d’échantillons d’olivines a différents stades d’oxydation.
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Olivine initiale
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Figure 5-15 — Spectres Mossbauer de 1’olivine initiale et des échantillons altérés. Dans tous les cas,
seule la signature du fer ferreux est mise en évidence.

dioxyde de carbone dans le cas des carbonates'’. Ces volatiles incorporés a la structure des
phases secondaires sont a nouveau libérés lors du chauffage de 1’échantillon. La figure 5-16
présente les résultats pour les échantillons « CO,-H,0, », « CO, » et « Air »'%. Les deux
premiers montrent des courbes semblables, avec deux principales pertes de masse centrées a
100°C et a 410°C. L’échantillon « CO; » présente en plus deux autres pertes de masse plus
faibles a 550°C et 630°C (ainsi qu’une derniére plus discutable a 760°C). En comparaison, la
courbe de I’échantillon « Air » est plus proche de celle de I’olivine initiale, avec une unique
perte de masse relativement faible centrée a 75°C.

Les pertes de masse constatées a 100°C et moins sont attribuables a la libération d’eau
faiblement liée [e.g., Ek et al., 2001]. Par comparaison avec les resultats précédents, cette eau
provient vraisemblablement de la silice hydratée pour les échantillons altérés sous dioxyde de
carbone et de la phase filamenteuse pour celui altéré sous air ambiant (une faible contribution
de la phase filamenteuse est également attendue pour « CO; »).

Y ’incorporation d’autres volatiles, comme par exemple le dioxyde de soufre, est aussi possible, mais seule
I’eau et le dioxyde de carbone étaient ici disponibles dans le systeme.

181 *échantillon « Air-H,0, » n’a pas été analysé ici, compte tenu de sa trés grande similarité avec I’échantillon
« Air » constatée avec les résultats précédents.
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Figure 5-16 — Analyses thermogravimétriques différentielles (DTG) de I’olivine initiale et des échan-
tillons altérés, réalisées avec une augmentation de la température de 10°C par minute (gaz ambiant :
azote). L’évolution de la masse est exprimée en pourcentage par minute. Les fléches indiquent les
principales pertes de masse observées dans les échantillons altérés.

Les pertes de masse survenues autour de 410°C pour « CO,-H,0, » et « CO, » sont
attribuables a la libération de groupes hydroxyles. Plusieurs phases d’altération peuvent en
étre a I’origine. La brucite Mg(OH),, par exemple, se déshydroxyle a cette température [Kotra
et al., 1982], mais cette hypothése peut étre écartée car elle n’est pas cohérente avec les
spectres VNIR (la brucite produit une tres forte absorption a 1,4 pum). La décomposition
d’(oxy)hydroxydes de fer est en revanche plus plausible. En effet, bien que la goethite ou la
Iépidocrocite se déshydroxylent a moins de 300°C, il a été montré que cette température était
supérieure a 400°C pour des formes hydratées proches de la ferrihydrite [Prasad et Sitakara
Rao, 1984 ; Mitov et al., 2002]. Une troisieme possibilité est la déshydroxylation de la silice
hydratée, qui se produit a plus haute température que sa déshydratation [EK et al., 2001], ce
qui serait cohérent avec le fait que I’importance des deux pertes de masse semble corrélée
(Fig. 5-16). Une contribution d’(oxy)hydroxydes de fer reste néanmoins a envisager.

Enfin, les pertes de masse mineures a 550 et 630°C observées uniquement dans
I’échantillon « CO, » sont attribuables a la libération de dioxyde de carbone, ce qui implique
la présence de carbonates en faibles quantités [e.g., Kotra et al., 1982]. Puisque deux pertes de
masse distinctes sont constatees, elles doivent correspondre a deux phases minerales : celle a
550°C pourrait étre liée a la sidérite et celle a 630°C a la magnésite [Kotra et al., 1982].
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En complément des analyses thermogravimétriques, ont été réalisées des mesures du
carbone inorganique total (CIT), au moyen d’un COT-metre Vario TOC Cube (Elementar).
Les valeurs obtenues sont nulles*® pour I’olivine initiale et les échantillons « CO,-H,0; » et
« Air ». Seul I’échantillon « CO, » comporte une quantité mesurable de carbone (~0,09 mg/g),
ce qui est en bon accord avec les résultats de la figure 5-16.

V.4. Discussion

V.4.1. Nature et abondance des phases secondaires

V.4.1.1. Smectite

La présence de bandes d’absorptions a 1,91 et 2,31 pum dans les spectres FTIR des
échantillons « Air-H,O, », « Air » et, dans une moindre mesure, « CO, », y suggeéraient la
formation d’un minéral argileux proche de la saponite. En parallele, les observations et
analyses menées en microscopie électronique en transmission ont révélé ’existence d’une
phase — dite filamenteuse — morphologiquement et chimiquement compatible avec cette
interprétation. Mieux, la quantité observée, bien que difficilement chiffrable, est corrélée avec
I’intensité des bandes d’absorption citées précédemment (Tab. 5-4). Ce résultat semble donc
robuste. Néanmoins, la diffraction des rayons X n’a pas apporté la confirmation de la présence
d’argiles dans les poudres concernées, et ce malgré la préparation de dépdts orientés a partir
de la fraction fine. Dans la section V.3.2.2., deux explications a cette absence de détection ont
été avancées : une trop faible quantité et/ou une trop faible cristallinité de la phase formée. A
la lumiére des résultats MET, il semble effectivement que la quantité soit un facteur déter-
minant, puisque 1’épaisseur de la couche d’altération ne dépasse pas quelques dizaines de
nanomeétres. En outre, les filaments n’ont pas été observés isolés, mais encore rattachés aux
grains d’olivine, ce qui a pu empécher leur dép6t a plat (dans le sens des feuillets) pour la
DRX. Enfin, I’hypothése d’une trop faible cristallinité reste probable, d’autant que les
quelques figures de diffraction qu’il a été possible d’acquérir au MET sont diffuses (pas
d’anneaux ni de taches ponctuelles). En conséquence, il apparait prudent de désigner la phase
filamenteuse comme un précurseur de smectite ferromagnésienne.

Il a éte relevé que la bande d’absorption a 2,31 pum était plus profonde dans les
échantillons non exposés au peroxyde d’hydrogéne (Fig. 5-8 et 5-10). Mais cette influence
pourrait n’étre qu’apparente. En effet, le spectre de I’olivine initiale présente une tres faible
bande & 2,31 um attribuable a I’apatite (Fig. 5-3), qui a par ailleurs été mise en évidence par
son doublet a 3,42-3,50 um ainsi que par MEB (Fig. 5-2). Ainsi, la dissolution de I’apatite
n’est pas sans incidence sur la profondeur de bande a 2,31 pm. Or, 1’évolution du doublet a
3,42-3,50 um indique une dissolution quasi-compléte en présence de peroxyde d’hydrogéne,
mais seulement partielle en son absence. Il en résulte que la contribution de I’apatite a la
bande a 2,31 um a davantage diminué dans les échantillons « CO,-H,0; » et « Air-H,0; »
que dans les deux autres, produisant la différence de profondeur constatée.

19'|_e seuil de détection est de I’ordre du ppb (partie par milliard ; donnée fabricant).
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On notera cependant que la non-observation de la phase filamenteuse sur les grains de
I’échantillon « CO,-H,0, » continue de suggérer que I’ajout de peroxyde d’hydrogéne a eu un
effet défavorable a la formation du précurseur de smectite qui s’est développé dans les autres
réacteurs, y compris « CO, ». L’unique différence avec ce dernier étant 1’état redox du
systéme, une hypothese a consideérer est que cet effet défavorable est di a I’oxydation rapide
du fer issu de la dissolution de I’olivine, qui aurait empéché son incorporation dans le pré-
curseur de smectite. Ceci serait cohérent avec les analyses chimiques EDX, qui montrent que
la phase filamenteuse de 1’échantillon « CO, » est plus riche en fer que son équivalent dans
les échantillons « Air-H,0; » et « Air » (Fig. 5-14C/D). Ces observations suggérent donc que
I’incorporation de fer est nécessaire pour assurer la stabilité du précurseur de smectite sous
dioxyde de carbone. Comme cela n’est pas le cas sous air ambiant, le peroxyde d’hydrogene
n’y a pas le méme effet inhibiteur.

V.4.1.2. Silice amorphe

Les observations MET des échantillons « CO,-H,0, » et « CO, » ont mis en évidence
une phase a la morphologie dite cotonneuse, absente des échantillons altérés sous atmosphere
terrestre. Les analyses EDX montrent que la chimie de cette phase tend nettement vers le pole
silicium du diagramme ternaire Si-Fe-Mg (Fig. 5-14E), ce qui permet de I’identifier comme
de I’opale ou de la silice amorphe (SiO,-nH,0). Cette derniére est privilégiée compte tenu de
I’absence de pic caractéristique de 1’opale dans les deux diffractogrammes correspondants.

On peut noter que la formation d’une phase siliceuse est cohérente avec 1’évolution
observée des concentrations en silicium dans les solutions. En effet, sous dioxyde de carbone,
les valeurs se stabilisent — voire diminuent — aprés 14 ou 31 jours, ce qui peut traduire un
équilibre avec une phase solide (Tab. 5-2). Au contraire, sous atmospheére terrestre, les valeurs
augmentent réguliérement du début a la fin de I’expérience (Tab. 5-2).

La faible abondance de précurseur de smectite dans 1’échantillon « CO, » et son
absence dans I’échantillon « CO2-H,0; » ne permettant pas d’expliquer 1’intensité de la bande
d’absorption a 1,9 um visible dans leur spectre (Fig. 5-7B), il est probable que celle-ci reflete
le caractére hydraté de la phase cotonneuse, ce qui est cohérent avec la formule SiO,-nH,0 de
la silice amorphe, ainsi qu’avec les pertes de masse observées dans les analyses thermo-
gravimétriques des deux échantillons concernés (Fig. 5-16). En revanche, I’absence de bande
d’absorption vers 2,21-2,26 um — attribuable aux liaisons Si-OH [Goryniuk et al., 2004 ; et
références incluses] — est troublante. Peut-elle s’expliquer par les conditions particuliéres de
I’expérience, ou bien au fait que la phase cotonneuse représente un stade trés précoce
d’altération de 1’olivine, alors que les spectres de référence sont réalisés sur des échantillons
d’opale plus purs ? Nous reviendrons sur ce point au chapitre V1.

Au regard diagramme ternaire Si-Fe-Mg (Fig. 5-14), il semble que la phase fila-
menteuse (smectite) et la phase cotonneuse (silice amorphe) de 1’échantillon « CO, » suivent
une méme tendance depuis I’olivine initiale en direction du pdle silicium. Ceci pourrait
suggérer qu’elles représentent chacune un stade plus ou moins avancé d’un processus continu
d’altération de l’olivine. Dans ce cas, la coexistence des deux phases dans I’échantillon
résulterait de DI’altération plus ou moins poussée, ou décalée dans le temps, des différents
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grains de la poudre. 1l serait ainsi possible d’expliquer la plus faible abondance du précurseur
de smectite dans le réacteur « CO, » (par rapport aux réacteurs « Air-H,O, » et « Air ») de la
facon suivante : tout en se formant continuellement & partir de grains encore intacts, il serait
progressivement converti en silice amorphe sur le pourtour des autres grains parvenus a un
stable d’altération plus pousse. De cette maniere, a un instant t quel qu’il soit, la coexistence
des deux phases sera toujours constatée, mais le précurseur de smectite ne pourra pas se
développer autant que sous atmosphere terrestre (Fig. 5-17). Il faut toutefois remarquer
qu’aucune observation MET d’une possible morphologie intermédiaire ou de filaments en
cours de transformation ne permet d’appuyer cette hypothese. Alternativement, le précurseur
de smectite et la silice amorphe pourraient donc représenter deux chemins réactionnels
distincts a partir de 1’olivine initiale (Fig. 5-17).

Dans un cas comme dans 1’autre, il apparait que tous les grains de la poudre n’ont pas
subi les mémes processus, ou du moins pas avec la méme intensité, ce que confirme 1’obser-
vation au MET de grains aux surfaces nettes, vraisemblablement intacts (Fig. 5-12). Cette
« altération différentielle » des grains de la poudre suggere une influence fondamentale des
processus de trés petite échelle (de 1’ordre du micromeétre, voire du nanometre) avec comme
conséquence que, localement, les conditions physico-chimiques — en particulier le pH et les

r
>

Sous dioxyde de carbone

{

o @

Figure 5-17 — Schéma illustrant 1’évolution possible des deux phases secondaires observées. A.a:
sous dioxyde de carbone, la phase filamenteuse se forme continuellement mais est convertie au fur et
a mesure en phase cotonneuse, ce qui limite son abondance. A.b : seconde possibilité sous dioxyde de
carbone, la phase cotonneuse et la phase filamenteuse se forment en paralléle, selon deux chemins
réactionnels différents. B : sous atmosphere terrestre, la phase filamenteuse se forme continuellement
sans étre convertie en phase cotonneuse et son abondance augmente donc progressivement. A noter
dans les deux situations la persistance de grains intacts, conformément aux observations MET.
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concentrations en éléments dissous, voire le rapport fluide/roche — ne sont pas nécessairement
représentatives de la solution dans son ensemble [e.g., Tosca et al., 2008].

V.4.1.3. (Oxy)hydroxydes de fer

Les analyses chimiques des phases d’altération par EDX fournissent des informations
sur le devenir du fer au cours de 1’altération (Tab. 5-3). Ainsi, pour I’échantillon « Air », le
déficit en fer de la phase filamenteuse par rapport a 1’olivine initiale est limité : il semble donc
que la majeure partie du fer (ferreux) de I’olivine ait été incorporée dans le précurseur de
smectite et que trés peu d’(oxy)hydroxydes de fer aient été formés. En revanche, pour les
échantillons altérés sous dioxyde de carbone, le déficit en fer des phases néoformées — en
particulier la phase cotonneuse — est significatif. Cela implique que la quantité manquante a
été mise en solution ou incorporée a une phase solide riche en fer. Dans le réacteur « CO,-
H,0; », c’est la deuxiéme possibilité qui est privilégiée, car compte tenu de 1’état redox du
systeme, le fer ne peut rester en solution (ce que confirme la figure 5-6) : il est immédia-
tement oxydé et donc converti en (oxy)hydroxydes de fer. Cependant, les quantités restent
minimes puisque le spectre Mdssbauer apparait inchangé (Fig. 5-15).

Dans le réacteur « CO, », en raison de I’absence de dioxygeéne, le fer peut rester a 1’état
ferreux et en solution (Fig. 5-6). Toutefois, la diminution progressive de la concentration en
solution apres le quatorzieme jour ainsi que la détection de dihydrogéne dans le gaz interne du
réacteur (cf. § V.2.4.7.2.) suggérent qu’une oxydation partielle s’est produite. En effet, 1I’oxy-
dation du fer en 1’absence d’oxygene libre implique la dissociation de la molécule d’eau et la
libération de dihydrogene, comme le montre cette équation simplifiée (formation de goethite a
partir de la fayalite)® :

Fe2+3Si04 + 2H20 = 2Fe3+0(0H) + SiO2 + H>

L’oxydation du fer ferreux a pu se prolonger de maniére rapide par ce méme processus
durant le séchage sous vide en fin d’expérience, puis de maniére lente au contact de
I’humidité et du dioxygéne de 1’air ambiant. En conséquence, la formation d’(oxy)hydroxydes
de fer est attendue dans les deux réacteurs sous dioxyde de carbone, avec ou sans peroxyde
d’hydrogéne. La possibilité d’une contribution de ce type de phase aux caractéristiques spec-
trales des poudres dans le domaine visible (Fig. 5-9), mais aussi a la seconde perte de masse
observée dans les analyses thermogravimétriques semble donc fondée (cf. § V.3.2.5.).

V.4.1.4. Carbonates

Aucun carbonate n’a pu étre formellement mis en évidence dans les échantillons
altérés par spectrométrie VNIR, et ce malgré la sensibilité de la technique a ces minéraux, en
particulier dans la gamme allant de 3 & 4 um (cf. 8 A.6.). Seul un léger élargissement a 3,98 um
pour I’échantillon « CO; » laissait entrouverte la possibilité qu’un carbonate y soit apparu en
quantité minime (Fig. 5-7). Les analyses thermogravimétriques ont ensuite montré pour ce
méme échantillon deux faibles pertes de masse compatibles avec des carbonates, et la mesure
du carbone inorganique total s’est révélée nulle pour toutes les poudres sauf celle-ci (cf.

20 \/oir aussi les réactions analogues pour le soufre en section 111.5.1.2.
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8V.3.2.5.). La formation de sidérite n’est pas exclue, compte tenu des données disponibles et
de I’absence de dioxygeéne dans ce réacteur.

V.4.1.5. Bilan semi-quantitatif

Le tableau 5-4 récapitule les observations et mesures présentées précédemment, a
partir desquelles les différentes phases d’altération ont pu étre identifiées. En raison de la
variété des techniques employées, qui n’ont pas toutes la méme sensibilité vis-a-vis de telle
ou telle phase, il est délicat d’établir des quantifications précises. Toutefois, il est possible de
placer des limites supérieures ou inférieures en faisant des recoupements.

Les observations MET indiquent pour I’échantillon « CO, » que la silice amorphe est
plus abondante que le précurseur de smectite. Par ailleurs, les (oxy)hydroxydes de fer et les
carbonates, non reconnus en MET et peu exprimeés dans les spectres VNIR, sont probablement
présents en quantité moindre que le précurseur de smectite. En comparaison, I’observation des
échantillons altérés sous atmosphére ambiante montre que le précurseur de smectite y est
relativement abondant, mais tout de méme moins que la silice amorphe des échantillons
altéres sous dioxyde de carbone, puisque son épaisseur est plus faible (Fig. 5-12).

Une estimation de la quantité d’(oxy)hydroxydes de fer formée peut étre réalisée en se
basant sur la teneur en fer dissous mesuree dans la solution « CO; », qui atteint 24 mg/L apres
quinze jours d’altération de 1’olivine. En admettant que la totalité soit convertie en fer ferrique
(y compris sans oxygene, comme discuté plus haut), ceci correspond a une masse de 0,011 g
de goethite (0,038% de la masse de la poudre), 0,010 g d’hématite (0,034%) ou 0,025 g de
ferrihydrite (0,083%), cette derniere étant favorisée compte tenu des résultats des analyses
thermogravimétriques. Cet ordre de grandeur est compatible avec les spectres Mdssbauer et
leur seuil de détection de quelques pourcents (cf. § V.3.2.4.).

La quantité de carbonates dans 1’échantillon « CO, » peut quant a elle étre estimée a
partir des pertes de masse centrées autour de 550 et de 630°C dans les analyses thermo-
gravimétriques, qui sont respectivement de 0,011% et de 0,006%. En attribuant la premiere a
la sidérite et la seconde a la magnésite (cf. 8§ VV.3.2.5.), cela donne des proportions massiques
de 0,03% et de 0,02%. L’absence de signature bien marquée de carbonate dans cet échantillon
par spectrométrie VNIR est ainsi aisément expliquée.

Enfin, de la méme maniére, une estimation de la quantité de silice amorphe peut étre
réalisée en se basant sur la perte d’eau mesurée dans les analyses thermogravimétriques des
échantillons « CO,-H,0, » et « CO, » — respectivement de 0,14 et 0,24% a 500°C (on admet ici
que toute I’eau est associée a cette phase, ce qui est raisonnable compte tenu de I’estimation
précédente de la quantité d’(oxy)hydroxydes de fer) — et sur le contenu en eau généralement
constaté dans ’opale ou la silice amorphe — de 6 et 13% en poids [Knauth et Epstein, 1982 ;
Paris et al., 2007]. On obtient de cette maniere entre 1,1 et 2,3% en poids de silice amorphe
dans I’échantillon « CO,-H,0; » et entre 1,8 et 3,9% en poids dans I’échantillon « CO; ».

Le bilan semi-quantitatif de 1’altération de I’olivine peut donc étre dressé pour les
différentes conditions. 1l donne les ordres de grandeur (massiques) suivants :
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- échantillon « CO,-H,0, » : formation de quelques pourcents de silice amorphe et de
quelques centiemes de pourcent d’(oxy)hydroxydes de fer ;

- échantillon « CO, » : formation de quelques pourcents de silice amorphe, de quel-
ques centiemes de pourcent d’(oxy)hydroxydes de fer et de carbonates, et d’une
quantité intermédiaire de précurseur de smectite (~0,1% ?) ;

- échantillons « Air-H,0, » et « Air » : formation de quelques dixiémes de pourcent
de précurseur de smectite (~0,5a 1% ?).

N Absorptions VNIR MET Pertes de masse DTG
s | = =
= = . @)
g = E £ £ £ @ 2o | o | o e
a S 3 ch 3 3 5 5 S 5 o 2
S = © = I 0 = S S — e} i
LU fut o - @ en O S - < Lo S
o \Y; S oV ™ v T | 1 A
CO,-H,0, + + ++ + ++ ++
CO, ++ + ++ + ? ++ + ++ ++ + +
Air-H,0, | N.A. ++ ++ ++ N.A. N.A.
Air N.A. ++ ++ ++ +

Tableau 5-4 — Comparaison des résultats acquis par différentes techniques d’analyse sur les échan-
tillons altérés. Une case vide indique une absence de détection, le nombre de signes « + » la fréquence
ou I’intensité relative de la détection. N.A. : non analysé.

V.4.2. Comparaison avec un modele thermodynamique

V.4.2.1. Lecode CHESS et la base de données THERMODDEM

CHESS (acronyme de Chemical Equilibrium with Species and Surfaces) est un outil de
modélisation géochimique développé pour la simulation de I’état d’équilibre de systémes
aqueux complexes [van der Lee, 1998 ; van der Lee et De Windt, 2002]. 1l est couramment
utilisé pour I’interprétation de résultats expérimentaux ou de terrain, dans des domaines variés
tels que la géochimie des eaux, les sciences de I’environnement, le stockage des déchets
industriels ou nucléaires, etc. L’un de ces principaux avantages est qu’il dispose d’une
interface graphique, appelée JCHESS, qui permet une prise en main plus aisée par rapport a
I’interface en ligne de commande d’autres mod¢les existants. La version utilisee dans ce travail
est JCHESS 2.0, qui repose sur la version 3.0 de CHESS [van der Lee et De Windt, 2002].

Le code CHESS en lui-méme est un outil de calcul, dont le réle est de résoudre les
équations qui régissent les interactions entre les especes chimiques. Les propriétés de ces
dernieres ne sont pas contenues dans le modele lui-méme, mais lues dans une base de données
thermodynamiques [van der Lee et De Windt, 2002]. Plusieurs bases sont ainsi disponibles
pour CHESS : celle utilisée ici est la base THERMODDEM (Thermodynamique et Modé-
lisation de la Dégradation de Déchets Minéraux, version 1.07), développée par le BRGM
(Bureau de Recherches Géologiques et Minieres).
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V.4.2.2. Especes minerales retenues

Une base de données thermodynamiques comme THERMODDEM contient classique-
ment plusieurs centaines de minéraux dont certains ne sont pas (ou peu) représentés dans la
nature. Il est donc indispensable avant de demarrer les modélisations proprement dites de
passer en revue les espéces plausibles compte tenu du systeme considéré et de les sélectionner.
Les autres especes ne seront pas prises en compte pour les calculs (elles ne pourront précipiter).

. : : o log(K)*
Nom Réaction de dissolution/précipitation
25°C 60°C
Olivine initiale
Forstérite 2Mg?" + H,Si0, <> Mg,SiO, + 4H* -28,604 | -24,586
Fayalite 2Fe®* + H,Si0, <> Fe,Si0, + 4H" -19,024 | -16,097
Smectites
Montmorillonite-MgMg MR O abt0 4513 | -1589
Nontonie My | g, SSTAR L7 OGS sosio, | aate | oces
Saponite-FeMg Mo s a0 | 26732 | 21,975
Saponite-Mg Mg g Oy oo | 28273 | 23,398
Silice amorphe
Silice amorphe H,Si0, < SiO, + 2H,0 2,702 2,452
(Oxy)hydroxydes de fer
Ferrihydrite (2L) Fe*" + 3H,0 < Fe(OH); + 3H" -3,403 -1,961
Ferrihydrite (6L) Fe*" + 3H,0 < Fe(OH); + 3H* -3,003 -1,620
Goethite Fe® + 2H,0 <> FeO(OH) + 3H" -0,362 0,751
Hématite 2Fe** + 3H,0 > Fe,05 + 6H* 0,044 2,425
Maghémite 2Fe*" + 3H,0 < Fe, 05 + 6H" -2,840 -0,125
Magnétite 2Fe** + Fe?* + 4H,0 « Fe”'Fe*",0, + 8H* -10,362 -6,393
Carbonates

Hydromagnésite 4HCOj + 5Mg*" + 6H,0 <> Mgs(CO3),(OH),-4H,0 + 6H* -31,000 | -25,509
Lansfordite HCO3 + Mg®* + 5H,0 <> MgCO;-5H,0 + H* -5,293 -5,182
Magnésite HCOj3 + Mg®* <> MgCO; + H* -1,415 -0,662
Nesquéhonite HCO3 + Mg®* + 3H,0 <> Mg(HCO3)(OH)-2H,0 + H* -5,234 -5,654
Sidérite HCO; + Fe** <> FeCO5 + H' 0,273 0,827

Tableau 5-5 — Minéraux de la base de données thermodynamiques THERMODDEM retenus pour
modéliser le systéme chimique de I’expérience. *Les constantes de dissociation/formation sont reportées
pour 25°C et 60°C : la valeur prise en compte par le modéle pour une température intermédiaire cor-
respondra a I’interpolation linéaire entre ces deux valeurs.
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Les espéces minérales retenues pour les modélisations présentées dans la section
suivante sont listées dans le tableau 5-5. Un premier constat important est qu’une olivine
naturelle telle que celle utilisée dans I’expérience n’est pas directement représentée dans la
base de données. Pour résoudre ce probléme, il a donc été nécessaire d’inclure en proportions
adéquates de la forstérite d’une part et de la fayalite d’autre part. En outre, on remarque dans
le tableau 5-5 que, en plus des cations contenus dans 1’olivine (silicium, magnésium et fer),
I’aluminium joue également un role primordial. En effet, sans cet élément, aucune des quatre
variétés de smectite ne pourra étre autorisée a précipiter par le modéle. Pour tenir compte de
ce facteur, il a fallu ajouter dans le systéme de faibles quantités d’aluminium, en accord avec
les analyses en ICP-OES (Tab. 5-1).

V.4.2.3. Modélisations

V.4.2.3.1. Influence du type d’atmosphere

Des premiéres modélisations ont été effectuées en considérant un systéeme de départ
aussi proche que possible que celui de I’expérience : température de 50°C, présence de
forstérite (0,612 mol/L), de fayalite (0,068 mol/L), de cations AI** (0,001 mol/L) et d’anions
OH" (0,003 mol/L)?. Les deux grands types d’atmosphére ont été reproduits en fixant la
pression partielle de dioxyde de carbone a 1 puis & 3,9.10™ (la valeur ambiante). Les résultats
sont donnés dans le tableau 5-6.

Comme attendu, le pH d’équilibre est plus bas sous dioxyde de carbone que sous
atmosphere terrestre. On note d’ailleurs un assez bon accord entre les valeurs modélisées et
celles obtenues expérimentalement (cf. § V.3.1.1.). En revanche, les minéraux secondaires
prédits par le modele sont tres différents de ceux observés dans la réalité. La magnésite, en
particulier, est le minéral le plus abondant dans les modélisations — et ce dans les deux types
d’atmosphére — alors qu’elle n’a pas été mise en évidence dans les échantillons (ou en
quantité trés faible dans I’échantillon « CO; »). Par ailleurs, la silice amorphe apparait sous
dioxyde de carbone, ce qui est en accord avec les données expérimentales, mais aussi et en
quantité équivalente sous atmosphere terrestre, ce qui n’est par contre pas observé. Aucun
(oxy)hydroxyde de fer n’est précipité par le modele. Enfin, si la précipitation de smectites est
correctement prédite dans les deux types de conditions (en quantité plus importante sous
atmospheére terrestre), la variété en question sous dioxyde de carbone ne correspond pas a celle
trouvée dans I’expérience (montmorillonite au lieu d’une smectite de fer et magnésium).

Il est aussi possible de comparer les concentrations des principaux éléments dissous
données par les modélisations avec celles obtenues dans I’expérience (Tab. 5-7). On constate
que les rapports Mg/Si sont nettement plus elevés (et donc que les solutions sont plus riches
en magnésium) dans les expériences que dans les modélisations. Ceci est directement lié au
contraste mentionné plus haut entre les quantités de magnésite prédites et celles effectivement
formées. En revanche, les rapports Fe/Si sont en bon accord.

21 ’ajout d’anions OH™ en plus des cations AI** est nécessaire pour assurer I’équilibre électrique de la solution.
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Atmosphere de dioxyde de carbone Atmosphere terrestre
pH 5,8 pH 8,0
Minéraux Minéraux
Magnésite 1,221 Magnésite 1,214
Silice amorphe 0,675 Silice amorphe 0,598
Sidérite 0,136 Fayalite 0,068
Montmorillonite-MgMg 6,02.10™ Saponite-Mg 2,94.10°

Tableau 5-6 — Résultats de la modélisation par le code CHESS d’un systeme proche de celui de
I’expérience, sous atmosphére de dioxyde de carbone (& gauche) et sous atmosphére terrestre (a
droite). Les valeurs sont données en mol/L, excepté pour le pH.

Expérience Modélisation

Mg 1,66.107 3,07.10°

‘ Si 3,51.10° 2,97.10°

i ()A;%‘;Sggi;erggne Fe 1,18.10% 8,84.10°
Mg/Si 4,74 1,03
Fe/Si 0,03 0,03

Mg 5,59.10" 2,40.10"*

Si 2,53.10™ 2,97.10°

Atmosphere terrestre Fe 0,00 6,35.10”
Mag/Si 2,21 0,08
Fe/Si 0,00 0,00

Tableau 5-7 — Comparaison entre les concentrations molaires en magnésium, silicium et fer mesurées
dans les solutions des réacteurs « CO, » et « Air » (Tab. 5-2) et celles prédites par le code CHESS
pour des conditions similaires. Les rapports Mg/Si obtenus dans 1’expérience sont trés supérieures a
ceux des modélisations, alors que les rapports Fe/Si sont en bon accord.

V.4.2.3.2. Influence des carbonates et de | ‘avancée de la dissolution

L’une des différences majeures relevées entre les modélisations ci-dessus et les résultats
expérimentaux concerne la formation de carbonates. Afin d’évaluer I’influence de ces
derniers, une série de modélisations a été effectuée en retirant de la base de données, a chaque
étape, le carbonate de magnésium formé a la précédente. Bien qu’arbitraire, le retrait d’un
minéral permet en effet d’évaluer son impact sur le pH et donc sur la stabilité des autres
phases. Les résultats sont présentes dans le tableau 5-8.

Sous dioxyde de carbone, le retrait de la magnésite entraine a 1’étape suivante la
précipitation d’hydromagnésite ainsi que le remplacement de la montmorillonite par de la
saponite. Puis, le retrait de I’hydromagnésite entraine 1’apparition de la lansfordite, dont le
retrait entraine a son tour 1’apparition de la nesquéhonite. On observe donc que si un carbo-
nate de magnésium est indisponible, le modéle en propose une autre variété, jusqu’a ce que
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les quatre aient été retirées. On note par ailleurs que chaque étape s’accompagne d’une hausse
significative du pH d’équilibre, qui passe 5,8 a7,7.

Les constatations sont assez proches lorsque la méme démarche est appliquée sous
atmosphére terrestre. Ainsi, le retrait de la magnésite entraine la précipitation d’hydromagné-
site. Et le retrait de cette derniére méne a 1’apparition de la sidérite. A nouveau, le passage
d’une étape a une autre s’accompagne d’une hausse du pH d’équilibre, de 8,0 a 9,0, voire a
9.4 lorsque 1’on retire également la sidérite de la base de données.

Ces résultats apportent deux enseignements importants. Le premier est que la forma-
tion d’un carbonate de magnésium lors de I’altération de 1’olivine — quelque soit le type
d’atmosphére considéré — semble robuste du point de vue de la modélisation, car elle ne
dépend pas d’une variété particuliére mais de plusieurs. Deuxiémement, la formation d’un tel
minéral semble indispensable pour expliquer les pH mesurés dans 1’expérience, notamment
sous dioxyde de carbone. Pourtant, ils ne sont pas observés dans les échantillons finaux.

La figure 5-18 montre I’évolution du pH et des minéraux secondaires formés en
fonction de la quantité d’olivine dissoute, exprimée en pourcentage de la quantité utilisée dans
I’expérience. Si, comme nous 1’avons vu plus haut, les carbonates ont effectivement une forte
influence sur le pH, celle-ci ne dépend pas de la quantité formée, mais uniquement des
espéces présentes. En effet, la figure 5-18 montre que le pH se stabilise dans les deux types
d’atmosphére des que le pourcentage d’olivine dissoute atteint 1%, tandis que la quantité de
carbonates formés continue d’augmenter fortement par la suite : plus de carbonates ne
signifie pas plus grande influence sur le pH. Ainsi, les quantités tres faibles de carbonates
détectées dans 1’échantillon « CO, » pourraient suffire a expliquer les valeurs de pH obtenues
pour la solution. Mais il n’en reste pas moins que les quantités prédites par le modele sont trés
largement supérieures a celles formées dans 1’expérience en comparaison d’autres phases telles
que la silice amorphe ou le précurseur de smectite.

Atmosphére de dioxyde de carbone Atmosphére terrestre
Etape pH Minéraux Etape pH Minéraux
0 5,8 Mgs, silice, Sd, Mnt-MgMg 0 8,0 Mgs, silice, Fa, Sap-Mg
1 6,8 Silice, hydrom., Sd, Sap-Mg 1 8,8 Fo, Fa, Sap-Mg, hydrom.
2 7.4 Lansf., silice, Sd, Sap-Mg 2 9,0 Fo, Fa, Sd, Sap-Mg
3 7,4 Nesq., silice, Sd, Sap-Mg 2bis 94 Fo, Fa, Sap-Mg
4 7,7 Silice, Fo, Sd, Sap-Mg
4bis 7,7 Silice, Fo, Fa, Sap-Mg

Tableau 5-8 — Résultats de la modélisation par le code CHESS d’un systéme proche de celui de
I’expérience, sous atmosphére de dioxyde de carbone (a2 gauche) et sous atmosphere terrestre (a
droite), en retirant progressivement les carbonates de magnésium de la base de données. L’étape 0
correspond aux résultats du tableau 5-6. L’étape 4bis a gauche et 1’étape 2bis correspondent au retrait
de la sidérite. Abréviations employées : Fa : fayalite ; Fo : forstérite ; hydrom. : hydromagnésite ; lansf. :
lansfordite ; Mgs : magnésite ; Mnt: montmorillonite ; nesq.: nesquéhonite ; Sap: saponite ; Sd:
sidérite ; silice : silice amorphe.
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Figure 5-18 — Modélisation par le code CHESS de I’évolution du pH et des minéraux secondaires
précipités en fonction de la quantité d’olivine dissoute (exprimée en pourcentage de la quantité utilisée
dans I’expérience) et en fonction de la pression partielle de dioxyde de carbone. Par souci de clarté, la
magnésite et la sidérite sont regroupées au sein de la méme courbe. L’axe des abscisses est en échelle
logarithmique pour les trois diagrammes.

V.4.2.4. Synthese

La comparaison entre les résultats expérimentaux et les modélisations réalisees avec le
code CHESS montre des différences marquées. S’il n’est pas possible de mettre directement
en parallele les quantités absolues des phases néoformées (car le modele dissout la totalité de
la forstérite, ce qui est loin d’étre le cas dans I’expérience), il est intéressant de comparer leurs
abondances relatives. Par exemple, le modele prédit dans les deux types d’atmosphere plus de
carbonates que de silice amorphe, et plus de silice amorphe que de smectite. Or, les résultats
expérimentaux indiquent que la phase néoformée la plus abondante est la silice amorphe sous
dioxyde de carbone et le précurseur de smectite sous air ambiant. On note en outre 1’absence
de tout (oxy)hydroxyde de fer dans les modélisations. Malgré ces différences, quelques points
de concordance sont tout de méme constatés, comme les valeurs de pH ou les quantités rela-
tives de smectite sous dioxyde de carbone et sous air ambiant.
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Si la variété de smectite proposée par CHESS sous air ambiant — une saponite ferrifére —
correspond assez bien a ce qui est observé dans les échantillons, cela n’est pas le cas sous
dioxyde de carbone, ou CHESS prédit I’apparition d’une montmorillonite magnésienne, qui
est remplacée par une saponite lorsque 1’on interdit la formation de magnésite (Tab. 5-8).
Ainsi, le r6le important du fer mis en évidence par les analyses EDX (cf. 8 VV.4.1.1.) n’est pas
reproduit. Ceci reflete la difficulté & modéliser une famille de minéraux aussi complexe que
les smectites [e.g., Grauby et al., 1993 ; 1994 ; Meunier, 2003 ; Gaudin et al., 2004a ; 2004b]
avec seulement un petit nombre d’entrées dans une base de données thermodynamiques.

Comment expliquer les autres désaccords entre les deux types de données? Les
quelques ajustements dans les conditions initiales imposées au modéle, telles que 1’aluminium
ajouté directement en solution ou l’olivine représentée par 90% de forstérite et 10% de
fayalite, ne semblent pas suffisamment importants pour engendrer de tels écarts. En revanche,
il a été suggéré dans la section V.4.1.2. que les processus de tres petite échelle pouvaient avoir
une grande influence sur le déroulement de I’altération. Or, un mod¢le tel que CHESS n’est
pas congu pour prendre en compte ce type de processus, mais pour calculer 1I’équilibre
thermodynamique dans une solution homogene et a 1’équilibre. En conséquence, il est possible
qu’au cours de I’altération réelle soient créés a I’interface entre 1’eau et les grains des micro-
environnements non représentatifs de la solution dans son ensemble et donnant ainsi des
phases secondaires dont les abondances relatives ne sont pas conformes a celles prédites.

D’autres auteurs ont précédemment constaté des différences entre leurs résultats
expérimentaux et ceux issus de modélisations. Par exemple, dans leur étude sur 1’altération
acide de phyllosilicates, Altheide et al. [2010] ont souligné la difficulté a comparer les
prédictions de modeles purement thermodynamiques avec des minéraux formés par des
processus cinétiques hors-équilibre. D’autres exemples, plus proches de 1’étude présentée ici,
existent également : des expériences sur 1’altération de 1’olivine, menées par Giammar et al.
[2005] et Daval et al. [2011] (respectivement a 90 et 95°C et sous 100 et 250 bar de dioxyde
de carbone), n’ont abouti a la précipitation d’aucun carbonate. Pour expliquer ce résultat
surprenant, Daval et al. [2011] ont mis en avant la formation d’une couche de silice amorphe
« passivante » a la surface des grains, non prise en compte par les modeles géochimiques. Ces
auteurs soulignent également que la solution était sous-saturée tout au long de 1’expérience
vis-a-vis de la silice amorphe, et que son apparition résulte donc vraisemblablement d’un
mécanisme de dissolution-précipitation dans un film de solution en contact avec la surface de
I’olivine, dont les propriétés (pH, constante diélectrique, taux de diffusion) étaient différentes
de la celle de la solution dans son ensemble. Un mécanisme semblable est donc plausible pour
expliquer la formation en abondance de silice amorphe et de précurseur de smectite et
I’absence (ou quasi-absence) de carbonates dans 1’expérience décrite ici. Ce point sera discuté
plus largement au chapitre VI.

V.4.3. Comparaison avec les données martiennes

Nous 1’avons vu précédemment, des unités riches en olivine ont été détectées par
spectrométrie VNIR orbitale dans plusieurs régions de la planéte Mars, et notamment dans
Nili Fossae (Fig. 5-1). Afin d’établir des comparaisons avec les résultats expérimentaux, ainsi
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qu’avec ceux du modéle thermodynamique CHESS, plusieurs cubes OMEGA et CRISM
couvrant cette région — ainsi qu’un autre couvrant la région de Lybia Montes, sur la bordure
sud du bassin d’Isidis — sont réexaminés dans cette section (Fig. 5-19).

Deux principaux cas sont observeés : (1) des signatures d’olivine « fraiche » (non alté-
rée ; Fig. 5-19A) détectées a proximité d’unités riches en minéraux secondaires, mais dans des
pixels séparés ; (2) des signatures d’olivine comportant des bandes caractéristiques d’une
altération au sein des mémes pixels (Fig. 5-19B) [Mangold et al., 2007].

Dans le premier cas, la proximité spatiale d’une unité riche en olivine avec une autre
riche en minéraux secondaires ne signifie pas nécessairement que ces derniers proviennent de
I’altération de 1’olivine. Pour établir les liens éventuels entre les deux, des études détaillées
telles que celle présentée au chapitre IV sont nécessaires [voir aussi Mangold et al., 2007 ;
Ehlmann et al., 2008 ; 2009]. Toutefois, on peut noter que les principaux minéraux d’alté-
ration détectés dans Nili Fossae sont des smectites de fer et magnésium, que 1’on retrouve
sous forme de précurseurs dans trois des quatre échantillons expérimentaux, y compris sous
dioxyde de carbone. En outre, des carbonates ont aussi été découverts depuis 1’orbite dans
Nili Fossae, mais de maniére localisée [EhImann et al., 2008] : alors que le modele thermo-
dynamique prédisait leur apparition en abondance, ils n’ont été mis en évidence qu’en faible
quantité et dans un seul échantillon de I’expérience. Enfin, la détection de signatures d’olivine
non altérée dans Nili Fossae, qui peut paraitre étonnante compte tenu de la faible résistance du
minéral a I’altération (dans I’expérience, tous les échantillons finaux présentent au moins une
bande marquée a 1,9 um, quelles que soient les conditions), peut s’expliquer par 1’action de
I’érosion. En effet, ’altération météorique est un mécanisme affectant en premier lieu la surface
et se propageant ensuite vers la profondeur (cf. § 1.1.3.1.). En conséquence, si la partie
supérieure de 1’unité est érodée apres la cessation de 1’altération, des roches peu ou pas affec-
tées par celle-ci se retrouvent localement a I’affleurement. On peut d’ailleurs constater sur
I’un des spectres de la figure 5-19A que de tres faibles bandes a 1,9 et 2,3 um sont visibles en
étirant en réflectance la portion correspondante, alors que 1’aspect général est celui d’une
olivine « fraiche ».

Le deuxiéme cas produit des spectres proches de ceux obtenus expérimentalement, en
particulier sous atmosphere terrestre : la bande de 1’olivine reste proéminente, mais une bande
a 1,9 um et une seconde a 2,31 um indiquent la présence de phases secondaires. Mangold et
al. [2007] ont envisagé trois explications a ces signatures : (1) une unité riche en olivine
recouverte d’une fine couche de poussiere riche en phyllosilicates, (2) un mélange spatial a
une échelle inférieure a la résolution d’OMEGA ou (3) un mélange intime da a I’altération
partielle de I’unité riche en olivine (cf. § 11.1.3.3.1.). La premiére hypothese a été écartée en
raison de I’inertie thermique observée par I’instrument THEMIS, qui ne correspond a celle de
zones poussiéreuses. La deuxieme hypothése a aussi été écartée en raison de la constance de
la texture des terrains et des profondeurs relatives des bandes d’absorptionzz. Un mélange
intime a donc été favorisé, sans qu’il soit possible d’établir définitivement si 1’altération avait
affecté les grains d’olivine eux-mémes ou une matrice riche en verre. Les spectres des échan-

%2 e fait que le méme type de spectres soient observés a la résolution spatiale de CRISM (18 m/px pour les
cubes FRT) réduit aussi la possibilité d’un mélange spatial.
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Figure 5-19 — Spectres OMEGA et CRISM de terrains riches en olivine sur Mars. A : signatures
d’olivine « fraiche ». Un zoom sur une portion du premier spectre montre que de faibles bandes
d’altération peuvent tout de méme étre mises en €vidence dans certains cas. B : signatures d’olivine
altérée. Tous les cubes couvrent la région de Nili Fossae, hormis le cube CRISM FRT0000A819, qui
couvre Lybia Montes.

tillons expérimentaux présentés plus haut montrent que ces signatures peuvent tout a fait
correspondre a celle de grains d’olivine partiellement altérés et que 1’existence d’une matrice
riche en verre — difficile a attester sans analyse in situ — n’est pas requise. La position de la
bande a 2,31 um, indicatrice d’une smectite riche en magnésium alors que ’olivine de Nili
Fossae serait plutot riche en fer [Mustard et al., 2007], peut s’expliquer par le fait que le fer
issu de I’olivine est préférentiellement incorporé a des (oxy)hydroxydes de fer (dont le signal
est cependant masqué par la bande a 1 um du fer ferreux, comme c’est le cas dans les spectres
expérimentaux), tandis que le magnésium est exclusivement incorporé a la smectite.

V.5. Conclusion

L’expérience présentée dans ce chapitre a permis de comparer 1’altération de 1’olivine
en conditions martiennes simulées et en conditions terrestres, tout en testant I’influence du
peroxyde d’hydrogéne sur ce processus. Differentes méthodes analytiques ont été employées
pour mettre en évidence et estimer la quantité de phases secondaires, et ces résultats ont été
confrontés a ceux d’un modele thermodynamique ainsi qu’aux observations de spectrométrie
VNIR des terrains riches en olivine sur Mars.

Le type d’atmosphére dans lequel se déroule 1’altération a clairement une influence sur
celle-ci. La principale — et la seule — phase secondaire formée sous air ambiant est un
précurseur de smectite riche en magnésium. Sous dioxyde de carbone, un précurseur de
smectite est également apparu, mais uniquement en I’absence de peroxyde d’hydrogéne. De
plus, sa composition est plus riche en fer et son abondance est moindre, ces deux faits étant
probablement liés, compte tenu de la composition de 1’olivine initiale (riche en magnésium) et
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de la « compétition » avec les (oxy)hydroxydes de fer. Ces derniers apparaissent en effet dans
les échantillons altérés — y compris en 1’absence de peroxyde d’hydrogéne et donc d’oxygene
libre — et captent une partie du fer libéré par la dissolution de 1’olivine. Mais la phase la
plus abondante sous dioxyde de carbone est la silice amorphe, sans toutefois que la bande
d’absorption correspondante a 2,2 um ne soit detectée par spectrométrie VNIR.

Une autre observation marquante de cette expérience est 1’absence ou la quasi-absence
de carbonates dans les échantillons finaux, alors qu’ils sont la principale phase prédite par les
modélisations thermodynamiques. Ce désaccord majeur, constaté dans d’autres études du
méme type, est probablement a mettre en relation avec le développement, lors de I’altération, de
micro-environnements a la surface des grains d’olivine, dont les propriétés physico-chimiques
ne sont pas représentatives de celles de la solution dans son ensemble. Les conséquences pour
la compréhension des processus d’altération sur Mars, ou les carbonates n’ont été détectés que
localement alors qu’ils étaient attendus en abondance, sont potentiellement importantes.
Néanmoins, des expériences supplémentaires, utilisant d’autres conditions expérimentales ou
un matériel initial de nature différente, seront nécessaires pour confirmer ce résultat.

La comparaison des spectres VNIR des échantillons expérimentaux avec ceux de la
région martienne de Nili Fossae apporte également plusieurs enseignements. En particulier,
elle montre que les signatures d’olivine associées a celles de phases d’altération sur Mars
peuvent tout a fait correspondre a celle de grains d’olivine partiellement altérés et que 1’exis-
tence envisagée d’une matrice riche en verre plus facilement altérable n’est pas requise. Par
ailleurs, la détection de smectites riches en magnésium alors que les olivines de Nili Fossae
ont probablement une composition plus riche en fer que celle utilisée dans 1’expérience pour-
rait révéler une « compétition » pour le fer entre les smectites et les (oxy)hydroxydes de fer
telle qu’évoquée plus haut. Enfin, les spectres martiens ne montrent pas de bande a 2,2 um
qui attesterait de la présence d’opale ou de silice amorphe au sein des affleurements altéreés.

Pour conclure, les résultats présentés dans ce chapitre indiquent qu’une atmosphere
dense de dioxyde de carbone est compatible avec la minéralogie d’altération telle qu’observée
dans les terrains riches en olivine sur Mars. Des expérimentations supplémentaires — telle que
celle utilisant le basalte islandais (cf. § VV.2.3.3.) — ainsi que des investigations plus poussées
des roches martiennes altérées — in situ ou par retour d’échantillons sur Terre — seront
néanmoins nécessaires pour élargir cette conclusion a d’autres roches-méres. A terme, ce type
d’études pourrait permettre de placer une limite supérieure a la pression partielle de dioxyde
de carbone dans I’atmosphére primitive de Mars, et ce de maniére indépendante des modéles
climatiques ou d’échappement atmosphérique, puisque la variation d’abondance du précur-
seur de smectite constatée entre les deux grands types de conditions de I’expérience suggere
qu’au-dela de plusieurs bars de dioxyde de carbone, sa formation n’est plus possible.
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Chapitre VI

Discussion

Ce dernier chapitre a pour objectif de mettre en paralléle et en perspective les princi-
paux résultats présentés dans ce manuscrit. Dans un premier temps, nous nous pencherons sur
la question de la détectabilité, aussi bien des phases primaires que des phases secondaires.
Puis, dans un second temps, nous dresserons un bilan des enseignements et des éclairages
nouveaux apportés sur les processus d’altération a la surface de Mars primitive.
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CHAPITRE VI

VI1.1. Altération et détectabilité

VI1.1.1. Détectabilité des phases primaires

VI.1.1.1. Lacomposante basaltique de la formation Burns

Les terrains riches en hématite grise de la région de Meridiani Planum ont initialement
¢été détectés depuis 1’orbite a partir des données de I’instrument TES (Thermal Emission
Spectrometer) de la sonde Mars Global Surveyor [Christensen et al., 2001]. L’abondance de
I’hématite, identifiée sur la base d’absorptions spéecifiques situées dans la gamme 15 a 50 pm,
est alors estimée a 10 a 15%, et les autres caractéristiques du spectre indiquent que la surface
est principalement composée de matériaux basaltiques, avec une abondance dépassant 80%
[Christensen et al., 2001]. En outre, I’hématite est aussi détectée dans des depdbts sédi-
mentaires au sein du cratére d’Aram Chaos et en plusieurs points de Valles Marineris. Les
propriétés spectrales de ces zones s’averent tres similaires a celles de Meridiani Planum, ce
qui suggere une méme composition et une méme origine [Christensen et al., 2001].

En 2004, I’atterrissage du rover Opportunity dans Meridiani Planum permet d’appor-
ter un nouvel éclairage sur la géologie de la région. Ainsi, I’hématite grise et les matériaux
basaltiques détectés depuis 1’orbite se révelent associés respectivement a des petites concré-
tions sphériques (cf. §1.2.1.3.4.) et a une couche superficielle de sable basaltique a olivine
[Christensen et al., 2004 ; McLennan et al., 2005]. Les affleurements rocheux, en revanche,
montrent une composition insoupgonnée : ils sont constitués de grés riches en héematite mais
aussi en sulfates, parmi lesquels la jarosite (cf. § 1.2.1.3.4.). Outre ces minéraux secondaires,
ils sont aussi constitués de grains silicoclastiques de nature basaltique. En recoupant les
résultats d’analyses de roches par les différents instruments de bord* — compositions chimiques
(APXS), spectres Mdssbauer, spectres infrarouges (Mini-TES) et imagerie —, McLennan et al.
[2005] ont établi que cette composante basaltique représentait environ 40% en poids (Tab.
6-1). Du point de vue minéralogique, 1’olivine semble absente, les faibles quantités détectées
étant vraisemblablement associées a la couche de sable superficielle. L’interprétation des
spectres Mdssbauer indique la présence de pyroxénes ou d’autres minéraux renfermant du fer
ferreux [Klingelhofer et al., 2004]. L’interprétation des spectres Mini-TES indique quant a
elle la présence de verre siliceux, de feldspaths, ainsi que de phyllosilicates (micas) mineurs
[Christensen et al., 2004]. Enfin, aucun minéral parmi ceux détectés ou soupgonnés n’apparait
incompatible avec une source purement basaltique pour cette composante.

VI.1.1.2. Apports des échantillons expérimentaux et des mélanges de mineraux

Les spectres VNIR des melanges silicate/pyrrhotite altérés (cf. chapitre I11) ont montré
que, malgré une quantité élevée de silicate restant a la fin de ’expérience (plus de 30% en
volume d’apreés 1’analyse des diffractogrammes), la signature spectrale de celui-ci était masquée
par les phases secondaires, sulfates et goethite principalement. Plusieurs séries de mélanges

! Hormis le spectrométre Méssbauer, qui est limité aux espéces ferriféres, le rover ne posséde pas d’instrument
permettant une détermination directe de la minéralogie.

218



DISCUSSION

de minéraux ont ensuite été préparées afin de vérifier et d’affiner cette observation, les
échantillons expérimentaux ne fournissant que quelques compositions donnees et ne permet-
tant pas de controler la taille de grain (les phases secondaires ayant cristallisé librement).

Les mélanges de minéraux, réalisés avec de 1’olivine, ont confirmé que la signature
spectrale de cette derniére pouvait étre aisément masquée par une combinaison de phases
secondaires. Ainsi, la figure 3-9D montre que dans un mélange contenant 70% d’olivine, 15%
de gypse et 15% d’(oxy)hydroxydes de fer, les signatures de ces deux derniers composants
expliquent a elles seules ’ensemble des caractéristiques du spectre entre 1,0 et 2,6 um et donc
a rendre indétectable celle de I’olivine.

La figure 6-1 présente les spectres de deux mélanges de minéraux supplémentaires
réalisés de maniere a reproduire au plus pres la minéralogie des affleurements de Meridiani
Planum (Tab. 6-1). A nouveau, on constate que la signature de la composante basaltique est
aisément masquée par les phases secondaires. De plus, bien que la jarosite, le gypse et la silice
causent tous trois des absorptions dans la gamme 2,2 a 2,3 um, celles-ci sont pratiquement
inexistantes dans le spectre final. Ainsi, sans autre information disponible, ce dernier ne révéle
que la présence d’(oxy)hydroxydes de fer et de sulfates polyhydratés indifférenciés.

Pourcentage en poids
Minéral McLennan et al. Degré d’hydratation | Degré d’hydratation
[2005] peu éleve* éleve**
Hématite 6 55 49
Jarosite 10 11,4 10,2
Sulfate de magnésium 185 18,8 26,9
Autres sulfates 105 115 10,2
Chlorures <2 1,8 1,6
Silice secondaire 15+10 14,5 13,9
Total goqstltuants 60 + 10 64 68
chimiques
Olivine traces = =
« Pyroxene » 5-10 4,6 4,0
Autres 35+5 31,9 28,3
To_tzfll constl_tuants 40 + 10 36 32
silicoclastiques

Tableau 6-1 — Composition minéralogique de la formation Burns, établie a partir des analyses du
rover Opportunity par McLennan et al. [2005]. Ces contraintes étant fournies sur une base sans
volatiles, les especes hydratées ou hydroxylées sont sous-estimées. *Composition recalculée en
prenant pour sulfate de magnésium la kiesérite (monohydratée) et pour « autres sulfates » le gypse, et
en considérant un contenu en eau de 6% en poids pour la silice secondaire [Paris et al., 2007].
**Composition recalculée en prenant pour sulfate de magnésium I’hexahydrite et pour « autres
sulfates » le gypse, et en considérant un contenu en eau de 13% en poids pour la silice secondaire. Ces
valeurs (a ’exception de celle des chlorures, ramenée a 0) ont servi de base a la préparation du mélange
de minéraux « Meridiani 1 » présenté en figure 6-1.
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Figure 6-1 — Spectres FTIR d’un mélange de minéraux (a droite, « Meridiani 1 ») reproduisant la
minéralogie des affleurements de Meridiani Planum telle que donnée par McLennan et al. [2005], en
tenant compte de ’hydratation (Tab. 6-1, derniére colonne). Dans le mélange « Meridiani 2 », la
quantité¢ d’(oxy)hydroxydes de fer est doublée pour tenir compte de 1’accumulation en surface des
sphérules d’hématite [e.g., Bell et al., 2004]. Les spectres des composants individuels sont donnés a
gauche. Leur taille de grain est inférieure a 63 pum. Les (oxy)hydroxydes de fer, le sulfate de
magnésium et le gypse sont les mémes que ceux utilisés pour les mélanges en section 111.5.2.2. Le
basalte est celui décrit en section V.2.3.3. La jarosite a été synthétisé par Patrick Thollot et sa compo-
sition a été vérifiée par diffraction des rayons X. Enfin, un gel de silice industriel a été utilisé pour
reproduire la signature de I’opale (silice secondaire dans le tableau 6-1). Seuls les chlorures n’ont pas
été pris en compte.

VI1.1.1.3. Implications pour Mars

L’observation par les imageurs hyperspectraux OMEGA et CRISM des terrains riches
en hématite découverts grace a I’instrument TES dans Meridiani Planum, Valles Marineris et
les chaos situés entre les deux a montré qu’ils renfermaient également des sulfates, mono- ou
polyhydratés [Gendrin et al., 2005 ; Bibring et al., 2007 ; Glotch et Rogers, 2007 ; Mangold et
al., 2008 ; Masse et al., 2008 ; Noe Dobrea et al., 2008 ; Roach et al., 2010a; 2010b;
Wiseman et al., 2010]. Les spectres de ces zones se caractérisent en effet par des bandes
d’absorption a 0,9, 1,9 et 2,4 um, indicatrices d’un assemblage d’(oxy)hydroxydes de fer et de
sulfates (Fig. 6-2).

La comparaison des données martiennes avec les spectres des échantillons expéri-
mentaux et des mélanges du chapitre I11 (Fig. 3-8, 3-9 et 3-10) ainsi qu’avec ceux des mélanges
« Meridiani » (Fig. 6-1) suggere que la présence d’une composante basaltique en proportion
similaire a celle trouvée par le rover Opportunity sur son site d’atterrissage (30 a 40% en
poids ; Tab. 6-1), est tout a fait envisageable dans I’ensemble de ces terrains®. Ceci renforce

Z Bien que la kiesérite (sulfate monohydraté) n’ait pas été testée dans les mélanges de minéraux, son effet « mas-
quant » est vraisemblablement aussi important que celui des variétés polyhydratées, voire méme davantage
compte tenu de la largeur des bandes d’absorption de son spectre VNIR (cf. § A.4.2.3)
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I’idée qu’ils ont été formés par un processus commun [€.g., Christensen et al., 2001 ; Massé et
al., 2008] — tel que I’altération de silicates et de sulfures, comme proposé au chapitre 11l —,
méme si les modifications plus tardives liées a la diagenese [McLennan et al., 2005] ou a
I’érosion [Massé et al., 2008] ont pu varier d’un site a I’autre.

Enfin, contrairement aux déepots équatoriaux, le champ de dunes riches en sulfates qui
entoure la calotte polaire nord de Mars montre des signatures nettes de gypse, avec en parti-
culier des bandes diagnostiques a 1,75, 2,21 et 2,27 um [Langevin et al., 2005 ; Fishbaugh et
al., 2007 ; Massé et al., 2010 ; 2012]. A la lumiére des mélanges de minéraux présentés dans
ce manuscrit (Fig. 3-10 et 6-1), il apparait que pour expliquer I’observation de ces bandes, la
quantité d’(oxy)hydroxydes de fer et celle de sulfates de magnésium dans le champ de dune
doivent obligatoirement étre inférieures a celle du gypse lui-méme. En conséquence, les
processus ou les matériaux parents impliqués dans la formation des sulfates circumpolaires et
équatoriaux sont probablement distincts.
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Figure 6-2 — Spectres VNIR orbitaux de terrains martiens riches en (oxy)hydroxydes de fer et en
sulfates. A : comparaison de spectres OMEGA obtenus au-dessus de Meridiani Planum, Aram Chaos
et Candor Chasma Est [Massé et al., 2008]. B : spectres CRISM acquis dans Meridiani Planum, au
nord-est du site d’atterrissage du rover Opportunity [Wiseman et al., 2010].

VI1.1.2. Détectabilité des phases secondaires

VI1.1.2.1. Enseignements tirés des expériences en laboratoire

Ce travail de thése a mis en ceuvre un éventail de techniques d’analyseS pour carac-
tériser I’altération, a la fois dans des échantillons expérimentaux et sur deux sites sélectionnés
a la surface de Mars (Tab. 6-2). Pour ces derniers, c’est la spectrométrie VNIR qui a été uti-
lisée. Cette technique présente en effet le grand avantage d’étre applicable a la fois en
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laboratoire, sur le terrain et en télédetection (cf. § 11.1.). Bien qu’il faille garder a I’esprit les
différences induites par les changements d’échelle, les exemples de comparaison directe entre
le laboratoire et la télédétection donnés dans les chapitres I11 et V montrent tout I’intérét qu’il
peut y avoir a appliquer une méme technique sur Terre et autour de Mars.

D’autres techniques, en revanche, sont — de par leur principe-méme — impossibles a
transposer a la télédétection. C’est le cas de la diffraction des rayons X (cf. §11.2.), de la
microscopie électronique (cf. 8 11.3.), de la spectrométrie Mdssbauer (cf. §11.4.1.) et de
I’analyse thermogravimétrique (cf. § V.3.2.5.). Néanmoins, elles peuvent étre mises en ceuvre
sur Mars a bord d’atterrisseurs ou de rovers, en particulier si ceux-ci sont capables de
collecter des échantillons. Ainsi, les rovers Spirit et Opportunity ont tous deux été dotés d’un
spectrometre Mossbauer (cf. § 1.2.1.3.4.), tandis que, plus récemment, la mission Mars Science
Laboratory (MSL) a permis I’arrivée du premier diffractométre sur Mars®. L’expérience
acquise durant ce travail de these peut donc étre utile pour évaluer et comparer la capacité de
différentes techniques a détecter 1’altération de minéraux ou roches primaires sur Mars, que
ces techniques soient effectivement déployées sur des missions actuelles ou pas encore.

La diffraction des rayons X est un outil puissant pour la caractérisation de 1’altération.
Dans 1’expérience présentée au chapitre 111, elle a permis la détection de faibles quantités de
nesquéhonite dans les échantillons d’olivine altérés seuls et, dans les mélanges silicate/sulfure,
elle a permis d’identifier les différents sulfates néoformés. En comparaison, la spectrométrie
VNIR seule n’aurait pas permis d’aboutir a ces résultats car (1) le spectre de la nesquéhonite
n’¢était pas disponible dans les librairies spectrales — il a fallu faire appel a un spécimen de la
collection du Muséum National d’Histoire Naturel (Fig. 3-5C), apres que I’identification ait
été faite en DRX — et (2) la coexistence de plusieurs sulfates dans un échantillon rend leur
reconnaissance individuelle trés difficile, comme 1’ont confirmé les mélanges de minéraux
préparés ensuite (cf. section précédente et § 111.5.2.2.).

Technique d’analyse Avantages Inconvénients
Spectrométrie VNIR (_Brande sen,s[bllllte, _ _Ide_ntlflcatl_op mmerqloglque
applicable en télédétection indirecte (liaisons chimiques)
Diffraction des rayons X Ider_mflcatlon mlneralpglgue Faible sensibilité aux phases
directe, semi-quantitatif amorphes

Identification minéralogique
Echelle d’investigation, indirecte (chimie,

imagerie des phases d’altération | morphologie), difficilement

applicable in situ

Microscopie électronique

Acces au degré d’oxydation et a

Spectrométrie Mossbauer . ;
la minéralogie du fer

Limitée aux phases ferriféres

Identification minéralogique
indirecte (espéces volatiles)

Tableau 6-2 — Comparaison des techniques d’analyses mises en ceuvre dans ce travail de thése, avec
leurs avantages et inconvénients vis-a-vis de la détection des phases d’altération.

Analyse thermogravimétrique Grande sensibilité

® 1l s’agit de I’instrument CheMin (Chemistry and Mineralogy), qui peut aussi effectuer des mesures de fluo-
rescence X pour déterminer la composition chimique de 1’échantillon.
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A P’inverse, le chapitre V a mis en évidence que la diffraction des rayons X pouvait
montrer ses limites dans le cas d’une altération peu prononcée. Ainsi, malgreé la présence de
bandes d’absorption a 1,9 et 2,3 um dans les spectres VNIR et I’observation de silice amorphe
et d’un précurseur de smectite au microscope électronique, les diffractogrammes des échan-
tillons n’ont révélé aucune phase minérale autre que I’olivine initiale, y compris avec la
fraction fine orientée. La DRX est, comme la plupart des techniques, limitée par la quantité
des phases secondaires, mais aussi, de par son principe, par leur cristallinité. Ainsi, les phases
d’altération les plus précoces ne lui sont pas accessibles.

VI.1.2.2. Un exemple sur le terrain

On pourrait toutefois penser que cette situation ne se présente que pour des expériences
en laboratoire, limitées dans leur durée a quelques mois. Pourtant, sur le terrain également,
I’altération peut ne pas étre suffisamment avancée et rester indétectable en diffraction des
rayons X. C’est ce qu’illustre la figure 6-3 par la comparaison de trois échantillons récoltés en
Islande durant le déeroulement de cette thése. Dans les trois cas, les caractéristiques de 1’affleu-
rement laissent présager d’une altération au moins partielle des roches primaires basaltiques en
minéraux argileux : couche de matériaux fins et cohésifs dans un empilement sédimentaire
(échantillon « 27-08-4 » ; Fig. 6-3A), fond de lac avec fentes de dessiccation (« 29-08-5 » ; Fig.
6-3B) et sol végétalisé (« 30-08-2 » ; Fig. 6-3C). De maniere concordante, les trois spectres
VNIR montrent des bandes d’absorption similaires a 1,4, 1,9 et 2,2-2,3 um, marqueurs de
phases hydratées ou hydroxylées (Fig. 6-3D/E). Pourtant, les diffractogrammes des fractions
fines orientées sont totalement différents les uns des autres (Fig. 6-3F) : tandis que celui de
I’échantillon « 27-08-4 » comporte un pic trés intense a 26 = 6° (révélant des phyllosilicates
avec une distance interfoliaire de 14 A : smectites, vermiculite ou chlorites), les deux autres
sont entierement plats (aucune détection minéralogique). En conséquence, une étude basée
uniquement sur 1’une ou ’autre des deux techniques prises en exemple ici aurait mené a des
erreurs d’interprétation : avec la spectrométrie VNIR, le degré d’altération apparait similaire
entre les trois échantillons, ce qui n’est pas le cas ; avec la diffraction des rayons X, 1’échantillon
« 27-08-4 » semble étre le seul a étre altéré, ce qui n’est pas vrai non plus.

VI1.1.2.3. Implications pour Mars

On le voit, la caractérisation de 1’altération par une seule technique peut dans certaines
circonstances limiter sa détectabilité ou mener a des conclusions erronées. Sur Mars, les
possibilités de recoupement entre différentes techniques existent [e.g., Michalski et al., 2010b],
le cas idéal étant la confirmation de détections orbitales par des analyses in situ, et vice versa.
L’un des meilleurs exemples de ce type est la détection des dépots riches en hématite dans la
région de Meridiani Planum par I’instrument TES de Mars Global Surveyor, confirmée par la
suite au sol par le rover Opportunity (cf. 8§ 1.2.1.3.3. et § 1.2.1.3.4.). Un exemple inverse est
celui de la confirmation par I’imageur hyperspectral orbital CRISM de la présence de
carbonates au sein de I’affleurement Comanche, dans le cratere Gusev [Carter et Poulet,
2012], apres leur mise en évidence par le rover Spirit (cf. § 1.2.1.3.4.). Toutefois, ces situa-
tions restent exceptionnelles et trés localisees : pour ’essentiel, 1’altération sur Mars a été
caractérisée exclusivement a I’aide de la spectrométrie VNIR. Il en ressort qu’une certaine
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Figure 6-3 — Comparaison de la signature spectrale et du diagramme de diffraction X de trois
échantillons récoltés en Islande. A, B et C : aspect des lieux de prélévements sur le terrain. A noter, en
B, la présence de fentes de dessiccation. Det E: spectres FTIR, avec zoom sur les bandes
d’absorption dues aux liaisons métal-OH. F : diffractogrammes de préparations orientées (fraction
inférieure a 2 um). Seul I’échantillon « 27-08-4 » montre un signal correspondant a des phyllosilicates.
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prudence est indispensable face aux résultats obtenus, compte tenu des exemples donnés
précedemment et des limitations ou biais inhérents a la méthode [e.g., Carter et al., 2011 ;
soumis]. Le recouvrement de la surface par une fine couche de poussiére peut masquer des
signatures de minéraux hydratés: c’est le cas dans Meridiani Planum, ou les sulfates
découverts par le rover Opportunity sont — contrairement a 1’hématite — indétectables a cet
endroit via les imageurs hyperspectraux [e.g., Wiseman et al., 2007]. Ceci suggere que de
nombreux autres cas existent, surtout si certaines régions n’ont subi qu’une altération limitée
(impliquant donc de faibles bandes d’absorption en spectrométrie VNIR).

Actuellement, le climat de Mars est froid et sec, mais 1’altération localement trés
prononcée suggere que des conditions plus chaudes et plus humides ont pu exister au
Noachien (cf. § IV.4.). La chronologie de la transition entre ces deux situations est encore mal
connue, méme si un changement majeur s’est manifestement produit a la limite Noachien-
Hespérien, comme en atteste la baisse brutale des taux d’érosion et d’altération [Carr et Head,
2010]. Toutefois, I’eau a continué¢ a étre présente a 1’état liquide apres cette limite, creusant
les grands chenaux de débacle, remobilisant des dépots antérieurs (cf. § I\V.3.) et engendrant
localement la formation de sulfates hydratés [Carr et Head, 2010]. Le temps nécessaire par la
suite pour que le climat devienne continuellement froid et sec et que 1’eau liquide devienne
définitivement instable en surface n’est pas bien contraint. Ainsi, de vastes régions — telles
que les plaines volcaniques hespériennes — ont pu subir une altération météorique peu
prononcée (en climat froid et/ou avec ’ecau faiblement disponible), sans que celle-ci soit
aujourd’hui détectable depuis I’orbite. Pourtant, de la méme maniére que les dépots riches en
phyllosilicates et en sulfates ont permis d’apporter des éclairages sur le climat de Mars
primitive [e.g., Poulet et al., 2005 ; Bibring et al., 2006 ; Chevrier et al., 2007 ; Ehlmann et
al.,, 2011 ; Gaudin et al., 2011], la caractérisation de I’altération a des époques ultérieures
(Hespérien supérieur-Amazonien) pourrait permettre de contraindre son évolution plus
tardive. Ceci implique de considérer la possibilité, lors de futures missions de retour d’échan-
tillons, de prélever des roches formées a différentes époques (sans se limiter a la limite
Noachien-Hespérien) et donc de concevoir le véhicule et de sélectionner le site d’atterrissage
en conséquence [McLennan et al., 2012]. Un retour d’échantillons semble en effet quasi-
indispensable a ce type d’étude au vu de la variété des techniques d’analyse (et des méthodes
de préparation associées) a mettre en ceuvre en laboratoire pour caractériser avec précision des
phases d’altération précoces (Tab. 6-2 ; cf. chapitre V).

V1.2. Processus d’altération a la surface de Mars primitive

V1.2.1. Les sulfates et ’altération acide

L’étude expérimentale détaillée au chapitre 11l a permis de montrer que I’altération
combinée de silicates et de sulfures de fer a faible rapport fluide/roche et sous une atmospheére
de dioxyde de carbone constituait un modele géochimique viable — et compatible a la fois
avec les observations orbitales et in situ (cf. 8 111.5.2.1. et 8§ VI.1.1.) — pour expliquer la for-
mation des dépdts riches en sulfates et en (oxy)hydroxydes de fer sur Mars. Par rapport a
d’autres hypothéses proposées jusqu’ici, ce modele présente plusieurs avantages :
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- D’oxydation des sulfures, efficace méme en quasi-absence d’oxygene libre, fournit
’acidité nécessaire a la stabilité de la jarosite [Burns, 1987] ;

- la disponibilité du fer et du soufre a I’échelle du grain facilite la précipitation de
la jarosite [McHenry et al., 2011] et explique la coexistence des sulfates et des
(oxy)hydroxydes de fer [Zolotov et Shock, 2005] ;

- les autres cations entrant dans la composition des sulfates (calcium, magnésium,
etc.) sont aussi directement disponibles, méme au sein de films d’eau superficiels.

On peut également remarquer que I’assemblage minéralogique final de 1’expérience est
davantage conforme aux observations du rover Opportunity [McLennan et al., 2005]
(cf.81.2.1.3.4. et 8 VI.1.1.1.) que celui obtenu par Moore et al. [2010]. Ces auteurs avaient
procédé a I’altération d’un matériau reproduisant la composition des basaltes SNC sous une
atmosphére de dioxyde de carbone et de dioxyde de soufre puis évaporé les saumures obtenus
(voir le résumé détaillé de cette étude en section 1.2.2.1.). Les échantillons solides ainsi formés
renfermaient bien des sulfates de calcium ou de magnésium, mais pas de jarosite. A 1’inverse,
certaines des variétés de sulfates apparues dans leur expérience, telles que 1’alunogéne, n’ont
pas été formellement identifiées par Opportunity.

L’expérience du chapitre I11 a par ailleurs montré que le peroxyde d’hydrogéne favorise
I’oxydation des sulfures de fer [Chevrier et al., 2004] et par ce biais 1’altération des silicates et
la formation de sulfates, notamment la jarosite. Néanmoins, sa présence ne s’est pas révélée
requise pour obtenir des assemblages minéralogiques semblables a ceux observés sur Mars,
les sulfures pouvant aussi étre oxydés (bien que de maniére un peu moins intense) en quasi-
absence de dioxygene. Dans ce type de conditions, 1’écriture des réactions chimiques (cf.
§ 111.5.1.2.) indique que 1’oxydation requiert la dissociation de molécules d’eau, qui « liberent »
leur atome d’oxygéne et donnent ainsi du dihydrogene, ce dernier étant voué au bout du
compte a étre perdu dans ’espace par échappement atmosphérique en raison de sa faible
masse moléculaire [Lammer et al., 2003 ; Hurowitz et al., 2010]. Ces observations confirment
donc que I’oxydation peut étre relativement efficace méme sous une pression partielle de
dioxygeéne similaire a celle de 1’atmosphére actuelle de Mars [Burns et Fisher, 1990a] (et qui
n’a sans doute que peu varié tout au long de I’histoire géologique de la planete).

A I’échelle planétaire, le modéle proposé n’implique pas d’« événement acide global »
(via I’injection de grandes quantités de dioxyde de soufre dans 1’atmosphére par le volcanisme),
ce qui est cohérent avec 1’extension spatiale limitée des sulfates détectés par les instruments
orbitaux. C’est aussi un élément intéressant pour expliquer I’apparition potentiellement contem-
poraine de carbonates, ainsi que leur préservation subséquente [Ehlmann et al., 2008]. Enfin,
I’absence de conditions acides globales est davantage compatible avec 1’existence d’une
importante activité fluvio-lacustre a I’Hespérien [e.g., Irwin et al., 2005] associée localement
a des dépdts riches en argiles mais dépourvus de sulfates, comme dans Ismenius Cavus (cf.
8 1V.3.) ou d’autres sites tels que le cratére Eberswalde [e.g., Rice et al., 2011] ou le cratére
Holden [e.g., Grant et al., 2008]. L’ensemble de ces éléments montre que la transition Phyl-
losien-Théiikien a probablement été absente dans certaines régions de Mars, qui ont ainsi pu
étre préservées des processus d’altération acide ayant donné naissance aux sulfates.
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VI1.2.2. Les argiles et I’altération météorique

VI1.2.2.1. Observations orbitales

L’altération sur Mars primitive, telle qu’observée depuis I’orbite par les imageurs hyper-
spectraux, se caractérise par une prédominance des argiles (et notamment des smectites de fer
et magnésium), dont 1’origine est débattue. L’une des questions les plus importantes est de
savoir si leur détection peut étre interprétée comme une indication d’un climat ancien favo-
rable a I’altération météorique, et donc de conditions atmosphériques permettant la stabilité de
I’eau liquide a long terme. Car ’altération météorique n’est pas I’unique processus pouvant
mener & la formation de ces minéraux. Ehlmann et al. [2011] ont ainsi proposé que la majorité
des argiles soient issues d’une altération par des fluides hydrothermaux circulant en profon-
deur, tandis que la surface de la planéte serait restée froide et seche. Récemment, Meunier et
al. [2012] ont également proposé un autre processus de formation, impliquant des fluides
magmatiques résiduels.

L étude du plateau occidental de Nili Fossae détaillée dans le chapitre 1V a mis en
évidence une succession minéralogique verticale constituée, du sommet a la base, d’une unité
riche en argiles alumineuses, d’une unité riche en smectites de fer et magnésium et enfin d’un
substratum peu altéré et riche en olivine. Ces caractéristiques, également observées en de
nombreux autres points de Mars [Loizeau et al., 2007 ; 2010 ; Bishop et al., 2008a ; Ehlmann
et al., 2009 ; Wray et al., 2009b ; Michalski et al., 2010a ; Noe Dobrea et al., 2010 ; Le Deit
et al., 2012 ; Carter et al., soumis] sont analogues a celles des profils d’altération terrestres
formés sous climat tropical, comme 1’a montré la comparaison avec le site de Murrin Murrin a
la section 1VV.4.3. Ces profils indiquent donc qu’au moins une partie des argiles détectées sur
Mars est bien issue de processus d’altération météorique. Toutefois, a I’inverse, leur existence
n’est pas sans poser quelques questions : en effet, si I’on peut imaginer que Mars primitive ait
connu des conditions relativement chaudes et humides, avec des températures au moins épiso-
diguement au-dessus du point de fusion de 1’eau, un climat de type tropical y est difficilement
envisageable compte tenu de sa plus grande distance au Soleil.

Plusieurs hypothéses ont été formulées au chapitre IV afin d’expliquer la formation
d’épais profils d’altération avec un horizon supérieur riche en aluminium sur Mars primitive.
Par exemple, des taux d’érosion plus faibles que sur Terre ont pu permettre une altération
localement plus poussée. En outre, 1’atmosphére riche en dioxyde de carbone ainsi que la
production de composés oxydants par photochimie ont pu contribuer a accentuer le lessivage
pour aboutir a des profils semblables a ceux formés sous climat tropical terrestre, sous des
conditions pourtant plus tempérées (cf. 8 IV.4.4.). Pour valider ces hypotheses, le recours aux
expérimentations en laboratoire s’est avéré primordial.

VI1.2.2.2. Apports expérimentaux

VI1.2.2.2.1. L’influence du dioxyde de carbone

De nombreuses études expérimentales ont montré que la dissolution des silicates (et en
particulier celle de 1’olivine) était sensible au pH de la solution : plus celle-ci est acide, plus la
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dissolution est rapide [e.g., Olsen et Rimstidt, 2007 ; et références incluses]. Par conséquent,
le dioxyde de carbone a pour effet — via I’acide carbonique H,CO3 — de favoriser 1’altération
(et le lessivage) des matériaux primaires (Fig. 5-6). Cependant, la précipitation des phases
secondaires est elle aussi influencée par le pH, et il est donc nécessaire de montrer que les
minéraux détectés sur Mars peuvent effectivement avoir précipité sous une atmosphére cons-
tituée essentiellement de dioxyde de carbone.

Les données disponibles sur ce sujet avant cette these étaient assez peu hombreuses.
Ainsi, les expériences menées dans 1’optique du piégeage actif du carbone via 1’altération de
silicates primaires présentent ’inconvénient d’étre réalisées a des pressions ou températures
qui ne correspondent pas a celles qui pourraient régner a la surface d’une planéte (cf. § 1.2.2.).
Dans la plupart des cas, elles conduisent a la formation de minéraux carbonatés (ce qui est
leur objectif), mais toutefois pas systématiqguement [Giammar et al., 2005 ; Daval et al.,
2011]. Deux études décrites a la section 1.2.2.4. ont en revanche été menées dans des
conditions applicables a la surface de Mars. La premiére, par Baker et al. [2000], a consisté en
I’altération d’un basalte de la riviere Columbia (avec un rapport fluide/roche d’environ 200 ;
cf. 81.2.2.4.) et a conduit a la formation d’opale ou de silice amorphe, de calcite et de
magnésite a 23°C, ainsi qu’a celle de sidérite, d’ankérite et d’(oxy)hydroxydes de fer a 75°C.
Par contre, aucune argile n’a été trouvée. La seconde, par Girard [2010], a consisté en
I’altération d’un verre basaltique synthétique a différentes pressions partielles de dioxyde de
carbone dans une atmosphére de diazote, avec ou sans rayonnement ultraviolet (cf. § 1.2.2.4.).
La aussi, les (oxy)hydroxydes de fer figurent parmi les phases néoformeées, de méme que les
carbonates (néanmoins, les espéces magnésiennes ne sont apparues qu’en présence de
rayonnement ultraviolet). Concernant la silice amorphe, 1’auteur précise ne pas en avoir
observé directement mais que sa formation est probable compte tenu de 1’évolution de la
teneur en silicium dissous et des calculs d’indice de saturation. Enfin, comme précédemment,
aucune argile n’a été mise en évidence.

Les résultats de ces expériences tendent a montrer qu’une atmosphére dense de dioxyde
de carbone sur Mars primitive aurait favorisé la formation de carbonates et non celle de
phyllosilicates, ce que Chevrier et al. [2007] ont aussi proposé sur la base de calculs thermo-
dynamiques. Par ailleurs, la précipitation d’opale (ou de silice amorphe) et d’(oxy)hydroxydes de
fer est fréquemment observée.

Les travaux réalisés dans cette thése ont permis d’apporter de nouvelles données sur
I’altération sous dioxyde de carbone, en particulier concernant I’olivine, qui a été utilisée a la
fois dans 1’expérience du chapitre 1ll et dans celle du chapitre V. Il est donc possible de
comparer directement ces deux études®, qui différent essentiellement par le rapport fluide/roche,
faible dans la premiere (condensation de films d’eau en surface des grains) mais ¢levé dans la
seconde (poudre minérale plongée directement dans le volume d’eau). Dans 1’expérience du
chapitre 111, les analyses réalisées sur les échantillons finaux d’olivine seule (sans sulfure de
fer) indiquent la formation prédominante de nesquéhonite, un carbonate de magnésium, méme
si la présence de quantités plus faibles de phyllosilicates magnésiens n’a pas été totalement

* D’autant plus que la composition de 1’olivine est trés similaire dans les deux cas : Fo_g.
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écartée (cf. § 111.4.2.3. et section suivante). A I’inverse, dans 1’expérience du chapitre V, les
phyllosilicates (ainsi que la silice amorphe, cf. § VI1.2.3.) prédominent par rapport aux
carbonates, qui sont cette fois quasi-absents (cf. § VV.4.1.4.). En conséquence, il apparait que le
rapport fluide/roche joue un role décisif dans la nature des phases d’altération se formant a
partir de 1’olivine sous dioxyde de carbone.

Néanmoins, il a aussi été constaté au chapitre Il que les bandes d’absorption li¢es a la
nesquéhonite étaient plus marquées dans les spectres des échantillons altérés en présence de
peroxyde d’hydrogéne (Fig. 3-5C). A I’inverse, au chapitre V, le précurseur de smectite n’a
été observé que dans un seul des deux échantillons altérés sous dioxyde de carbone, en
I’occurrence celui non exposé au peroxyde d’hydrogene (Tab. 5-4). Il faut donc en déduire
que cette molécule a aussi une influence importante sur la formation d’argiles ou de carbo-
nates en conditions martiennes. Ce point est discuté plus en détail ci-apres.

VI1.2.2.2.2. L’influence du peroxyde d’hydrogene

Le peroxyde d’hydrogéne a été employé dans les deux expériences de cette these afin
de représenter les composés fortement oxydants produits par photochimie dans 1’atmosphere
de Mars et détectés dans le régolithe par les sondes Viking (cf. § 1.2.1.3.2.). Son influence a
été clairement mise en évidence sur I’oxydation des sulfures de fer dans I’expérience du
chapitre 111. En revanche, dans celle du chapitre V, sa présence n’a pas accentué 1’oxydation
de I’olivine de maniére mesurable (cf. § V.3.2.4.).

Outre ses effets sur 1’oxydation, le peroxyde d’hydrogeéne s’est aussi révelé capable de
favoriser 1’apparition de certaines phases secondaires, comme les carbonates. En effet, dans
I’expérience du chapitre 11, les bandes d’absorption liées a la nesquéhonite sont plus pro-
noncées pour les échantillons d’olivine seule altérés en présence de peroxyde d’hydrogéne
(Fig. 3-5C). A D’inverse, il a été relevé dans ce méme chapitre que seuls deux échantillons
présentaient des bandes a 2,3 um, possiblement attribuables a un précurseur de phyllosilicate
magnésien, et que ces deux échantillons avaient pour point commun d’avoir été altéré en
I’absence de peroxyde d’hydrogene (cf. § 111.4.2.3.). Une comparaison minutieuse de cette
portion des spectres, en procédant au retrait du continuum, confirme clairement cette obser-
vation (Fig. 6-4).

Dans I’expérience du chapitre V, I’effet du peroxyde d’hydrogéne sur les carbonates
n’a pas pu étre vérifié : les seules traces détectées ne concernent que 1’échantillon « CO, » et
elles n’ont pas pu étre confirmées par diffraction des rayons X. En revanche, la non-
observation de la phase filamenteuse — interprétée comme un précurseur de smectite — dans
I’échantillon « CO,-H,0, » (Tab. 5-4) tend a confirmer I’effet inhibiteur de la molécule sur
les phyllosilicates. L’hypothése proposée (cf. 8§ V.4.1.1.) est qu’en présence de peroxyde
d’hydrogéne, le fer issu de ’olivine est préférentiellement incorporé a des (oxy)hydroxydes
de fer, et non au précurseur de smectites, réduisant le développement de ce dernier.

Enfin, il est a noter que les teneurs en élements dissous mesurés dans les solutions des
réacteurs « CO,-H,0, » et « CO, » sont trés proches (hormis pour le magnésium, moins
abondant en fin d’expérience dans le réacteur « CO,-H,0, » ; cf. § V.3.1.2.). En conséquence,
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Figure 6-4 — Spectres FTIR, avec retrait du continuum, des échantillons OI1 et OPx (initiaux et
altérés, cf. chapitre I11), dans la gamme 2,2 a 2,5 um. Les bandes d’absorption a 2,31 et 2,39 um sont
compatibles avec la présence d’un phyllosilicate riche en magnésium. Dans le cas de ’olivine Oll, a
gauche, elles sont absentes de 1’échantillon initial et n’apparaissent en fin d’expérience que dans
I’échantillon altéré en 1’absence de peroxyde d’hydrogéne. Dans le cas de I’orthopyroxéne OPx, a
droite, les deux bandes sont déja présentes dans 1’échantillon initial (traduisant une légére altération
antérieurement a 1’expérience) mais ne se creusent a nouveau que dans |’échantillon altéré en
I’absence de peroxyde d’hydrogene.

bien qu’il puisse influencer les processus d’oxydation et favoriser ou inhiber la formation de
certaines phases secondaires, le peroxyde d’hydrogeéne ne semble pas en mesure d’accentuer
significativement la dissolution des roches primaires en elle-méme.

VI1.2.2.3. Bilan

L’analyse des échantillons obtenus dans 1’expérience du chapitre V montre qu’une
atmospheére dense de dioxyde de carbone est compatible avec la minéralogie d’altération telle
qu’observée dans les terrains riches en olivine sur Mars, et notamment que les argiles peuvent
prédominer sur les carbonates. Néanmoins, par rapport a I’atmosphére terrestre, la formation
des argiles a partir d’une olivine magnésienne est moins aisée, car une composition plus riche
en fer apparait nécessaire pour assurer leur stabilite. Ce facteur explique que le peroxyde
d’hydrogéne ait un effet inhibiteur vis-a-vis des argiles sous dioxyde de carbone, probable-
ment car il favorise plutot I’incorporation du fer a des (oxy)hydroxydes.

Ces résultats sont en désaccord avec les modélisations du code CHESS, qui prédi-
saient des quantités plus importantes de carbonates que de phyllosilicates (cf. § VV.4.2.3). Ce
désaccord — il est important de le souligner — est également constaté pour les échantillons
altérés sous atmosphere terrestre, qui n’ont produit aucun carbonate. Des phénomenes non
pris en compte par les modeles de spéciation (tels que les variations locales des propriétés de
la solution [e.g., Daval et al., 2011] ou la formation de phases secondaires par pseudomor-
phose) ainsi que la «rigidité » inévitable des bases de donnees thermodynamiques (dans
lesquelles les solutions solides et les gels précurseurs sont mal représentés) expliquent sans
doute ces différences (cf. § V.4.2.4.).
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La prédominance du carbonate de magnésium dans 1’expérience du chapitre IlI
s’explique par les deux facteurs suivants : d’une part, la différence de rapport fluide/roche, qui
favorise la dissolution-précipitation et limite probablement la possibilité de variations locales
des propriétés de la solution’; et d’autre part, I’influence du peroxyde d’hydrogéne, qui
inhibe la formation des précurseurs de phyllosilicates.

En conclusion, le développement sur Mars d’épais profils d’altération comparables a
ceux de la Terre peut s’expliquer par le lessivage plus intense induit par une atmosphere de
dioxyde de carbone, car ces conditions n’empéchent pas la formation d’argiles, en particulier
dans le cas de rapports fluide/roche élevés (climat humide). En revanche, I’hypothése selon
laquelle le peroxyde d’hydrogéne aurait également favorisé le développement de ces profils
ne s’est pas vérifiée : au contraire, cette molécule a tendance a inhiber la formation d’argiles
sous dioxyde de carbone, et son influence a donc di étre mineure dans les processus
d’altération effectivement survenus a la surface de Mars primitive. Enfin, 1’altération en
conditions martiennes n’est pas sans présenter certaines spécificités, puisqu’elle s’accom-
pagne d’une production importante de silice amorphe. Les implications de cette observation
sont discutées dans la section suivante.

Les enseignements acquis pour 1’olivine, résumés par la figure 6-5 (qui reprend aussi
les résultats obtenus avec le sulfure de fer) pourront étre réétudiés dans un contexte plus large
apres I’analyse des échantillons basaltiques de 1’expérience actuellement en cours de réalisation
avec le méme dispositif (cf. § V.2.3.3.). La mise en ceuvre de la spectrométrie VNIR et de la
microscopie électronique en transmission permettra d’y attester de la formation éventuelle de
phases argileuses et d’en comparer 1’abondance avec celle des carbonates. En effet, ces deux
techniques d’analyse se sont révélées cruciales dans la détection du précurseur de smectites au
chapitre V et n’ont malheureusement pas été employées dans les études de Baker et al. [2000]
et Girard [2010] citées plus haut.

V1.2.3. La silice amorphe, un résidu a reconsidérer ?

La silice, sous forme solide (opale, silice amorphe) ou en solution (acide orthosilicique ;
cf. §1.1.2.1.1.) est un résidu systématique de 1’altération des silicates. Ceci est directement
mis en évidence par 1’écriture des réactions de dissolution des minéraux primaires et de préci-
pitation des phases secondaires (cf. 8 111.5.1.). De ce fait, I’apparition d’une phase siliceuse
dans les deux expériences d’altération présentées dans ce manuscrit n’est pas surprenante.

Comme nous 1’avons vu dans le chapitre V, le pH plus bas induit par une atmosphere
de dioxyde de carbone conduit a la production de silice amorphe en plus grande quantité sous
conditions martiennes que sous conditions terrestres. De méme, 1’acidité liée a 1’oxydation
des sulfures de fer favorise I’altération des silicates et donc la formation de silice amorphe (cf.
8 111.5.1.2.). Pourtant, dans les deux études expérimentales, c’est la microscopie €lectronique
qui a permis la reconnaissance de cette phase dans les échantillons altérés (Fig. 3-7 et 5-12B),
et non la spectrométrie VNIR.

® Au sein de films d’eau enrobant les grains, les propriétés locales de la solution différent moins de ses propriétés
« globales » qu’a rapport fluide/roche élevé, car les distances de diffusion des éléments sont plus petites.
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Atmosphére riche en CO, et H,0
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Figure 6-5 — Schéma-bilan des réactions d’altération de 1’olivine en présence et en absence de sulfures
(modifié a partir de la figure 3-11). Pour la partie droite, un rapport fluide/roche élevé favoriserait la
formation des smectites au détriment des carbonates, comme le suggerent les résultats obtenus dans
cette thése. Au contraire, le peroxyde d’hydrogéne (H,O,) favoriserait la formation de carbonates mais
inhiberait celle des smectites. Les réactions sont représentées sous la surface par souci de clarté, mais
elles sont valables a la fois en surface et dans le sous-sol peu profond, ou la porosité permet a I’eau ou
au peroxyde d’hydrogéne d’étre en contact avec les minéraux.

Dans la gamme de longueur d’onde de 1,0 a 2,5 um, la silice amorphe (ou opale A)
engendre quatre bandes d’absorption : a 1,4, 1,9, 2,21 et 2,26 um (Fig. 6-6). Seules ces deux
derniéres — qui forment de fait une unique et large bande dans les spectres (Fig. 6-6) — sont
réellement « diagnostiques » de la silice amorphe puisqu’elles correspondent a la combinaison
de I’étirement des groupes hydroxyles et du pliage des liaisons Si-OH [Goryniuk et al., 2004 ;
et références incluses]. Si on peut admettre dans le cas des mélanges silicate/pyrrhotite altérés
que la signature de la silice amorphe ait été masquée par celles d’autres phases secondaires
(cf. 8111.5.2.2. et § VI.1.1.2.), cette explication n’est en revanche pas valable pour les échan-
tillons altérés sous dioxyde de carbone dans I’expérience du chapitre V, ou la silice amorphe
est dominante et se manifeste par la bande a 1,9 um (cf. § V.4.1.2.). Par comparaison avec les
intensiteés relatives des bandes dans les spectres de Goryniuk et al. [2004], la large bande a
2,21-2,26 pum devrait étre apparaitre sans ambiguité dans la figure 5-7, ce qui n’est pas le cas.
Ces caractéristiques semblent ainsi correspondre a une phase fortement hydratée (bandes a 1,4
et 1,9 um) mais peu ou pas hydroxylée (absence de bande a 2,21-2,26 um), mais ceci est en
contradiction avec les résultats des analyses thermogravimétriques (cf. 8 VV.3.2.5.).

Les spectres de silice amorphe présentés par Goryniuk et al. [2004] et, d’une maniére
générale, ceux disponibles dans la littérature et les librairies spectrales® correspondent & des
échantillons trés purs, souvent précipités dans des conditions hydrothermales. Dans le cas
présent, la silice amorphe représente une couche lessivée, c¢’est-a-dire un reliquat de 1’olivine
initiale dont le magnesium et le fer ont quitté la structure cristalline. Ce mécanisme induit
probablement des propriétés différentes par rapport a la silice hydrothermale, mais les
données disponibles ne permettent pas de déterminer si cela pourrait étre suffisant pour
induire une modification de la signature spectrale. Il sera en tout cas important d’¢lucider ce

® Les échantillons d’opale A dont les spectres sont inclus & la librairie RELAB, par exemple, proviennent du
méme site (la zone volcanique de Taupo, en Nouvelle-Zélande) que ceux de Goryniuk et al. [2004].
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point a I’avenir (par exemple en essayant d’isoler de la silice amorphe issue de 1’altération
d’un silicate), compte tenu des implications possibles pour la mise en évidence de ce type de
phase secondaire par spectrométrie VNIR.

Sur Mars, la majorité des détections de silice ou d’opale est concentrée autour des
canyons de Valles Marineris, souvent a la base de dépéts stratifiés riches en sulfates, qui
résulterait d’une altération a basse température et a pH acide [Milliken et al., 2008 ; Bishop et
al., 2009 ; Le Deit et al., 2010 ; Roach et al., 2010b]. De maniére plus localisée, le rover
Spirit a mis en évidence des enrichissements en sulfates de fer hydratés ou en silice dans le
régolithe des collines Columbia (cratére Gusev), qui sont interprétés comme le résultat d’un
épisode d’altération hydrothermale [Arvidson et al., 2008 ; 2010].

Par ailleurs, il a aussi été proposé par McLennan [2003] que les compositions riches
en silicium déterminées par la sonde Mars Pathfinder [e.g., Wéanke et al., 2001] et
I’instrument TES [Bandfield et al., 2000 ; Wyatt et McSween, 2002] dans les plaines de
I’hémisphére nord — pouvant correspondre a des roches situées a la limite des basaltes
andésitiques et des andésites (~57% de SiO,)’ — soient liées & la mobilité latérale de la silice
durant I’altération météorique et hydrothermale de la crolte basaltique de Mars. Plus
récemment, la silice opaline a été détectée par spectrométrie VNIR dans vingt-deux cones
alluviaux ou deltaiques (sur trente étudiés) [Carter et al., 2012], suggérant la aussi une
mobilité latérale importante de cette phase. Les résultats présentés au chapitre V, qui montrent
une production abondante et rapide de silice amorphe lors de 1’altération de I’olivine sous
dioxyde de carbone, vont également dans ce sens. Il reste désormais a expliquer I’absence des
bandes d’absorption correspondantes dans les spectres des échantillons qui, si elle se révéle
due a la structure de la phase formée et non a un probléme d’abondance, pourrait avoir des
implications concernant la détectabilité de celle-ci sur Mars.

1F
0,8}

06}

Réflectance

0,4}

0,5 1,0 1,5 2,0 2,5
Longueur d'onde (um)

Figure 6-6 — Spectres d’échantillons naturels d’opale A (silice amorphe). Les repéres verticaux sont

respectivement a 1,41, 1,90, 2,21 et 2,26 um. Modifié d’aprés : Goryniuk et al. [2004].

" Un basalte (« non andésitique ») contient entre 45 et 52% de SiO,.
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V1.3. Perspectives de recherche

Les travaux réalisés au cours de cette thése et discutés tout au long de ce chapitre
ouvrent différentes perspectives pour 1’avenir.

Sur la question de la détectabilité des phases primaires et secondaires, il serait parti-
culierement intéressant de confronter les spectres VNIR des mélanges de sulfates et d’autres
minéraux (Fig. 3-9, 3-10 et 6-1) & un modéle de quantification tel que celui de Poulet et Erard
[2004], qui a été validé au moyen de minéraux primaires et appliqué par la suite aux
observations OMEGA de terrains martiens renfermant des phyllosilicates [Poulet et al.,
2008]. Par ailleurs, cette méme démarche pourrait étre étendue a d’autres minéraux et a
d’autres techniques d’analyse. Ainsi, dans le cadre de la mission Mars Science Laboratory
(MSL) qui vient de débuter, des mélanges de ce type pourraient étre analysés en LIBS (Laser-
Induced Breakdown Spectroscopy, spectroscopie sur plasma induit par laser) afin d’anticiper
les données qui seront potentiellement récoltées par I’instrument ChemCam (Chemistry and
Camera) lorsque le rover Curiosity atteindra les affleurements riches en argiles et/ou en
sulfates détectés depuis ’orbite. En particulier, la faible sensibilité de la LIBS vis-a-vis du
soufre pose la question de I’identification des sulfates si ceux-ci sont en mélange intime avec
des silicates comme le suggérent les résultats du chapitre Ill. En outre, la mission MSL va
également constituer une occasion unique de comparer la minéralogie attendue a partir des
observations de spectrométrie VNIR avec celle que déterminera I’instrument CheMin par
diffraction des rayons X.

Du point de vue expérimental, 1’étude sur 1’altération d’un basalte sous dioxyde de
carbone actuellement en cours de réalisation avec le dispositif décrit au chapitre V se placera
dans le prolongement direct des résultats présentés dans ce manuscrit. Ces travaux pourront
en outre étre complétés par de nouvelles expériences au sein d’une boite a gants récemment
acquise par le LPGN, qui auront pour avantage de nécessiter des quantités de matiére
moindres, ouvrant ainsi la voie a I’utilisation de minéraux plus difficiles a trouver en milieu
naturel, voire a des échantillons synthétisés. Enfin, la question de la mise en évidence de la
silice amorphe produite par 1’altération des silicates sous dioxyde de carbone méritera sans
doute d’étre approfondie.
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Conclusion générale

L’enregistrement géologique de la planete Mars a préservé des assemblages minéra-
logiques indicateurs d’une altération prononcée de sa crofite par 1’eau liquide durant plusieurs
centaines de millions aprés son accrétion. La reconstitution des processus survenus durant ces
périodes anciennes est I’un des enjeux majeurs de la planétologie comparée, 1I’évolution de la
Terre primitive étant quasi-inaccessible aujourd’hui en raison du renouvellement continu de la
cro(ite terrestre opére par la tectonique des plaques, le volcanisme et 1’érosion.

Les observations des missions orbitales et in situ au cours de la décennie écoulée ont
mis en évidence la présence généralisée de phyllosilicates hydratés — essentiellement dans les
terrains datés du Noachien — et celle plus localisée de sulfates hydratés (associés a des (oxy)-
hydroxydes de fer), dans des terrains plus récents. Les minéraux carbonatés, pourtant attendus
en abondance compte tenu de la composition atmosphérique riche en dioxyde de carbone,
n’ont été détectés que tardivement et localement. Au travers d’expérimentations en laboratoire
en conditions martiennes simulées, ainsi que par I’analyse de données orbitales de spectro-
métrie visible et proche-infrarouge, le présent travail de thése a permis d’apporter des éclairages
nouveaux sur les processus de formation de ces différentes familles de minéraux.

L’expérience présentée au chapitre 11l a montré que 1’altération combinée de silicates
et de sulfures de fer sous une atmospheére de dioxyde de carbone pouvait produire des assem-
blages minéralogiques de sulfates et d’(oxy)hydroxydes de fer trés similaires a ceux observés
sur Mars, sans pour cela requérir un changement climatique global comme proposé précédem-
ment. De plus, ceci a permis de mettre en évidence que la signature spectrale des silicates
primaires était aisément masquée dans ce type d’assemblages, ce qui a été confirmé ensuite
par I’analyse de mélanges de minéraux. Cette observation implique une détectabilité orbitale
limitée de la fraction basaltique des terrains riches en sulfates et suggére que la composition
des affleurements de Meridiani Planum déterminée par le rover Opportunity pourrait vraisem-
blablement étre généralisée aux dép6ts analogues dans les terrains chaotiques et les canyons
de Valles Marineris.
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Dans le chapitre IV, ont été étudies a partir de données orbitales deux contextes géo-
logiques de mise en place des argiles sur Mars. Dans la dépression d’Ismenius Cavus, CeS
minéraux sont associés a des dépots sédimentaires issus d’une activité fluvio-lacustre datée a
I’Hespérien. L’absence de sulfates hydratés dans ces dépots montre que 1’altération acide
survenue a cette époque n’a pas concerné toutes les régions de Mars, ce qui cohérent avec le
modele proposé au chapitre I11. Sur le second site, en bordure du plateau occidental de Nili
Fossae, la succession minéralogique verticale d’argiles alumineuses et ferromagnésiennes est,
par comparaison avec la Terre, un indice fort de 1’existence d’une altération météorique — et
non pas uniquement hydrothermale — sur Mars primitive.

Dans la continuité de ces observations orbitales, I’expérience du chapitre V a permis
de vérifier plusieurs hypothéses formulées concernant 1’altération météorique a la surface de
Mars primitive. Ainsi, il a été confirmeé que le dioxyde de carbone accentuait la dissolution de
I’olivine, ce qui s’est traduit par la formation d’une phase lessivée relativement abondante,
correspondant a de la silice amorphe. Néanmoins, ces conditions n’ont pas empéché le
développement d’un précurseur argileux, en quantité certes moindre que sous atmosphére
terrestre, mais par ailleurs supérieure a celle des minéraux carbonatés. Ces observations
impliquent que la minéralogie observée sur Mars est bien compatible avec 1’existence d’une
atmosphére primitive de dioxyde de carbone plus dense qu’actuellement, nécessaire pour
assurer la stabilité de 1’eau liquide a la surface de la planéte. En complément, cette expérience
et celle du chapitre 11l ont également mis en évidence un effet inhibiteur du peroxyde
d’hydrogéne sur la formation des minéraux argileux, indiquant que cette molécule, bien que
présente actuellement dans le régolithe, n’a pas di jouer un role conséquent dans les processus
d’altération survenus sur Mars primitive.

Enfin, cette thése ouvre des perspectives de recherche intéressantes. D’une part, les
expérimentations en laboratoire vont étre poursuivies afin d’enrichir les conclusions établies
dans ce manuscrit. D’autre part, I’étude de la détectabilité des phases primaires et secondaires
en mélange intime pourra étre étendue a d’autres techniques d’analyse, en particulier dans le
cadre de la mission du rover Curiosity qui, a I’heure ou sont rédigées ces lignes, commence
tout juste a chercher les vestiges de Mars primitive dans les roches du cratere Gale...
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~— C’est la Terre elle-méme que nous croyons voir dans l’espace,

' % c des variétés et des nouveautés intéressantes »
A-Cam Nille Flammarlon Astronomie Populaire, 1880

Les dépots stratifiés d’Aeolis Mons, vus par le rover Curiosity le 23 ao(t 2012
(NASA — JPL/Caltech — MSSS)
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Annexe A

Aide-mémoire minéralogique

Cet aide-mémoire a pour but de synthétiser les principales informations utiles con-
cernant les grandes familles de minéraux évoqués dans ce mémoire et/ou dans la littérature
associée a ’altération sur Mars. Ces informations comprennent les différentes compositions
possibles, les conditions de formation®, les critéres d’identification en spectrométrie visible et
proche-infrarouge (VNIR), ainsi que quelques exemples observeés sur le terrain.

! Sauf exceptions, les conditions faisant intervenir des bactéries ou tout autre organisme vivant ne sont pas
abordées ici, n’étant pas a priori pertinentes pour Mars.
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Afin d’éviter les citations multiples, je précise d’emblée que le Handbook of Minera-
logy en ligne [Anthony et al., 2004-2012] a été une source précieuse pour 1’¢élaboration des
parties « Généralités » et « Conditions de formation », de méme que le dictionnaire de
géologie de Foucault et Raoult [2001]. Pour les paragraphes traitant des spectres VNIR, je me
suis appuyé principalement sur les articles de Hunt et Salisbury [1970, 1971], Hunt et al.
[1971a, 1971Db] et Clark et al. [1990b].

A.l. Silicates

A.1.1. Olivines

A.1.1.1. Généralités

L’olivine est un nésosilicate ferromagnésien (nésosilicate : silicate dont les tétraedres
SiO,* ne sont pas reliés entre eux par leurs oxygénes). Sa composition précise peut varier
entre le pble pur magnésien, appelé forstérite (Mg,SiO,), et le pdle pur ferreux, appelé fayalite
(Fe?*,Si0,) ; elle est communément exprimée en pourcentage de forstérite (Fo, ol x = 0 pour
une fayalite et 100 pour une forstérite).

A.1.1.2. Conditions de formation

L’olivine apparait a haute température et en 1’absence d’eau dans les roches
magmatiques sans quartz, a déficit en SiO,. Elle est ainsi abondante dans les roches ultra-
basiques telles que les péridotites et, dans une moindre mesure, dans les roches basiques
(basaltes et gabbros). En conditions de proche-surface, c’est I’un des minéraux primaires les
plus facilement altérés.

A.1.1.3. Identification en spectrométrie VNIR

La principale caractéristique spectrale de 1’olivine est une profonde bande d’absorp-
tion centrée prés de 1 um. Etant due a la présence de fer ferreux, cette bande s’élargit
notablement a mesure que 1’on se rapproche du pdle fayalite (Fig. A-1). Toutefois, la forme et
la largeur de la bande sont aussi fortement affectées par la taille de grain : lorsque celle-ci
augmente, I’épaule droite de la bande est décalée vers les plus grandes longueurs d’onde, de
sorte qu’une forstérite & gros grains produit un spectre similaire a celui d’une fayalite a grains
fins [e.g., Poulet et al., 2009]. En conséquence, la détermination de la composition précise
d’une olivine par spectrométric VNIR est délicate sans informations sur la taille des grains, ce
qui est classiquement le cas pour les études purement orbitales.

A.1.2. Pyroxénes

A.1.2.1. Généralités

Les pyroxénes sont des inosilicates ferromagnésiens (inosilicate : silicate dont les
tétraddres SiO4" s’organisent en chaines droites). Leur classification est plus complexe que
celle des olivines et leurs compositions possibles plus variées. On distingue principalement les
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Figure A-1 — Spectres VNIR d’olivines. Source : librairie CRISM? (forstérite LAPO50, fayalite C3P059).

orthopyroxenes, du systeme orthorhombique, et les clinopyroxénes, du systeme monoclinique.
Cette distinction cristallographique coincide approximativement avec une différence de
composition chimique puisque les orthopyroxenes sont pauvres en calcium, alors que les
clinopyroxenes en sont riches? (hormis la pigeonite).

Comme les olivines, les orthopyroxénes ont généralement une composition
intermédiaire entre un pole magnésien (I’enstatite Mg,Si,Og) et un pdle ferreux (la ferrosilite
Fe?*,Si,06). Quant aux clinopyroxénes, les principales variétés sont le diopside CaMgSi,Os,
I’augite (Ca,Na)(Mg,Fe®* AL Ti)(Si,Al),0s, I’hédenbergite CaFe*'Si,O¢ et la pigeonite
(Mg,Fe®*,Ca)(Mg,Fe?")Si,Os.

A.1.2.2. Conditions de formation

Les pyroxenes apparaissent juste apres les olivines dans la séquence de cristallisation
des magmas et sont donc communs dans les roches magmatiques, mais aussi dans certaines
roches métamorphiques. Les orthopyroxenes se trouvent surtout dans les gabbros et les roches
ultrabasiques. L’augite est fréquente dans ces mémes roches, auxquelles il faut ajouter les
andésites et les basaltes. Le diopside est présent notamment dans les roches métamorphiques
cornéennes et dans les micaschistes.

Il existe deux types de roches tres riches en pyroxenes (mais rares) : les pyroxénolites,
qui sont des roches magmatiques, et les pyroxénites, qui sont des roches métamorphiques.

A.1.2.3. Identification en spectrométrie VNIR

Les spectres de pyroxenes sont aisément identifiables par les deux profondes
absorptions qu’ils comportent aux environs de 1 et 2 um, et dont la position exacte renseigne

2 Les Anglo-Saxons parlent de Low-Calcium Pyroxenes (LCPs) et de High-Calcium Pyroxenes (HCPs). La
correspondance avec les ortho- et clinopyroxénes n’est toutefois pas totale.
% http:/pds-geosciences.wustl.edu/missions/mro/spectral_library.htm

241



http://pds-geosciences.wustl.edu/missions/mro/spectral_library.htm

ANNEXE A

sur la chimie moyenne de 1’échantillon. Les variétés pauvres en calcium (comme 1’enstatite et
la pigeonite ; Fig. A-2) produisent ces bandes a 0,90 et 1,85 um, alors que les variétés riches
en calcium (comme le diopside) le font a des longueurs d’onde un peu plus grandes : 1,05 et
2,30 um. Ces caractéristiques font que les pyroxénes peuvent masquer d’autres minéraux
présents en mélange spatial ou au sein de la roche, en particulier 1’olivine (bande a ~1 um,
voir ci-dessus) et les oxydes de fer (bande a ~0,9 um, voir plus bas).

Au sein des clinopyroxenes, on observe que la forme aisément reconnaissable du
spectre du diopside tend a disparaitre & mesure que le contenu en magnésium diminue et que
celui en fer augmente (Fig. A-2). L’hédenbergite présente en effet un spectre beaucoup moins
remarquable, avec une remontée réguliere de la réflectance entre 1,2 et 2,6 pm.

: Enstatite

{ Pigeonite

] Diopside
) Augite

| Hédenbergite

Réflectance (spectres décalés)

Réflectance 20%

0,5 1,0 1,5 2,0 2,5
Longueur d’'onde (um)

Figure A-2 — Spectres VNIR de pyroxénes. Source : librairie CRISM (enstatite C2P30, pigeonite
C1PP42, diopside C1PP09, augite C1PP18, hédenbergite C1PP12).

A.1.3. Feldspaths

A.1.3.1. Généralités

Les feldspaths sont des tectosilicates calciques, sodiques ou potassiques (tectosilicate :
silicate dont les tétraédres SiO,* partagent tous leurs sommets). Classiquement, on sépare les
variétés calco-sodiques et les varietés potassiques. Les premiers, connus sous le nom de
plagioclases, forment une solution solide continue entre un péle calcique, appelé anorthite
(CaAl;Si;Og), et un pdle sodique, appelé albite (NaAlSi3Og) : on peut exprimer leur
composition en fonction de 1’un ou de 1’autre pole (par exemple Angy OU Abyg). Les seconds
prennent trois formes distinctes : le microcline (KAISi3Og, triclinique), 1I’orthose (KAISi3Os,
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monoclinique) et la sanidine ((K,Na)(Al,Si)4O0s). A noter qu’il existe aussi des variétés sodi-
potassiques, intermédiaires entre 1’albite et 1’orthose.

A.1.3.2. Conditions de formation

Présents dans la plupart des roches magmatiques, dont ils servent d’ailleurs a la classi-
fication, les feldspaths sont des minéraux trés abondants sur Terre. Les roches basiques et
ultrabasiques ne contiennent que des plagioclases (plutdt calciques dans les péridotites, basaltes
et gabbros ; plutét sodiques dans les andésites, dacites et diorites), alors que les roches acides
(granites, rhyolites, trachytes...) ne contiennent que des variétés alcalines, sans plagioclases.

Dés la fin de cristallisation du magma, ou exposés a des processus hydrothermaux ou
météoriques, les feldspaths s’altérent facilement, en particulier les plagioclases calciques. En
fonction des produits formés, on parle de kaolinisation (formation de kaolinite, voir plus bas),
de séricitisation ou de saussuritisation.

A.1.3.3. Identification en spectrométrie VNIR

Les feldspaths, qu’ils soient calco-sodiques ou potassiques, sont décrits comme des
composants neutres en spectrométrie proche-infrarouge, car leur spectre ne montre aucune
absorption marquée qui pourrait permettre de les identifier de maniere fiable (de petites bandes
a~1,4 et ~1,9 um peuvent parfois étre observées, mais elles sont dues a des inclusions fluides ;
Fig. A-3). De ce fait, leur présence dans une roche complique les tentatives de quantification
des difféerentes phases minérales par modélisation des spectres [e.g., Poulet et al., 2009].

/——’/\’M\ Anorthite
M: Albite

_/_///*/‘\A_ Orthose

-| Microcline

Réflectance (spectres décalés)

L Réflectance 20% | |

| YT W T AN YT TR S [N TN S T S N TN SO SO S |
0,5 1,0 1,5 20 2,5
Longueur d'onde (um)

Figure A-3 — Spectres VNIR de feldspaths. Source : librairie USGS* (anorthite GDS28 synth., albite
GDS30, orthose NMNH113188, microcline HS82.3B).

* Clark et al. [1993 ; 2007].
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A.2. Phyllosilicates

A.2.1. Phyllosilicates T-O

A.2.1.1. Généralités

Les phyllosilicates T-O (ou 1/1) sont formés par la superposition de feuillets eux-
mémes constitués d’une couche tétraédrique (tétraédres SiO,* ou AlO,”) et d’une couche
octaédrique (octaédres dont le centre est occupé par des cations AlI**, Fe**, Fe”* ou Mg?* et les
sommets par des anions 0% ou OH’) [Meunier, 2003]. Dans cette derniére, si les octagdres
sont occupes par des cations divalents, le minéral est dit « trioctaédrique » ; si deux octaedres
sur trois sont occupés par des cations trivalents (le troisiéme site étant vacant), le minéral est
dit « dioctaédrique ».

Les phyllosilicates T-O dioctaédriques entrent dans le groupe de la kaolinite, qui
comprend bien sir la kaolinite stricto sensu, mais aussi 1’halloysite (espéce hydratée), la
dickite, la nacrite. Tous sont des polymorphes de formule Al,Si,Os(OH)4. Les phyllosilicates
T-O trioctaédriques appartiennent quant a eux au groupe de la serpentine, qui comprend
I’antigorite (Mg,Fe?*)sSi,05(0OH)s, la lizardite MgsSi;Os(OH)s, la greenalite, le chrysotile,
etc. [Meunier, 2003].

A.2.1.2. Conditions de formation

La kaolinite se forme par altération météorique ou hydrothermale d’aluminosilicates
préexistants (feldspaths) ou de roches en renfermant (Fig. A-7). Elle est aussi commune dans
les dépdts sédimentaires, ou elle peut précipiter in situ. L’halloysite apparait aussi par
altération météorique ou hydrothermale, mais dans des conditions favorisant une structure
plus désordonnée (alternances dessiccation/humidification, croissance rapide) [e.g., Ehlmann
et al., 2009 ; et références incluses]. La dickite et la nacrite sont en régle générale d’origine
hydrothermale. Les serpentines se forment classiqguement par altération ou métamorphisme de
roches ignées ultramafiques.

A.2.1.3. Identification en spectrométrie VNIR

Les minéraux du groupe de la kaolinite se caractérisent en spectrométrie proche-
infrarouge par deux doublets trés marqués, 1’'un vers 1,4 um et le second vers 2,2 um (Fig.
A-4). Les positions précises et les profondeurs relatives des composantes de ces doublets
permettent de différencier kaolinite et halloysite d’une part et dickite et nacrite de 1’autre (a
condition que I’instrument utilisé ait une résolution spectrale suffisante). Par exemple, sur le
doublet a 2,2 um, la dickite et la nacrite présentent une absorption proéminente a 2,17-
2,18 um, alors que la kaolinite et 1’halloysite ont une absorption plus faible (voire un simple
épaulement) décalée & 2,16 um. Pour finir, ’halloysite se distingue nettement des autres
membres du groupe par sa bande a 1,91 um, qui traduit sa nature hydratée. Une difficulté
possible ici serait un mélange intime ou spatial avec une smectite alumineuse, qui montre des
absorptions a des positions similaires (Fig. A-5).
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Les serpentines présentent des bandes d’absorption a 1,39, 1,9-2,0, 2,11 et 2,32 pm.
Le fer que renferme 1’antigorite est en plus a 1’origine de deux absorptions vers 0,7 et 0,9 um.
Par rapport a d’autres phyllosilicates, c’est principalement la bande a 2,11 pm qui permet de
les identifier de fagon fiable. A noter que dans le cas des données martiennes, la large bande a
1,9-2,0 um des serpentines chevauche celle du dioxyde de carbone atmosphérique, ce qui rend
I’interpretation délicate méme aprées correction de cette contribution.

| Kaolinite

| Halloysite

| Dickite

1 Nacrite

Réflectance (spectres décalés)

1 Antigorite

: Lizardite

| 1 1 1 1 I 1 1 1 1 I 1 1 1 1 | 1 1 1 1 I
0,5 1,0 1,5 2,0 2,5
Longueur d'onde (um)

Figure A-4 — Spectres VNIR de phyllosilicates T-O. Source : librairie USGS (kaolinite KGa-1 wxyl,
halloysite NMNH106236, dickite NMNH106242, nacrite GDS88, antigorite NMNH17958, lizardite
NMNHR4687a 280).

A.2.2. Phyllosilicates T-O-T

A.2.2.1. Généralités

Les phyllosilicates T-O-T (ou 2/1) sont formeés par la superposition de feuillets eux-
mémes constitués de deux couches tétraédriques encadrant une couche octaedrique. Pour les
classer, outre la distinction entre di- et trioctaédriques, on utilise la charge électrique des
feuillets [Meunier, 2003]. Ainsi, de la charge la plus faible (nulle) a la plus élevée, on trouve
la pyrophyllite et le talc, les smectites, la vermiculite, ’illite et la glauconite, et enfin les
micas comme la biotite, la phlogopite ou la muscovite.
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Les smectites ont pour formule générale M.y (R*2,,R*})(SisxAlx)O10(OH). Les
cations M (le plus souvent Na ou Ca, plus ou moins hydratés) sont interfoliaires, ils assurent
la neutralité électrique de 1’édifice cristallin [Meunier, 2003]. Les cations R déterminent les
poles purs : Al pour la beidellite et la montmorillonite, Fe** pour la nontronite et Mg pour la
saponite. Il existe cependant des solutions solides plus ou moins complétes entre toutes ces
especes (on peut par exemple rencontrer des montmorillonites ferriféres) [Grauby et al., 1993 ;
1994 ; Meunier, 2003].

A.2.2.2. Conditions de formation

Hormis les micas qui sont principalement d’origine magmatique ou métamorphique,
les phyllosilicates T-O-T sont le plus souvent des produits d’altération des roches ignées. On
les retrouve ainsi couramment dans les sols, les profils d’altération ou, aprés transport, dans
les dépots détritiques terrigénes (Fig. A-7). La composition des smectites résultantes dépend
de la nature de la roche-mére et de I’intensité de 1’altération. Enfin, méme s’il ne s’agit pas
des cas les plus fréquents, ces minéraux peuvent aussi apparaitre par néoformation dans les
bassins sédimentaires ou lors de la diagénese.

A.2.2.3. ldentification en spectrométrie VNIR

Les spectres de la pyrophyllite et du talc présentent une bande étroite a 1,39 um, due
aux groupes hydroxyles, ainsi que deux bandes proéminentes a 2,16 et 2,31 um pour la
pyrophyllite et & 2,31 et 2,39 um pour le talc (Fig. A-5). La bande a 1,9 um, due a I’eau
structurale, est normalement quasi-absente.

Les smectites se distinguent par des bandes d’hydratation plus profondes et plus larges
(Fig. A-5). Leur composition se refléte dans la position des bandes dans le domaine 2,2-2,3
pum : les liaisons AIAI-OH (montmorillonite) causent une absorption a 2,20 um, les liaisons
FeFe-OH (nontronite) a 2,29 um et les liaisons MgMgMg-OH (saponite) a 2,31 um. En raison
de la proximité de ces deux derniers cas et de I’existence d’une solution solide continue
[Grauby, 1994], il est souvent impossible de les discriminer depuis 1’orbite : on utilise alors le
terme plus général de smectites de fer et magnésium (ou ferromagnésiennes), par opposition
aux smectites alumineuses. Une faible bande a 2,39 um est souvent associée a celle a 2,29-
2,31 um des smectites de fer et magnésium.

Comparativement aux smectites, la vermiculite, I’illite et la glauconite sont beaucoup
plus « discretes », au sens ou elles ne montrent que des absorptions de faible profondeur dans
un continuum relativement plat. Leur identification par spectrométrie s’aveére donc délicate,
d’autant plus qu’elles n’ont pas de bandes réellement diagnostiques, hormis celle a 2,22 pm
dans le spectre de I’illite (Fig. A-5).

Les micas, enfin, peuvent présenter des absorptions a des positions proches de celles
d’autres phyllosilicates (1,4, 2,2-2,3 um), mais ont par ailleurs des absorptions caractéris-
tiques (2,35 et 2,44 um dans le cas de la muscovite) qui permettent de les différencier. N’étant
pas hydratés (mais hydroxylés), ils sont aussi dépourvus de bande a 1,9 um (Fig. A-5).
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1 Pyrophyllite

| Talc

| Montmorillonite

Nontronite
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Figure A-5 — Spectres VNIR de phyllosilicates T-O-T. Source : librairie USGS (pyrophyllite PYS1A,
talc TL2702, montmorillonite SWy-1, nontronite NG-1a, saponite SapCa-1, vermiculite WS681, illite
IMt-1a, glauconite HS313.3B, muscovite GDS107).

A.2.3. Phyllosilicates T-O-T/O

A.2.3.1. Généralités

Les phyllosilicates T-O-T/O (ou 2/1/1) ont une structure comparable a celle des
T-O-T, avec des feuillets constitués de deux couches tétraédriques encadrant une couche
octaédrique. Toutefois, ’espace interfoliaire est ici occupé par une couche octaédrique
supplémentaire, sans sommet commun avec les couches tétraédriques des feuillets. Ces
minéraux appartiennent au groupe de la chlorite. Selon la nature des couches octaédriques
intra- et interfoliaire, on parle de chlorite dioctaédrique (donbassite), « di-trioctaédrique »
(cookeite, sudoite) ou trioctaédrique (pennantite, chamosite, clinoclore, etc.).

A.2.3.2. Conditions de formation

Les chlorites sont courantes dans les roches magmatiques, ou elles résultent le plus
souvent de I’altération de minéraux primaires (biotite, amphibole, pyroxenes). Elles peuvent
aussi apparaitre par diagenese ou métamorphisme de faible intensité.
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Figure A-6 — Profil d’altération en contexte hydrothermal (sources chaudes Figure A-7 — Niveau riche en phyllosilicates T-O-T (fleche), identifiés par
de Seltan, pres de Krysuvik, en Islande). Les horizons jaune, orangé et rouge DRX, au sein d’une série de dépots sédimentaires prés de Borgarnes, en
sont riches en kaolinite (identifiée en DRX ; signature spectrale trés nette), Islande. Le feutre au centre de I’image donne I’échelle.

associée a des oxydes et (oxy)hydroxydes de fer dont ’abondance augmente

vers le haut du profil. Le marteau prés du centre de 1’image donne 1’échelle.
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A.2.3.3. ldentification en spectrométrie VNIR

Au-dela de 1 um, les chlorites peuvent montrer un spectre complexe avec de multiples
absorptions, en particulier dans le domaine 2,2-2,3 um ou se manifestent les liaisons métal-
OH. La cookeite et le clinochlore de la figure A-8 ont de larges absorptions a plusieurs
composantes a 1,4-1,6 um et 1,8-2,0 um, mais celles-ci ne sont pas systématiques, comme
I’indique le spectre de « chlorite » inclus dans la méme figure. L’identification repose donc
principalement sur les bandes dues aux liaisons métal-OH, située pour le clinochlore a 2,24 et
2,33-2,35 um. Cette derniére bande se décale vers les grandes longueurs d’onde a mesure que
la proportion de fer par rapport au magnésium augmente [Ehimann et al., 2009 ; et reférences
incluses], ce qui illustre les complications induites par la diversite des compositions possibles
dans ce groupe de minéraux.

| Cookeite

| Clinochlore

[ | Réflectance 20%

L Chlorite

Réflectance (spectres décalés)

0,5 1,0 1,5 2,0 2,5
Longueur d'onde (um)

Figure A-8 — Spectres VNIR de phyllosilicates T-O-T/O. La « chlorite » est une variété riche en
magnésium et fer, donc proche de la chamosite ou du clinochlore. Source : librairie USGS (cookeite
CAr-1a, clinoclore GDS159, chlorite HS179.3B).

A.3. Soufre et sulfures

A.3.1. Soufre natif

A.3.1.1. Généralités

Le soufre dit « natif » est un minéral contenant pour seul élément chimique (en dehors
des impuretés, s’entend) le soufre, dont le nombre d’oxydation est en conséquence nul (S°).
La formule structurale est : Sg.
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A.3.1.2. Conditions de formation

Le soufre natif est fréeqguemment rencontré en contexte volcanique, au niveau de
certaines fumerolles (Fig. A-9), ou il se forme par réaction du sulfure d’hydrogéne (H,S) avec
I’oxygeéne de 1’air. Ces fumerolles sont d’ailleurs appelées solfatares et peuvent parfois
donner d’importants gisements, les soufriéres.

Le soufre natif peut aussi se former de maniére indirecte, soit par oxydation partielle
de sulfures, soit par réduction de sulfates. Cette derni¢re réaction résulte en général de I’action
de bactéries sulfato-réductrices, mais peut aussi avoir lieu de maniere abiotique, par exemple
au contact entre des sulfates et du carbone réduit (carbone organique).

A.3.1.3. Identification en spectrométrie VNIR

Le spectre du soufre natif est présenté sur la figure A-10. Hormis 1’absorption du bleu
(qui donne au minéral sa couleur jaune caractéristique), il est pratiquement plat, notamment
dans I’infrarouge, ce qui rend trés incertaine toute tentative d’identification par ce biais.

A.3.2. Sulfures de fer

A.3.2.1. Généralités

Les sulfures de fer se composent de soufre a 1’état réduit et de fer ferreux, auxquels
peuvent s’ajouter d’autres éléments (par exemple, le cuivre dans la chalcopyrite). Les deux

Figure A-9 — Un solfatare, prés de Krysuvik, en Islande. Le chemin aménagé donne I'échelle (il
mesure environ un metre de large).
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espéces les plus fréquentes sont la pyrite (FeS,) et la pyrrhotite (Fe1S, avec x = 0 a 0,17).
Cette derniere peut cristalliser dans le systtme monoclinique — elle est alors ferrimagnétique
et présente donc une aimantation spontanée — ou hexagonal — elle est alors antiferromagné-
tique [e.g., Rochette et al., 2003].

A.3.2.2. Conditions de formation

Les sulfures de fer peuvent apparaitre dans de nombreuses conditions (magmatisme,
diagenése, métamorphisme, etc.) mais sont le plus souvent des minéraux accessoires dans les
roches. La formation de grands dépots riches en sulfures peut se faire par deux processus bien
distincts : d’une part la ségrégation d’un liquide riche en soufre (et en fer) au sein d’un
magma, et d’autre part la précipitation et I’accumulation autour des évents hydrothermaux qui
bordent les dorsales océaniques. Le premier processus n’a plus lieu de nos jours sur Terre, car
les magmas sont trop peu riches en soufre et trop oxydants, mais on le retrouve néanmoins
dans les coulées anciennes (archéennes surtout) [Lesher et al., 1981 ; Naldrett, 2004]. Le
deuxiéme processus est plus commun et peut méme étre observé a I’ceuvre (les fameux
« fumeurs noirs ») au moyen de sous-marins de grande profondeur. Dans les deux cas, les
dépdts résultant sont souvent beaucoup étudiés en raison de leur intérét économique : ils
recelent en effet de fortes teneurs en métaux tels que le cuivre ou le zinc.

A.3.2.3. ldentification en spectrométrie VNIR

Les sulfures de fer, tout comme le soufre natif, présentent un spectre plat dans la
gamme proche-infrarouge (Fig. A-10), ce qui rend impossible toute identification fiable par
cette méthode. En outre, ils sont tres sombres (réflectance inférieure a 10%), de sorte qu’en
mélange ils atténuent fortement le signal.

-] Pyrrhotite

:— — Pyrite

1 Soufre natif

Réflectance 20% 1 :

Réflectance (spectres décalés)

0,5 1,0 1,5 2,0 2,5
Longueur d’onde (um)

Figure A-10 — Spectres VNIR de soufre natif et de sulfures de fer. Source : librairie USGS (pyrrhotite
HS269.3B, pyrite HS35.3, soufre GDS94).
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A.4. Sulfates

A.4.1. Sulfates de calcium

A.4.11. Généralités

Les sulfates de calcium ont pour formule générale CaSO4-nH,0. Les deux principales
variétés naturelles sont 1’anhydrite (n = 0, comme son nom 1’indique) et le gypse (n = 2). La
forme hémihydratée (n = 0,5), obtenue par cuisson du gypse a 150°C, est le composant de
base du platre. Notons aussi I’existence de la bassanite, de formule 2CaSO4-H-0.

A.4.1.2. Conditions de formation

L’anhydrite et le gypse apparaissent typiquement dans les dépots évaporitiques, en
association avec d’autres sels (halite) ou avec des carbonates. Ils sont aussi un produit
d’altération classique du soufre ou des sulfures. Apres formation, I’anhydrite peut se trans-
former en gypse par hydratation, ou le gypse en anhydrite par déshydratation. Plus rare, la
bassanite se forme autour des fumerolles ou dans les grottes, et en atmosphere humide tend a
se transformer en gypse.

A.4.1.3. ldentification en spectrométrie VNIR

L’anhydrite ne présente pas d’absorptions caractéristiques, exception faite de celle a
~2,4 um commune aux sulfates (groupe SO,). Le spectre de la librairie USGS inclus dans la
figure A-11 montre une bande centrée a 1,94 um, indicative de la présence d’eau, mais ceci
est contradictoire avec la formule structurale du minéral : il s’agit donc vraisemblablement
d’impuretés ou d’un début d’hydratation. De son co6té, le gypse a un spectre plus complexe,

Réflectance (spectres décalés)

] Gypse
I Réflectance 20% b
Z_ _ Bassanite
MZ Anhydrite

0,5 1,0 1,5 2,0 2,5
Longueur d'onde (um)

Figure A-11 — Spectres VNIR de sulfates de calcium. Source : librairie USGS (gypse HS333.3B,
bassanite GDS145, anhydrite GDS42).
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avec des bandes principales a 1,44, 1,94 et 2,45 um et d’autres un peu moins prononcées a
0,99, 1,20, 1,75 et 2,21 um. Ces bandes, si elles sont présentes, sont autant de criteres
permettant d’identifier formellement le gypse, notamment vis-a-vis d’autres espéces de
sulfates. Cependant, Massé et al. [2010] ont montré que le chevauchement des bandes prin-
cipales du gypse avec celles de la glace d’eau pouvaient €tre un obstacle a sa détection dans
les images hyperspectrales orbitales. Enfin, le spectre de la bassanite est proche de celui du
gypse, mais le décalage en longueurs d’onde de plusicurs bandes, ainsi que 1’absence de
I’absorption complexe a 2,21 um permettent de la distinguer sans ambiguité.

A.4.2. Sulfates de magnésium

A.4.2.1. Généralités

Les sulfates de magnésium ont pour formule générale MgSO4-nH,O. Leur degré
d’hydratation est plus variable que les sulfates de calcium, la valeur de n pouvant aller de 1
(kiesérite) a 11 (méridianiite). Cette derniere espéce tire son nom de la région martienne de
Meridiani Planum, site d’atterrissage du rover Opportunity, mais a été mise en évidence dans
les régions polaires et circumpolaires terrestres [Peterson et al., 2007]. Stable uniquement
en-dessous de 2°C, elle serait la forme prédominante du sulfate de magnésium dans les glaces
martiennes actuelles ou dans d’hypothétiques saumures. Dans Meridiani Planum, ou il n’y a
plus de glace aujourd’hui, le minéral doit s’étre déshydraté au fil du temps pour donner de
I’epsomite, de I’hexahydrite et finalement de la kiesérite [Arvidson et al., 2005].

La forme anhydre du sulfate de magnésium (MgSQ,) est trés rare a 1’état naturel en
raison de sa forte affinité avec I’eau et n’est généralement pas traitée comme un minéral a part
entiere. Elle est en revanche utilisée industriellement pour ses propriétés assechantes.

A.4.2.2. Conditions de formation

Les sulfates de magnésium peuvent précipiter par évaporation de solutions salines :
eaux de mer, lacs salés, sources... IlIs apparaissent aussi dans les mines ou les grottes ou ils
résultent entre autres de I’altération de roches magnésiennes contenant des sulfures. Apres
leur formation, des processus d’hydratation/déshydratation peuvent provoquer le passage
d’une forme a une autre (de la kiesérite a I’epsomite par exemple). La méridianiite n’est stable
qu’a basse température (< 2°C).

A.4.2.3. Identification en spectrométrie VNIR

Comme les autres minéraux hydrates, les sulfates de magnésium montrent des bandes
d’absorption liées au groupe hydroxyle OH et a la molécule H,O, a ~1,4 et ~1,9 um (Fig.
A-12). lls peuvent ensuite étre identifies en tant que sulfates par la présence d’une bande a
~2,4 um due aux liaisons S-O du groupe SO, [Cloutis et al., 2006]. La Kiesérite se démarque
par des bandes d’hydratation larges et décalées vers les plus grandes longueurs d’onde
(centrées a ~1,6 et ~2,1 pm). L’epsomite produit également des bandes larges mais posi-
tionnées a 1,46 et 1,94 um, auxquelles s’ajoutent deux absorptions moins importantes a 0,98
et 1,20 um. L’hexahydrite présente des bandes plus étroites a 1,44 et 1,94 um. L’ hexahydrite
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et dans une moindre mesure I’epsomite sont donc difficiles a identifier de maniere définitive
lorsqu’il s’agit d’observations orbitales ou les mélanges a 1’échelle sous-pixel avec d’autres
types de sulfates sont probables.

] Kiesérite

Hexahydrite

Réflectance (spectres décalés)

F | Réflectance 20% 1 .
| Epsomite

| 1 1 1 1 | 1 1 1 1 I 1 1 1 1 | 1 1 1 1 I
0,5 1,0 1,5 2,0 2,5
Longueur d’onde (um)

Figure A-12 — Spectres VNIR de sulfates de magnésium. Sources : librairies CRISM (kiesérite
F1CC15, hexahydrite LASF57A) et USGS (epsomite GDS149).

A.4.3. Sulfates de fer

A.4.3.1. Généralités

Les sulfates de fer sont basés sur le groupe SO, associé a du fer, mais leurs
compositions sont beaucoup plus diverses que celles des sulfates de calcium ou de
magnésium. Ici, ce n’est pas seulement le degré d’hydratation qui varie, mais aussi 1’état
d’oxydation du fer. Les formules structurales vont ainsi du trés simple (la szomolnokite :
Fe?*SO,-H,0) au trés complexe (la copiapite : Fe?*Fe®*4(S0,)s(OH),-20H,0). Un autre cas
particulier est celui de la jarosite, qui se distingue des autres sulfates de fer par I’incorporation
d’un cation potassium, sodium, ou plus exceptionnellement hydronium. Sa formule
structurale s’écrit donc (K,Na,H3z0)Fe**3(S04),(OH)e.

A.4.3.2. Conditions de formation

Le contexte le plus fréquent dans lequel se forment les sulfates de fer est celui de
dépdts riches en sulfures de fer (pyrite, pyrrhotite ; cf. § A.3.2.) exposés aux conditions de
surface ou de proche-surface. Cette exposition est dans bien des cas facilitée ou accélérée par
I’activité miniere, qui s’explique par la richesse en métaux de ces dépots. La mise en solution
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et I’oxydation des sulfures produisent de 1’acide sulfurique et donc des eaux au pH trés bas
(on parle de drainage minier acide, ou DMA ; Fig. A-14). Des précipitations ont ensuite lieu,
dans lesquelles le fer et le soufre se réassocient en sulfates.

Comme I’eau est un élément prépondérant dans ces processus, les especes peu hydra-
tées telles que la szomolnokite ou la rozénite sont rares (elles peuvent toutefois apparaitre
tardivement par déshydratation). La schwertmannite, en revanche, se forme couramment dans
les eaux de drainage acides (Fig. A-15), a un pH compris entre 3 et 4,5. La copiapite et la
coquimbite copreécipitent au sein de fins dépots évaporitiques blanchéatres. Quant a la jarosite,
elle précipite a partir de solutions dont le pH est compris entre 1 et 4 [Bigham et al., 1996].
On la trouve ainsi fréquemment dans ou autour des mines, mais aussi dans divers autres
environnements de proche-surface et de basse température : sols acides, cavernes, etc.
[Brophy et Sheridan, 1965]. 1l existe par ailleurs des jarosites dites hydrothermales se formant
dans des milieux de haute température [Desborough et al., 2010]. L’hydronium-jarosite se
retrouve dans les mémes environnements que la jarosite alcaline, mais elle est beaucoup
moins répandue dans la nature [Brophy et Sheridan, 1965 ; Ripmeester et al., 1986]. Cette
rareté est vraisemblablement due a I’omniprésence des ions alcalins dans les eaux de surface
et de proche-surface, qui favorise 1’apparition des variétés potassique et sodique, ainsi qu’a la
plus grande stabilité thermodynamique de ces derniéres. La formation de I’hydronium-jarosite
semble donc requérir une oxydation rapide de sulfures suivie d’une neutralisation rapide des
eaux résultantes (par exemple par des roches carbonatées), de maniere a ce que la jarosite
précipite avant que les alcalins des roches environnantes n’aient été mis en solution [Brophy
et Sheridan, 1965].

A.4.3.3. ldentification en spectrométrie VNIR

Les sulfates de fer peuvent étre distingués spectralement des autres espéces de sulfates
par I’existence d’une bande d’absorption liée au fer, plus ou moins prononcée, et dont la
position exacte varie entre 0,78 um (coquimbite) et 1,0 um (rozénite). Prudence toutefois,
cette bande n’est pas absolument « diagnostique » des sulfates de fer : on la retrouve en effet
dans les spectres des oxydes de fer comme la goethite ou 1’hématite (voir section suivante).

Les bandes d’hydratation a ~1,45 et ~1,94 um sont présentes la plupart du temps (sauf
pour la jarosite), mais leur profondeur et leur position exacte varie d’une espéce a 1’autre (Fig.
A-13). C’est aussi le cas de la bande a ~2,4 um (liaisons S-O), quasi-absente dans le spectre
de la schwertmannite mais tres marquée dans celui de la rozénite. La coquimbite et la
copiapite peuvent étre identifiees par la forme particuliére de leur spectre entre 1,4 et 1,9 pm.
La szomolnokite présente une bande caractéristique a 2,09 um. La jarosite, enfin, se distingue
par une absorption a 1,85 um et un doublet a 2,21-2,27 um (qui se modifie légerement selon
qu’il s’agisse d’une jarosite potassique, sodique ou hydronium). Ses bandes d’absorption sont
aussi plus étroites que pour les autres sulfates de fer.

255



ANNEXE A

3 : Réflectance 20%

(K-)Jarosite
1 Szomolnokite

Rozénite

1 Mélantérite

1 Coquimbite

Réflectance (spectres décalés)
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] Schwertmannite

0,5 1,0 1.5 2,0 2,5
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Figure A-13 — Spectres VNIR de sulfates de fer. Source : librairie CRISM (jarosite potassique
BKR1JB406A, szomolnokite BKR1JB622A, rozénite BKR1JB626B, mélantérite LASF44A,
coquimbite BKR1JB621A, schwertmannite BKR1JB130A, copiapite FLCC13A).

A.5. Oxydes et (oxy)hydroxydes

A.5.1. Oxydes et (oxy)hydroxydes de fer

A5.1.1. Généralités

Comme leur nom I’indique, les oxydes et (oxy)hydroxydes de fer sont constitues de
fer oxydé, hydroxylé, voire hydraté. Dans la plupart des cas, il s’agit de fer ferrique (Fes+),
bien que la wiistite et la magnétite contiennent du fer ferreux (Fe®"). Pour une composition
donnée, il peut exister plusieurs variétés polymorphes, par exemple : la goethite a—FeO(OH),
la Iépidocrocite y-FeO(OH) et la feroxyhyte 6—FeO(OH). La ferrihydrite est I’espéce hydratee,
sa formule s’écrit : 5Fe;03-9H,0. A noter que la limonite, souvent citée, n’est pas un minéral
a part entiere, mais un mélange majoritairement composé de goethite et de Iépidocrocite.
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Figure A-14 — La riviére Rio Tinto, en Espagne, en aval de la mine qui extrayait des sulfures pour en
exploiter les métaux. La coloration rougeatre de I'eau est due au fer transporté. Le pH est trés bas (~3).
Pour I’échelle, la riviére mesure une quinzaine de meétre de large a cet endroit.

Figure A-15- Boue riche en schwertmannite, & proximité immediate du Rio Tinto. Le cache
d'appareil photo donne I'échelle (au centre).
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A.5.1.2. Conditions de formation

Les oxydes et (oxy)hydroxydes de fer se forment dans des environnements oxydants,
en contact direct avec 1’atmosphére ou avec dans des eaux en équilibre avec elle. Ils sont
abondants dans les horizons supérieurs des profils d’altération (Fig. A-6) en raison de la faible
mobilité du fer lors du lessivage. lls sont également tres communs dans les portions exposees
des gisements métalliféres (ou ils forment ce que 1’on appelle le « chapeau de fer ») ainsi que
dans les dépdts hydrothermaux. Enfin, on les trouve aussi en grandes quantités dans les
gisements de fer rubané, ou leur présence est mise en relation avec I’oxydation de 1’atmosphére
terrestre au début du Protérozoique [Klein, 2005].

A5.1.3. Identification en spectrométrie VNIR

Les spectres des oxydes et (oxy)hydroxydes de fer se caractérisent principalement par
une bande d’absorption liée au fer ferrique, centrée entre 0,88 um (hématite) et 0,92 pm
(goethite), voire 0,95 um dans le cas de la 1épidocrocite. L’autre signature de ces minéraux est
la chute de réflectance dans le domaine visible (vers 0,55-0,70 pm), due au passage du trans-
parent a I’opaque.

On peut remarquer que les variétés hydroxylées (goethite, akaganéite, 1épidocrocite,
feroxyhyte) ne produisent pas de bandes liées au groupe hydroxyle. Seule la ferrihydrite
présente des bandes a 1,4 et 1,9 um, dues a son état hydraté. Enfin, la magnétite produit un
spectre quasi-plat, bien qu’en I’étirant suffisamment en réflectance une large mais faible
bande liée au fer ferreux apparaisse autour de 1,1 pm.

-| Magnétite
Hématite

Ferrihydrite
] Goethite

1 Akaganéite
3 Lépidocrocite

| Feroxyhyte

Réflectance (spectres décalés)

Réflectance 20%

0,5 1,0 1,5 2,0 2,5
Longueur d’'onde (um)

Figure A-16 — Spectres VNIR d’oxydes et (oxy)hydroxydes de fer. Source : librairiec CRISM
(magnétite LAMG21, hématite CAGRO04, ferrihydrite BKR1IB499A, goethite C1092F54, akaganéite
C1092F48, lépidocrocite 892F50, feroxyhyte C1092F52).
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A.6. Carbonates

A.6.1. Carbonates de calcium

A.6.1.1. Généralités

Les carbonates de calcium sont formés par un anion CO5* associé & un cation Ca**, ce
qui donne comme formule structurale CaCO3. Deux minéraux ont cette composition : la
calcite, qui cristallise dans le systtme rhomboédrique, et 1’aragonite, du systéme ortho-
rhombique. Il n’existe pas de carbonate de calcium hydraté ou hydroxylé.

A.6.1.2. Conditions de formation

La calcite est un minéral trés commun sur Terre : on la retrouve dans pratiquement
toutes les roches sédimentaires calcaires et dans les roches métamorphiques qui en dérivent
(marbres), dans les filons hydrothermaux, dans les spéléothemes et méme dans certaines
roches magmatiques comme les carbonatites. Elle est stable dans les conditions de proche-
surface mais est vulnérable a la dissolution (Fig. A-17).

L’aragonite est produite en abondance par certains organismes invertébrés dont elle
constitue la coquille. Métastable dans les conditions de proche-surface, elle tend a se trans-
former en calcite lors de la diagenése. En revanche, elle est stable a haute pression et on la
retrouve donc fréquemment dans les roches métamorphiques.

A.6.1.3. Ildentification en spectrométrie VNIR

Les deux bandes d’absorption principales des carbonates de calcium se situent a ~3,4
et ~3,9 um (Fig. A-18). Or, dans cette gamme de longueurs d’onde, les spectrometres
orbitaux ont un rapport signal sur bruit moins bon qu’en dessous de 3 pum [Jouglet et al.,
2007a] et la contribution thermique de la surface, qui cause une remontée progressive de la
réflectance au-dela de 3 um, complique encore la détection de ces deux bandes. De plus,
Jouglet et al. [2007a] ont montré que la glace d’eau, qui présente une large bande d’absorption
entre 3,0 et 3,4 um, pouvait provoquer des faux positifs dans les recherches automatiques de
carbonates basées sur la bande a 3,4 um. Il est donc souvent plus aisé de se baser sur les
bandes moins intenses situées dans la gamme 1-2,6 um (a 2,34 et 2,53 pum pour la calcite),
méme si d’autres superpositions sont alors possibles, par exemple avec les bandes d’argiles.

A.6.2. Carbonates de magnésium
A.6.2.1. Généralités

Les carbonates de magnésium sont formés par un anion CO3> associé & un cation
Mg®*, ce qui donne la formule structurale MgCOs, correspondant & la magnésite. Cependant,
contrairement aux carbonates de calcium, de nombreuses variétés hydratées et/ou hydroxy-
lées existent (et souvent coexistent au sein dun méme échantillon) : I’hydromagnésite
Mgs(COs3)4(OH),-4H,0, T’artinite Mg,(CO3)(OH).-3H,0, la barringtonite MgCO3-2H,0, la
nesquéhonite Mg(HCO3)(OH)-2H,0, la lansfordite MgCO3-5H,0, etc.
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Figure A-17 — Les travertins de Pammukale, en Turquie, sont principalement constitués de carbonates
de calcium, qui précipitent & partir d’eaux hydrothermales chargées en calcium et en dioxyde de
carbone dissous [e.g., Dilsiz et al., 2004]. Le cheminement en bois au premier plan (qui mesure
environ un metre de large) et les personnes visibles en contrebas donnent 1’échelle.
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Figure A-18 — Spectres VNIR de carbonates de calcium. Source : librairie CRISM (aragonite
LACBO02B, calcite LACB12B).
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A.6.2.2. Conditions de formation

En conditions naturelles, les carbonates de magnésium précipitent a partir de solutions
au rapport Mg/Ca élevé. Ces solutions peuvent étre issues du lessivage de roches riches en
magnésium (roches mafiques ou ultramafiques, par exemple) [Giester et al., 2000] ou par la
précipitation préalable de carbonates de calcium, qui a pour effet de réduire la concentration
de calcium dissous [Fischbeck et Muller, 1971].

Quelles que soient les conditions de température et de pression partielle de CO, la
magnésite est le minéral le plus stable dans le systeme MgO-CO,-H,0 [Zhang et al., 2000].
Toutefois, a température ambiante et a pression partielle de CO, modérée (inférieure ou égale
a 1 bar), c’est le plus souvent la nesquéhonite qui précipite, et non la magnésite, et ce pour des
raisons de cinétique [Hanchen et al., 2008]. De méme, a température un peu plus élevée
(supérieure a 40°C), c’est I’hydromagnésite qui apparait préférentiellement. Ce n’est qu’a
haute température (supérieure a 60-100°C, selon les auteurs) et a pression partielle de CO,
élevée que la magnésite peut précipiter directement.

Ce phénomene — I’apparition initiale de phases thermodynamiquement instables — est
assez commun : on le désigne sous le nom de régle d’Ostwald. Dans le cas des carbonates de
magnésium, la précipitation préférentielle de composés hydratés peut étre expliquée par le fait
que les molécules d’eau, étant des dipdles, forment une barriére autour des cations Mg2+ et
sont ainsi aisément incorporées dans la structure du carbonate [Hanchen et al., 2008].

Bien que les conditions naturelles favorisent la formation de nesquéhonite, celle-ci est
moins courante dans I’environnement que 1I’hydromagnésite. Ceci est dii au fait que la nesqué-
honite est peu stable et qu’elle se transforme en hydromagneésite (via des phases interme-
diaires) [Davies et Bubela, 1973]. Cette transformation, qui s’accompagne d’une perte d’eau,
a été observée expérimentalement a des températures comprises entre 50 et 100°C, aussi bien
pour des particules en suspension que pour des matériaux secs [Hanchen et al., 2008 ; Davies
et Bubela, 1973]. L’hydromagnésite peut ensuite se déstabiliser a son tour pour former de la
magnésite et il n’y a alors plus du tout d’eau dans la structure du minéral. Les études de
terrain et de laboratoire indiquent que la transformation de I’hydromagnésite en magnésite
peut nécessiter plusieurs dizaines, voire plusieurs centaines d’années [Zhang et al., 2000].

A.6.2.3. Identification en spectrométrie VNIR

Comme dans le cas des carbonates de calcium, les bandes d’absorption principales de
la magnésite se situent au-dela de 3 um (a 3,32-3,46 et 3,81-3,96 um). Cependant, dans les
formes hydratées, ces bandes tendent a se réduire fortement. Déja, 1’hydromagnésite présente
une bande a 3,28-3,42 um bien moins profonde que son équivalent dans le spectre de la
magnésite. Mais cette réduction est plus encore plus marquee dans le spectre de la
nesquéhonite (Fig. A-19), dans lequel ne subsistent que deux faibles bandes a 3,80 et 3,94
pum. Les difficultés évoquées précédemment pour exploiter cette gamme de longueurs d’onde
dans les données des spectromeétres orbitaux sont donc encore accentuées ici.
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Une autre difficulté¢ dans I’identification des carbonates de magnésium par spectro-
métrie infrarouge tient au grand nombre de variétés hydratées sous lesquelles ils peuvent se
présenter. Or, toutes les variétés ne sont pas incluses dans les librairies spectrales, notamment
car il est difficile d’obtenir des échantillons naturels purs (par exemple, I’échantillon de
nesquéhonite utilisé pour acquérir le spectre de la figure A-19 contient aussi de la giorgiosite,
de la magnésite et de I’hydromagnésite). Ces mélanges peuvent causer de légers décalages
dans les positions des absorptions, compliquant ainsi la comparaison des spectres.

Dans le domaine en-deca de 2,6 um, la magnésite se distingue aisément de la calcite
par la présence d’une large bande autour de 1,1 um. Cependant, cette bande — qui doit son
existence aux petites quantités de Fe**CO; que contiennent trés souvent les magnésites
naturelles — ne doit pas étre confondue avec celle que 1’on trouve a la méme position dans le
spectre de 1’olivine, dont la magnésite peut dériver par altération. Elle disparait dans les
spectres des formes hydratées. Enfin, on peut remarquer que 1’identification formelle de la
nesquéhonite dans cette gamme de longueurs d’onde est impossible sans 1’appui d’autres
données, car les seules absorptions observables sont dues au groupe hydroxyle et a la moleé-
cule d’eau (a ~1,4 et ~1,9 um) et ne sont donc pas diagnostiques.

Magnésite

Hydromagnésite

- | Réflectance 20%

Nesquéhonite

Réflectance (spectres décalés)

]

0,5 1,0 1,5 2,0 2,5 30 3,5 4,0
Longueur d’onde (um)

Figure A-19 — Spectres VNIR de carbonates de magnésium. Sources : librairie CRISM (magnésite
LACBO3A, hydromagnésite LACB28A) ; échantillon naturel de carbonates de magnésium
(nesquéhonite majoritaire, giorgiosite, magnésite, hydromagnésite), fourni par le Muséum National
d’Histoire Naturelle [Dehouck et al., 2012].

A.6.3. Carbonates de fer

A.6.3.1. Généralités

Il n’existe qu’une seule variété de carbonate de fer : la sidérite, aussi connue sous le
nom de sidérose. Elle est formée par un anion CO5* associé & un cation Fe* (fer ferreux), ce
qui donne comme formule structurale FeCOs.
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A.6.3.2. Conditions de formation

En comparaison avec les carbonates de calcium et de magnésium, la sidérite n’est pas
tres abondante sur Terre. On la trouve toutefois communément dans les minerais de fer
sédimentaires — dont les fameux gisements de fer rubané précambriens [Klein, 2005] —, ainsi
que dans certaines roches métamorphiques riches en fer, dans des veines hydrothermales et
dans les carbonatites. Puisqu’elle renferme du fer ferreux, la sidérite requiert un environ-
nement de formation réduit et, une fois apparue, elle est sensible a I’oxydation : en conditions
de proche-surface actuelles, elle se transforme rapidement en limonite, un mélange d’oxy-
hydroxydes de fer (goethite et 1épidocrocite).

A.6.3.3. Identification en spectrométrie VNIR

Le spectre de la sidérite montre une large et profonde absorption autour de 1,1 pum,
caractéristique de I’ion Fe?* (Fig. A-20). Les autres bandes notables sont situées & 2,32, 2,54,
3,36-3,50 et 4,00 um, soit a des positions trés proches de celles de la magnésite. Ainsi, pour
différencier la sidérite de la magnésite par spectrométrie, seules 1’intensité de la bande liée au
Fe?* et la pente du spectre dans cette méme gamme de longueurs d’onde sont déterminantes
(la sidérite produit une bande plus profonde et dont I’épaule gauche a une réflectance plus
basse que celle de droite).

Sidérite

Réflectance 20%

Réflectance (spectres décalés)

0,5 1,0 1,5 2,0 25 3,0 3,5 4,0
Longueur d'onde (um)

Figure A-20 — Spectre VNIR du carbonate de fer. Source : librairie CRISM (sidérite LACBO8A).
A.6.4. Carbonates de composition intermeédiaire

Comme évoqué précédemment, la magnésite et la sidérite forment une solution solide,
ce qui signifie que la magnésite peut contenir du FeCOs et, inversement, que la sidérite peut
contenir du MgCOs. Selon I’importance de cette substitution Mg?*/Fe®", le spectre obtenu
s’approchera plut6t de celui de I’un ou de 1’autre pdle.
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Il existe d’autres carbonates dont la composition est intermédiaire, comme la dolomite
CaMg(COs);, et ’ankérite Ca(Fe?*,Mg)(COs),, qui forment également une solution solide. La
dolomite est abondante sur Terre (elle vient juste aprés la calcite et 1’aragonite) : elle est
fréquente dans les roches sédimentaires — en particulier les dolomies, d’ou leur nom — et les
roches métamorphiques qui en dérivent, ainsi que dans les filons hydrothermaux.

En spectrométrie VNIR, la signature de la dolomite est trés ressemblante a celle de la
calcite : elle ne s’en distingue que par deux bandes un peu plus profondes a 1,86 et 1,98 um.
Quant a I’ankérite, elle produit la méme bande a ~1,1 um (due au Fe**) que la sidérite et la
magnésite mais se différencie par un spectre plat entre 1,8 et 2,6 um.

A.7. Tableau des formules structurales

Ce tableau rassemble les formules structurales des minéraux cités précédemment,
auxquelles s’ajoutent d’autres moins fréquents dans la littérature martienne mais qui peuvent
tout de méme étre rencontrés. Le classement des minéraux ne suit pas 1’ordre alphabétique,
mais a été construit en fonction de la chimie (d’abord selon le cation principal, puis selon le

degré d’hydratation).
Nom [abréviation®] Formule
Silicates
Forstérite [Fo] Mg,SiO,
Olivines [Ol]
Fayalite [Fa] Fe?*,Si0,
Orthopyroxénes Enstatite [En] Mg,Si,Op
[OPX] Ferrosilite [Fs] Fe?,Si,04
Pigeonite [Pgt] (Mg,Fe*",Ca)(Mg,Fe*")Si,0q
Clinopyroxénes Diopside [Di] CaMgSi,Oq
[CPX] Augite [Aug] (Ca,Na)(Mg,Fe?* Al Ti)(Si,Al),0
Hédenbergite [Hd] CaFe?*'Si,0q
Anorthite [An] CaAl,;Si,O4
Feldspaths Albite [Ab] NaAlSi;Oq
plagioclases [PI] Labrador Nag 5xCao sexAl1 56xSi2 5405 (X = 02 0,2)
Andésine Na0,7_XCa0,3+XA|1,3+XSi2,7_X08 (X =0a 0,2)
Microcline [Mc] KAISi3Og (triclinique)
Feldspaths . .
potassiques [Kfs] Orthose [Or] KAISi;Og (monoclinique)
Sanidine [Sa] (K,Na)(Al,Si)404

® D’aprés celles proposées par Kretz [1983] et étendues par Whitney et Evans [2010].
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Nom [abréviation®]

Formule

Amphiboles [Amp]

Cummingtonite [Cum]

(Mg,Fe*"),(Mg,Fe**)sSigO2(OH),

Actinolite [Act]

Cag(Mg,F62+)5Si8022(OH)2

Glaucophane [GIn]

Naz(Mg ) Fe2+)3AIZSi8022(OH)2

Phyllosilicates

Kaolinite [KIn] Al;Si,05(0H),

Halloysite Al;Si,05(0H),
Kaolinites

Dickite [Dck] Al;Si,05(0H),

Nacrite Al;Si,05(0H),
Hisingérite Fe**,Si,05(0H)42H,0

Antigorite [Atg] (Mg,Fe®*); Si,O5(OH)4
Serpentines [Srp]

Lizardite [Lz] Mg3Si,Os(0OH),
Pyrophyllite [Prl] Al3Si;010(OH)
Talc [TIc] Mg3Si4O10(0OH)

Smectites [Sme]

Beidellite [Bei]

(Cags,Na)o sAlx(Si,Al)4010(OH),:nH,0

Montmorillonite [Mnt]

(Cag,5,Na)o 3(Al,MQ),Si4010(OH)2-nH,0

Nontronite

(Ca0,5, Na)0’3F63+2(Si ,A|)4010(OH)2‘nHzo

Saponite [Sap]

(Cags, Na)o,s(Mg,F92+)3(Si ,Al);019(0OH)>4H,0

Vermiculite [Vrm]

(Mg,Fe** Al)s(Si,Al)4010(OH),-4H,0

Ilite [11{]

(K,Hs0)(Al,Mg,Fe**),(Si,Al);010(0H),

Glauconite [GIt]

(K,Na)(Fe** Al,Mg),(Si,Al),0:0(OH),

Micas

Biotite [B{]

K(Mg,Fe?")sSis(Al,Fe*")O14(OH,F),

Phlogopite [Phl]

KMg3S|3A|010(OH,F)2

Muscovite [Ms]

KA|28|3A|010(OH,F)2

Chlorites [Chl]

Donbassite

A|4133$i3A|010(OH)8

Cookeite

LiALSizAlO(OH)s

Sudoite [Sud]

Mg,(Al,Fe**);Si;AlO0;o(OH)g

Pennantite

Mn?*;AlSisAlO,(OH)g

Chamosite [Chm]

(Mg,Fe** Fe*")sAlSizAlO4(OH,0)q

Clinoclore [Clc]

(Mg,Fe**)sAlISizAlO;o(OH)g
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Nom [abréviation®]

Formule

Soufre et sulfures

Soufre natif Ss
Pyrite [Py] Fe?*s,
Chalcopyrite [Ccp] CuFe®'s,

Pyrrhotite [Po]

Fe?*,S (x=02a0,17)

Sulfates
Anhydrite [Anh] CaS0,
Bassanite 2CaS0,-H,0
Gypse [Gp] CaS042H,0
Kiesérite MgSO,-H,O
Starkeyite MgSQ,4-4H,0
Hexahydrite MgSO,-6H,0
Epsomite (ou epsonite) MgSQ,4-7H,0
Meridianiite MgSQO,411H,0

Szomolnokite

Fe?*SO,-H,0

Rozénite Fe?*S0,4H,0

Mélantérite Fe?*S0,7H,0

Romérite Fe?*Fe**(SO,),14H,0
Copiapite Fe®*Fe® 4(SO4,)s(OH),-20H,0

Ferricopiapite

Fe®"53Fe4(S04)(OH),-20H,0

Coquimbite

Fes+2(SO4)3'9 Hzo

Fibroferrite

Fe**(SO,)(OH)-5H,0

Schwertmannite

Fe**16015(S04)-(OH):,nH,0  (n ~10-12)

Jarosite [Jrs]

(K, Na, Hgo) F63+3(SO4)2(OH)5

Rhomboclase

HsFe** 0,(S04),-2H,0

Alunite [Alu]

(K,Na)AI**3(SO,),(OH)s

Oxydes et (oxy)hydroxydes

Brucite [Brc]

Mg(OH),

Wastite [Wus]

Fe?*O
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AIDE-MEMOIRE MINERALOGIQUE

Nom [abréviation®] Formule
Magnétite [Mag] Fe?*Fe**,0,
llménite [1lm] Fe?*TiO;
Hématite [Hem] o—Fe*",0,
Maghémite [Mgh] y—Fe®*,05

Ferrihydrite

5Fe3+203 9H20

Goethite [Gth]

o—Fe**O(OH)

Akaganéite

B—Fe**O(OH,CI)

Lépidocrocite

y—Fe**O(OH)

Feroxyhyte 3-Fe**O(OH)

Gibbsite [Gbs] Al(OH);

Diaspore [Dsp] AIO(OH)

Boéhmite [Bhm] AIO(OH)
Carbonates

Calcite [Cal] CaCO; (hexagonal)

Aragonite [Arg]

CaCOs (orthorhombique)

Magnésite [Mgs] MgCO,

Hydromagnésite Mgs(CO3)4(OH),-4H,0
Dypingite Mgs(CO3)4(OH),-5H,0
Giorgiosite Mgs(CO3)4(OH),-5-6H,0 (?)
Acrtinite Mg,(CO3)(OH),-3H,0
Barringtonite MgCO;-2H,0

Nesquéhonite

Mg(HCO5)(OH)-2H,0 ou MgCO4-3H,0

Lansfordite MgCO;-5H,0
Sidérite (ou sidérose) [Sd] Fe?*CO,
Dolomite [Dol] CaMg(COy3),

Ankérite [Ank]

Ca(Fe**,Mg,Mn**)(CO5),

Huntite

CaMg3(C03)4

Brugnatellite

MgeFe™ (CO3)(OH)13:4H,0

Shortite

Na,Cay(COz)3
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ANNEXE A

Nom [abréviation®]

Formule

Autres minéraux

Opale [Opl] SiO,nH,0
Prehnite [Prh] Ca,Al,Si3040(0H),
Analcime [Anl] NaAlSi,O4H,0
Zéolites
Natrolite [Ntr] NazAIQSigolo'ZHgo

Apatite [Ap]

Cas(PO.)3(F,Cl,0H)

Chlorures

Halite [HI]

NaCl

Sylvite [Syl]

KCI
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Annexe B

Mars : reperes spatiaux et temporels

Les pages suivantes ont pour objectif de fournir au lecteur des reperes de géographie,
de géologie et de chronologie martiennes. Les principales régions citées tout au long du
manuscrit sont situées sur une série de cartes de la surface et leur age indiqué sur une carte
géologique simplifiée.
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ANNEXE B

Figure B-1 (pages précédentes) — Repéres de géographie martienne. A gauche : images couleur
provenant de la mission Viking. A droite : cartes topographiques établies par 1’instrument Mola de la
mission Mars Global Surveyor (I’échelle d’altitude est indiquée en bas a droite). A et B : vue
équatoriale centrée sur le méridien d’origine. C et D : vue centrée & 90°E. E et F : vue centrée a 180°E.
G et H : vue centrée & 270°E. | et J : vue centrée sur le pdle nord. K et L : vue centrée sur le pdle sud.
Les cartes topographiques, et en particulier les deux vues polaires, mettent en évidence la dichotomie
martienne, c’est-a-dire la différence d’altitude trés marquée entre I’hémisphére nord et 1’hémisphére
sud. AC: Aram Chaos; ArM : Arsia Mons; AsM : Ascraeus Mons ; AV : Ares Vallis; CC: Candor
Chasma ; MV : Mawrth Vallis ; NF : Nili Fossae ; NL : Noctis Labyrinthus ; OC : Ophir Chasma ; OP :
Olympia Planum ; PM : Pavonis Mons. Les sites d’atterrissage sont indiqués par les croix. MER A : Mars
Exploration Rover A (Spirit) ; MER B : Mars Exploration Rover B (Opportunity) ; MP : Mars Pathfinder ;
MSL : Mars Science Laboratory (rover Curiosity) ; PML : Phoenix Mars Lander ; VL1 : Viking Lander 1 ;
VL2 : Viking Lander 2.

GEOLOGIC UNITS
|:| A polar layered deposits - H materials

- N-EH volcanic materials

EA Vastitas Borealis unit - LN-EH knobby materials - N materials
- LH-LA volcanic materials :] LN-EH materials

- EN massif material

Figure B-2 — Carte géologique simplifiée de Mars. N : Noachien ; H : Hespérien ; A : Amazonien ; E :
Early (inférieur) ; L : Late (supérieur). Projection de Mollweide, centrée a 260°E. Sur Mars, 1° de
latitude correspond a 59 km. Source : Nimmo et Tanaka [2005].

-4,1 -3,7 -3,3 -2,9
H I’ . -
espérien Amazonien

Accrétion
Présent

-3,8 -2,5 -0.5
Figure B-3 — Echelle des temps géologiques de Mars (en haut), comparée a celle de la Terre (en bas).
Les ages sont donnés en milliards d’années. La double fléche indique I’incertitude concernant la posi-
tion exacte de la limite Hespérien-Amazonien. Divisions et dges d’aprés Hartmann et Neukum [2001]
et Carr et Head [2010].
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Annexe C

Publications

Sont reportées dans les pages suivantes quatre publications (dont deux en tant que
premier auteur) associées aux travaux présentés dans ce manuscrit :

DEHouCK, E., V. CHEVRIER, A. GAUDIN, N. MANGOLD, P. E. MATHE et P.
ROCHETTE, 2012. Evaluating the role of sulfide-weathering in the formation of
sulfates or carbonates on Mars. Geochimica et Cosmochimica Acta, 90, 47-63.

DeHoucCK, E., N. MANGOLD, S. LE MOUELIC, V. ANSAN et F. PouLET, 2010.
Ismenius Cavus, Mars: A deep paleolake with phyllosilicate deposits. Planetary
and Space Science, 58, 941-946.

GAUDIN, A., E. DEHouck et N. MANGOLD, 2011. Evidence for weathering on early
Mars from a comparison with terrestrial weathering profiles. Icarus, 216, 257-268.

MANGOLD, N., J. CARTER, F. POULET, E. DEHOUCK, V. ANSAN et D. LoizEAU,
2012. Late Hesperian aqueous alteration at Majuro crater, Mars. Planetary and
Space Science, 72, 18-30.
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Abstract

Orbital and landed missions to Mars have revealed complex sulfate- and Fe-oxide-bearing mineralogical assemblages,
which have been interpreted as the result of a late planet-wide acidic period due to large SO, emissions. However, this global
scenario does not explain the recent discovery of Hesperian and Noachian-aged carbonates in several regions, because they
should have been dissolved by the acidic conditions, nor the restriction of sulfate occurrences in preferential regions. Here we
present the results of a 4-year-long experimental study designed to test the impact of Fe-sulfides (pyrrhotite Fey9S) on the
weathering of basaltic silicates (olivine, clino- and orthopyroxene) under an early-Martian-like, CO,-rich atmosphere. Our
weathered silicate/sulfide mixtures showed complex parageneses containing elemental sulfur, hydrated sulfates (gypsum, hex-
ahydrite, jarosite) and Fe-(oxy)hydroxides. Olivine-only samples produced nesquehonite, an Mg-carbonate precursor of hyd-
romagnesite and magnesite. These secondary phases are similar to those observed in the Martian sulfate- and carbonate-
bearing deposits. Therefore, we propose a geochemical model in which, on the one hand, Martian sulfates mainly formed
from weathering of sulfide-enriched basalts producing locally acidic environments and, on the other hand, carbonates were
preserved and could even have formed in regions initially devoid of sulfides, thereby resolving the apparent paradox arising
from the possible coeval formation of the two types of minerals. These results raise doubts on the need for a global acidic
event to produce the sulfate-bearing assemblages, suggest that regional sequestration of sulfate deposits is due to regional dif-
ferences in sulfide content of the bedrock, and pave the way for reevaluating the likelihood that early sediments preserved
biosignatures from the earliest times.
© 2012 Elsevier Ltd. All rights reserved.

1. INTRODUCTION

During the last eight years, spaceborne imaging spec-
trometers have permitted the discovery of hydrated sulfates
in different regions of Mars, including Valles Marineris and
Terra Meridiani (Bibring et al., 2005; Gendrin et al., 2005;
Langevin et al., 2005; Mangold et al., 2008; Massé et al.,
2008; Murchie et al., 2009; Roach et al., 2010). In this last
region, the Opportunity rover has carried out a detailed

* Corresponding author. Tel.: +33 2 51 12 53 36; fax: +33 2 51 12
52 68.
E-mail address.: erwin.dehouck@univ-nantes.fr (E. Dehouck).

0016-7037/$ - see front matter © 2012 Elsevier Ltd. All rights reserved.

http://dx.doi.org/10.1016/j.gca.2012.04.057

field study with direct rock analyses (Christensen et al.,
2004; Clark et al., 2005; Grotzinger et al., 2005). Due to
the observed enrichment in sulfate minerals — including
Ca-, Mg-sulfates and jarosite (Christensen et al., 2004;
Klingelhofer et al.,, 2004; McLennan et al., 2005) — the
superficial rock units were informally named “Burns forma-
tion” to honor Roger Burns, who predicted that ferric sul-
fates should occur on Mars (Burns, 1987). However, the
model suggested by Burns, which involved the weathering
of Fe-sulfides (Burns, 1987, Burns and Fisher, 1990a,b),
has subsequently been very little explored as a formation
process for the Meridiani paragenesis (Zolotov and Shock,
2005). Instead, interpretations have included: precipitation
of dissolved salts in evaporating water (Squyres et al.,
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2004), acid-fog alteration (Tosca et al., 2004; Berger et al.,
2009), impact surge (Knauth et al.,, 2005), volcanism
(McCollom and Hynek, 2005), or ice sheet sublimation res-
idue (Niles and Michalski, 2009). However, although these
models can explain some characteristics of the sediments,
they lack experimental verifications and/or do not explain
how to maintain the low pH required for the precipitation
of jarosite.

Imaging spectrometers have also been used to look
for carbonate rocks, which would be expected if an
interaction between a CO,-rich atmosphere and surface
water reservoirs had occurred during the early history
of Mars. Although orbital data have not shown any evi-
dence of large-scale carbonate-rich units (Bibring et al.,
2005), several Mg-carbonate-bearing outcrops have been
discovered in the Nili Fossae region (Ehlmann et al.,
2008). More recently, other occurrences of carbonates
have been reported in several places, including the land-
ing sites of the Spirit rover (Morris et al., 2010) and the
Phoenix lander (Boynton et al., 2009) and central peaks
of several craters (Michalski and Niles, 2010; Wray
et al., 2011).

The chemical contexts required for the formation of Fe-
sulfates and carbonates are clearly incompatible, because
acidic conditions in which Fe-sulfates are formed preclude
the formation or the preservation of carbonates. Yet, car-
bonates in Nili Fossae probably formed during Late Noa-
chian or Early Hesperian (Ehlmann et al., 2008; Bishop
et al., 2011), a period proposed to be dominated by volca-
nic-driven, acidic climate conditions (Bibring et al., 2006),
which should have inhibited such formation of carbonates
(Fairen et al., 2004; Halevy et al., 2007). Some studies sug-
gest that these carbonates could be the result of hydrother-
mal processes unrepresentative of global conditions (e.g.,
Brown et al., 2010); in this case, however, their preservation
after emplacement in multiple locations still indicates that
acidic weathering has not affected the whole planet (Ehl-
mann et al., 2008). In this study, we explore the hypothesis
that the distribution of sulfates and carbonates has been
driven by local and/or regional processes rather than global
ones, as suggested by the original model of Burns. To this
purpose, we have developed an experimental study designed
to test the role of Fe-sulfides in the formation of sulfates or
carbonates through weathering of basaltic bedrock on
Mars.

2. BACKGROUND: SULFUR ON MARS AND ON
EARTH

Nearly all Martian data sets — including analyses of SNC
(shergottites—nahklites—chassignites) meteorites, orbital and
in situ analyses of soils and rocks, and geochemical models —
indicate that the bulk composition of Mars is enriched in sul-
fur compared to Earth (see the review of King and McLen-
nan (2010)). Thus, the sulfur cycle is a key to understand
the past environmental conditions of the surface of Mars.
In particular, the sulfate-rich deposits first discovered
through orbital data represent a unique opportunity to study
the consequences of the enrichment in sulfur of the Martian
crust.

Extraction of significant amounts of sulfur from the
mantle by hot, Fe-rich, komatiite-like magmas is ex-
pected on ancient Mars, based on experimental data
and thermochemical calculations (Burns and Fisher,
1990b; Gaillard and Scaillet, 2009; Righter et al.,
2009). This led several authors to propose that the
Martian sulfate-bearing deposits have been formed by
acidic, SO,-driven weathering of basaltic primary rocks
(Tosca et al., 2004; Golden et al., 2005; McCollom
and Hynek, 2005; Bibring et al., 2006). This process
would have been triggered by large volcanic emissions
and would have been the dominant alteration process
during a whole era, named “Theiikian” by Bibring
et al. (2000).

However, the balance between the oxidized (SO,) and
reduced (H,S/sulfides) forms of magmatic S is still not
clearly established for Martian magmas due to uncertain-
ties about some key parameters like composition, pres-
sure, temperature, oxygen fugacity and water content
(Carroll and Rutherford, 1985; Gaillard and Scaillet,
2009). Some clues are given by the study of the SNC
meteorites, which have up to ~0.2wt.% of S (Meyer,
2008). In particular, the sulfide-bearing mineralogical
assemblages (Rochette et al., 2001; Weiss et al., 2002;
Lorand et al., 2005) and the low values of oxygen fugac-
ity (Herd et al., 2002; Peslier et al., 2010) found in these
rocks suggest that SO,-dominated magmas must have
been rare on Mars (de Moor et al., 2011). It has also
been proposed that monoclinic pyrrhotite (Fe;_,S;
x=0-0.2) could be an important magnetic mineral of
the Martian crust and could explain the magnetic features
observed in the Martian southern hemisphere (Rochette
et al., 2001, 2003). Therefore, it seems plausible that sul-
fides (along with H,S) could be in fact the dominant form
in which sulfur have reached the surface or near-surface
of Mars.

On Earth, due to the lower sulfur content of the
mantle and to the different conditions in which magmas
form and evolve, sulfur-rich igneous rocks are not com-
mon. Hence, it is difficult to make direct analogies with
Mars. However, some Fe-sulfide-rich deposits of hydro-
thermal origin do exist. These deposits are well studied
because they contain economically interesting metals
(Ni, Cu, Zn, etc.). They are known to be easily oxidized
and to generate acidity as soon as they are exposed to
near-surface conditions during mining or excavation
(e.g., Nordstrom and Alpers, 1999; Moncur et al.,
2009). The secondary minerals produced by sulfide-de-
rived, acidic waters are also well studied and mainly
consist of various sulfates and Fe-(oxy)hydroxides
(e.g., Bladh, 1982; Nordstrom and Alpers, 1999). Some
examples of these deposits, like the Rio Tinto basin in
southwestern Spain, have been already proposed as
terrestrial analogs for the Burns formation of Meridiani
Planum (Fernandez-Remolar et al., 2005). Therefore,
sulfide-weathering could be a relevant process to explain
the “theiikian” mineralogy of Mars, but it should be
demonstrated first that similar reactions can happen
under Martian conditions, i.e. with nearly no atmo-
spheric O,.
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3. MATERIAL AND METHODS
3.1. Initial material

3.1.1. Description

We used as initial material several primary basaltic min-
erals previously observed on Mars (Chevrier and Mathé,
2007) and in SNC meteorites (Papike et al., 2009): olivine
(two different ones, Oll and OIl2), clinopyroxene (CPx)
and orthopyroxene (OPx). Both Oll and OI2 were Mg-rich,
with a composition of forsterite ~90 (Fo.gy) verified by
scanning electron microscopy (SEM). Oll was extracted
from a dunite coming from Massif Central, France and
contained ~8% of orthopyroxene, whereas Ol2 consisted
of monocrystals coming from Pakistan and was nearly
pure. CPx was diopside from Vesuvium, Italy, with a for-
mula of CagoMg oFeq 1(Sij oAly 1)Os determined by SEM.
OPx was enstatite from Ronda, Spain, with a formula of
Cag Mg gsFe(3Si; 9O¢, associated with minor amphibole
(~5%). The precise chemical compositions are presented
in Table 1.

For the Fe-sulfide, we chose natural hexagonal pyrrho-
tite (HPo) FepoS from Ducktown Mine, Tennessee (Car-
penter, 1974), which was already used for similar studies
(Chevrier et al., 2004, 2006). Pyrrhotite is known to be
abundant in some SNC meteorites (Rochette et al., 2001;
Lorand et al., 2005) and is thought to exist in near-surface
deposits on Mars (Burns and Fisher, 1990b; Rochette et al.,
2003). It is also the most easily-oxidized sulfide in terrestrial
conditions (Moncur et al., 2009), which could be an advan-
tage to highlight slow weathering processes. Associated
impurities with our pyrrhotite were: chalcopyrite (~2%),
amphibole (~2-5%), mica (~2%) and talc (~1%). These
impurities explain the presence of minor Si, Ca and Mg
in the chemical analyses (Table 1).

Table 1
Chemistry of the natural mineral samples used as initial materials
of the experiment. LOD, limit of detection; LOI, loss on ignition.

(Wt.%) Oll 0O12 CPx OPx HPo
SiO, 42.81 40.58 52.08 55.52 3.63
AL O3 0.41 <LOD 2.98 1.09 0.24
FeO 8.75 9.22 3.69 9.99 -
MnO 0.12 0.15 0.09 0.18 0.17
MgO 47.46 49.80 16.06 31.97 1.33
CaO 0.42 0.06 23.99 0.85 1.28
Na,O <LOD <LOD 0.51 <LOD 0.01
K,0 <LOD <LOD 0.43 <LOD 0.06
TiO, 0.01 0.00 0.36 0.09 <LOD
P,0s <LOD <LOD <LOD 0.05 0.01
LOI 0.00 0.05 0.58 0.10 -

CO, - - - - 0.72

S - - - - 35.56
Fe - - - - 54.07
Ni - - - - <LOD
Cu - - - - 0.83
Zn - - - - 0.16
Total 99.98 99.86 100.77 99.84 98.07

3.1.2. Preparation

All the minerals were manually ground in an agate mor-
tar and sieved to a grain size below 63 pm. The powders
were then washed using a dilute HCI solution. The silicate
powders were also cleaned using the CBD (citrate-bicar-
bonate—dithionite) method, which ensures the removal of
any Fe-(oxy)hydroxide possibly present in the initial mate-
rial (Mehra and Jackson, 1960). The CBD method was not
applied to the pyrrhotite powder, because it naturally con-
tains some Fe®". The powders were finally rinsed with
deionized water, centrifuged and dried at 50 °C.

Three grams samples were prepared as follows: two of
each silicate alone (Oll, OI2, CPx and OPx) and two mix-
tures of each silicate — besides O12, due to limited quantity
available — equally mixed with pyrrhotite (Ol1-HPo, CPx—
HPo and OPx-HPo). This high proportion of sulfide
(50 wt.%) was not intended to be realistic, but to enhance
weathering processes and hence to facilitate the analysis
of the secondary minerals, given the uncertainties about
reaction rates in our CO,-dominated atmospheres. The
samples were finally laid out in small glass cups awaiting
the start of the experiment.

3.2. Experimental procedures

Our experimental apparatus was similar to the one al-
ready used by Chevrier et al. (2004, 2006) and is described
in Fig. 1. It consisted of two vacuum desiccators with gas
entries/outlets, allowing pumping and exchange of the
internal atmosphere. We used this to create in each desicca-
tor a CO,-dominated, humid atmosphere in which solid
samples can be weathered without direct contact with the
liquid body. Weathering thus needed the condensation of
thin liquid films, resulting in low liquid-to-rock ratios.
The different steps of the protocol are detailed in the follow-
ing paragraph.

First, the bottom of the desiccators was filled with 1 L of
deionized water for the first one and with 1 L of a solution
containing ~33% of H,O, for the second one. Then, the
samples (silicates alone and silicate/sulfide mixtures) were
placed above the liquid: a duplicate was put inside the
H,O,-free desiccator and the other duplicate in the H,O,-
bearing one (the suffix “H,O” or “H,0,” was added to
the name of each sample to distinguish the two duplicates).
Finally, the desiccators were closed and their internal atmo-
sphere was purged and replaced by gaseous CO,. This step
was done twice to obtain an initial atmosphere composed of
>99% CO,. The internal pressure was set slightly under the
atmospheric pressure (0.8 bar) to ensure an efficient tighten-
ing of the desiccators’ seals and to prevent by this way any
accidental opening. After these initial operations, the exper-
imental apparatus was left at ambient temperature (~15-
20 °C), allowing evaporation of the liquid phase to reach
H,O or H,O + H,0, vapor saturation. The experiment
lasted 4 years, from September 2005 to September 2009.

As the composition of the atmosphere is a key parame-
ter controlling the reaction pathways, it was important to
maintain it throughout the experiment. Two potential
sources of contamination existed: (1) room air outside the
apparatus and (2) gases dissolved in the water put at the
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vacuum desiccator

manometer

CO, bottle —=

h e, e,

iz —= {0 vacuum pump

CO, at 0.8 bar

Samples

Liquid
(H20 or H0+H,0;)

Fig. 1. Schematic diagram and photograph of one vacuum desiccator used in the experiment (for clarity, the arrangement of the access ports
is slightly different in the diagram). The solid samples were placed in small glass cups on the white support in the middle and the liquid phase
(H,0 alone or H>,O + H,0,) was put below. The access ports remained closed when not used. The desiccator is about 30 cm high and 25 cm in
diameter; the internal volume is 15 L. The complete apparatus consisted of two desiccators (see text).

bottom of the desiccators. Concerning (1), although our
equipment did not allow direct sampling of the atmosphere
inside the desiccators, previous experiments using the same
apparatus (Chevrier et al., 2004, 2006) have shown that vac-
uum desiccators were effectively airtight at a year scale.
This was verified again here by checking at regular intervals
the internal pressure of the desiccators using a manometer.
Given the longer duration of this experiment, we also
decided to exchange the internal atmosphere approximately
every six months in order to anticipate any contamination.
Concerning (2), Chevrier et al. (2004, 2006) have shown
that O, initially dissolved in water was in almost negligible
amount compared to the total mass of samples, particularly
since initial pumping partially removes dissolved gases.
Here, we did not open the desiccators during the whole
experiment — no sampling was done — in order to prevent
reequilibration of water with room air and any other
perturbation.

At the end of the experiment, the desiccators were
opened and all the samples were oven-dried during a whole
night in order to completely stop the weathering reactions
before the start of the analyses.

3.3. Experimental rationale

The observation of geomorphic features associated with
flowing water (valley networks, outflow channels, deltas,
terraces; e.g., Ori et al., 2000; Carr and Head, 2010) and
the widespread detection of hydrated minerals (Bibring
et al., 2006; Murchie et al., 2009) on Mars suggest the pres-
ence of a warmer and more humid atmosphere during the
Noachian and Hesperian periods. If this early atmosphere
was dominated by CO, as it is today, then the atmospheric
pressure must have been higher to sustain liquid water (Pol-
lack et al., 1987; Phillips et al., 2001). How high exactly the
pressure was remains a subject of debate, as well as the need
for other gases (SO,, CHy; Halevy et al., 2007; Johnson
et al.,, 2009) or other factors (impacts, volcanism; Carr
and Head, 2010; and references therein). Here, we choose
not to use SO, to avoid confusion in our results between
sulfur coming from SO, and sulfur coming from sulfides.

The effect of this gas on weathering will be explored in an-
other study currently in preparation. We did not use CHy
for safety reasons. Near-ambient pressures are common in
experimental simulations of Martian weathering processes
(e.g., Bullock et al., 2004; Schroder et al., 2004). In our case,
the use of vacuum desiccators has the advantage to allow a
slightly lower, probably more realistic value for the atmo-
spheric pressure.

The use of H,O, is justified by its recent detection in the
Martian atmosphere (Clancy et al., 2004), where it is pro-
duced by the photochemistry of H,O (the reactions involved
are detailed by Bates and Nicolet, 1950). This molecule is
also thought to be responsible for the oxidizing properties
of the regolith analyzed by the Viking landers (Bullock
et al., 1994; Zent, 1998; Yen et al., 2000; Hurowitz et al.,
2007; Navarro-Gonzalez et al., 2010). Due to the absence
of an ozone layer on Mars, it could have been produced
by the same reactions and in greater quantities in the past,
if the early Martian atmosphere was indeed enriched in
H,O. Hence, H,O, could have played a non-negligible role
in the weathering processes. Even in favorable conditions,
however, a volume mixing ratio of 33% H,O, remains unre-
alistic (Liang et al., 2006): the goal here was mainly to high-
light its effects. H,O, is known to spontaneously
disproportionate to H,O and O,, but this process was lim-
ited in our experiment because it was conducted at low tem-
perature and in the dark. Although some free O, probably
formed by this way, we have considered that it was not an
issue for the interpretation of our results given that the coex-
istence of the two species is inevitable in natural systems and
that it does not affect the global redox state of the system.
The initial amount of liquid H,O; put in the desiccators en-
sured that H,O, vapor remains available until the end of the
experiment. The use of poorly- and highly-oxidizing atmo-
spheres will allow to compare the efficiency of sulfide weath-
ering in different possible past Martian conditions.

Though modeling a possible ancient Martian atmo-
sphere enriched in CO, and H,O, our experimental condi-
tions (including temperature) were not chosen to exactly
mimic the weathering on early Mars, what would be chal-
lenging given the lack of knowledge and consensus about
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the environmental setting at this time. Instead, the aim was
to highlight the role of several parameters (CO,-rich atmo-
sphere, oxidant species, sulfide content) in the weathering
reactions. These conditions also permit to increase reaction
rates and hence to keep the timeframe of the experiment
reasonable.

3.4. Analytical methods

Since all the minerals used in the experiment were of nat-
ural origin, ICP-OES (Inductively Coupled Plasma-Optical
Emission Spectrometry) chemical analyses were ordered
from the Service d’Analyse des Roches et des Minéraux of
the Centre de Recherches Pétrographiques et Géochimiques
(SARM-CRPG), Vandceuvre-leés-Nancy, France (Table 1).

The mineralogy of the samples was characterized before
and after the experiment by X-ray diffraction (XRD) using
a Panalytical® X’Pert Pro MPD diffractometer equipped
with a cobalt source. Measurements were done at an inten-
sity of 40 mA and a voltage of 40 kV between 260 = 4° and
78°, with steps of 0.033°. The counting time per step was set
at 3 s (total acquisition time: ~2 h), except for the three sil-
icate/sulfide mixtures weathered in the H,O,-free atmo-
sphere, for which the counting time per step was set at
22 s (total acquisition time: ~14 h). Mineral phases were
then identified using the EVA® software and the PDF 2
database provided by the International Centre for Diffrac-
tion Data (ICDD; http://www.icdd.com/). When needed,
the weathered samples were gently re-ground in an agate
mortar before being analyzed in order to suppress the fine
crust formed by secondary phases and hence ensure homog-
enization (both in composition and grain size) and limit
preferred orientations (Cullity, 1956).

XRD semi-quantitative analyses were achieved by the
Reference Intensity Ratio (RIR) method (Hillier, 2000;
and references therein) using the EVA software. This meth-
od is based on the measurement of intensities of the diffrac-
tion peaks above background combined with the use of
ICDD quantitative coefficients taking into account the dif-
fraction abilities of each mineral. The main limitations of
this method come from preferred orientations of elongated
crystals, presence of poorly-crystallized or amorphous
phases and extinction effects (Cullity, 1956). Poorly-crystal-
lized phases show patterns with broader peaks than well-
crystallized ones and, as a consequence, they tend to be
underestimated using the RIR method (because it is based
on the intensity of the peaks and not their area). Despite
the limitations mentioned, Hillier (2000) demonstrated that
the RIR method can give accurate results. In favorable con-
ditions, the errors are ~10% relative or better (Hillier, 2000;
and references therein). However, given the complexity of
our samples due to numerous phases (peaks overlapping)
and to olivine and pyroxene minerals having solid solu-
tions, precise RIR quantification presented here was
achieved only on well-crystallized secondary minerals
(namely, elemental sulfur and sulfates) and a higher relative
error of 20% was used. Reference patterns are of impor-
tance to avoid further uncertainties, so we used only pat-
terns labeled as calculated (from structure parameters) or
as high/good quality in the database.

Near-infrared spectra of the samples were acquired
using a Nicolet® 5700 Fourier transform infrared spectrom-
eter (FTIR) equipped with a white light source, a CaF,
beam splitter and a DTGS detector. For each sample, a
part of the powder was prepared to obtain a flat surface
and placed inside the FTIR chamber which was then
purged during two minutes with dry and CO,-free air. Spec-
tra presented in this paper are the average of 200 measure-
ments in the wavelength range of 1-5 pm with a resolution
of 4 cm™!. Background spectra were acquired using a Lab-
sphere® Infragold reference. Spectra acquisition and back-
ground correction were done using the OMNIC® software
and spectra analyses and comparisons were done using the
ENVI® software.

Lastly, scanning electron microscopy (SEM) observa-
tions were performed at the Institut des Matériaux Jean Rou-
xel (Nantes, France) using a JEOL® 5800LV microscope
coupled with an EDS analytical system. For each sample, a
part of the powder was placed on a carbon tape and was car-
bon-coated before its introduction inside the instrument.
Observations were made at a voltage of 15 or 20 kV.

4. RESULTS
4.1. Mineralogy of the weathered samples

Table 2 and Fig. 2 summarize initial and secondary
phases detected by XRD in the silicate-only and silicate/sul-
fide samples at the end of the experiment. Table 2 intro-
duces a distinction between minor, intermediate and
major phases. Examples of diffraction patterns are shown
in Fig. 3 and the complete series can be found in the elec-
tronic annex (Fig. S1).

4.1.1. Silicate-only samples

Olivine: The X-ray diffraction patterns of Ol1-H,O0,
Ol1-H,0,, O12-H,O and OI2-H,0, (weathered) samples
are very similar to those of unweathered OIl and OI2
(Fig. 3 and S1), indicating very limited alteration both in
the H,O-bearing atmosphere and in the H,O + H,0,-bear-
ing one. The main peaks are attributed to initial minerals,
forsterite and orthopyroxene. In addition to these ones,
two small peaks are found at 20 =15.8° and 39.9° in
Ol1-H,0,, OI2-H,0 and OI2-H,0, samples, revealing
the presence of a newly formed Mg-bearing carbonate,
nesquehonite Mg(HCO;)(OH)-2H,0. The estimated quan-
tity of nesquehonite in the three samples is low (<5 vol
%). Due to this limited quantity, nesquehonite was not
found using SEM.

Clinopyroxene: All the diffraction peaks observed in the
CPx-H,0 and CPx-H,0, samples are attributed to initial
diopside. No secondary phase was found either by SEM.

Orthopyroxene: All the diffraction peaks observed in the
OPx-H,0 and OPx-H,0O, samples are attributed to initial
enstatite and amphibole. No secondary phase was found
either by SEM.

4.1.2. Silicatelsulfide mixtures
Olivine + pyrrhotite: XRD data of the Oll-HPo-H,O
and OIll-HPo-H,0O, (weathered) samples show an
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Table 2

Summary of initial and secondary phases observed after 4 years of weathering, based on semi-quantitative XRD analyses (see Section 3.4). A
distinction is made between minor (<5 vol %; “ + ), intermediate (“++") and major phases (>30 vol %; “+++7). Newly formed phases are
indicated by an asterisk. Ol, olivine; CPx, diopside; OPx, enstatite; HPo, pyrrhotite; H,O, atmosphere containing water vapor; H,O,,

atmosphere containing water and hydrogen peroxide vapor.

Without sulfide Oll O12 CPx OPx

H,0 H,0, H,0 H,0, H,0 H,0, H,O H,0,
Olivine +++ +++ +++ 4+
Clinopyroxene 4+ NI
Orthopyroxene ++ ++ +++ 4+
Amphibole + 4
"Nesquehonite + + +
With sulfide Ol1-HPo O12-HPo* CPx-HPo OPx-HPo

Hzo HzOz Hzo H202 HzO H202 HQO HzOz
Olivine +++ +++
Clinopyroxene +++ +++
Orthopyroxene + + A+ +f+
Amphibole + + ++ ++ + 4
Talc + mica + + + +
Pyrrhotite + + + + 4+ +
“Elemental sulfur ++ ++ ++ ++ ++ 4+
*Gypsum ++ ++ ++ ++ ++ ++
"Hexahydrite ++ ++ + + + +
“Jarosite + ++ ++
*Goethite ++ ++ ++ ++ 4+ 4
"Hematite ++

* It was not possible to prepare O12-HPo mixtures, as only a limited quantity of this olivine was available.

important mineralogical diversity. Initial forsterite and
orthopyroxene are detected. Pyrrhotite is identified as well,
but the estimated quantity is very low (<5 vol %) compared
to its initial proportion (50 wt.%). A peak located at
20 =11.0° indicates the presence of minor talc in Oll-
HPo-H,O sample, but this peak is absent in the OIl1-
HPo-H,O, sample. Two other peaks at 20 =11.4° and
12.2° indicate that amphibole survives in the two types of
atmosphere. Chalcopyrite and mica, the two other impuri-
ties associated with initial pyrrhotite, are not detected
anymore.

The secondary phases identified are elemental sulfur S°,
hexahydrite MgSO,4-6H,0, gypsum CaSO,4-2H,0, and goe-
thite Fe3+O(OH). Hematite Fe*,0; is also identified in the
Ol1-HPo-H,0, sample, on the basis of the peak at
20 =28.1°.

SEM observations revealed the presence of partially dis-
solved olivine crystals (Fig. S2A), as well as remaining pyr-
rhotite. Hexahydrite was found as poorly-crystallized
crystals forming columnar or “cauliflower-like” aggregates
(Fig. S2B) and sometimes showed desiccation cracks prob-
ably due to the vacuum environment of the instrument.
Gypsum crystals varied in size from several micrometers
to several tens of micrometers.

Clinopyroxene + pyrrhotite: As the olivine/pyrrhotite
mixtures, CPx-HPo-H,O and CPx-HPo-H,O, show
diffraction peaks of various minerals, including the initial
silicate (here diopside). Pyrrhotite and associated amphi-
bole are detected in small quantities (<5 vol %). Talc is

again present in the H,O-bearing atmosphere and absent
in the H,O + H,0,-bearing one. Mica is identified by a
peak at 20 = 7.2° in both atmospheres.

In addition to elemental sulfur, gypsum, hexahydrite
and goethite, neoformed jarosite is identified in the two
samples by the peaks at 20 =17.4°, 20.2°, 28.3°, 30.2°
and 30.7°. No hematite is identified here. Note that, con-
trary to olivine/pyrrhotite mixtures, hexahydrite is only
minor here (Table 2).

SEM observations revealed the presence of automorph
crystals of gypsum measuring several tens of micrometers
in CPx-HPo-H,O (Fig. 4A) but only several micrometers
in CPx-HPo-H-0,. Jarosite was found in the form of hex-
agonal crystals measuring several micrometers, isolated or
aggregated (Figs. 4B and S2C). Goethite appeared in small
crystals (<0.5 um) covering other minerals or aggregated
into “balls” of several micrometers (Fig. 4C).

Orthopyroxene + pyrrhotite: The diffraction patterns of
weathered orthopyroxene/pyrrhotite mixtures show peaks
attributed to initial enstatite and amphibole. Pyrrhotite is
detected in both atmospheres, but in greater quantity in
the H,O-bearing one (“intermediate” in Table 2) compared
to the other silicate/sulfide mixtures. The peak attributed to
talc at 260 = 11.0° is identified in both atmospheres. The one
attributed to mica at 20 = 7.2° is present only in the OPx—
HPo-H»O sample.

Elemental sulfur, gypsum, hexahydrite and goethite are
found in the two samples. In addition, OPx-HPo-H,0,
also contains a significant amount of jarosite (Table 2).
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Fig. 2. Relative abundances of the sulfur-bearing secondary phases in weathered silicate/sulfide mixtures, derived from XRD data (see
Section 3.4). Values are normalized to 100% for each sample. Error bars are 20% relative. Clear tendencies can be observed: relative to
sulfates, elemental sulfur is always lower in samples weathered in the H,O + H,O,-bearing atmosphere; hexahydrite is predominant in olivine/
pyrrhotite mixtures but minor in pyroxene/pyrrhotite mixtures; gypsum does not present such discrepancy, but is slightly higher in the
clinopyroxene/pyrrhotite mixtures; jarosite is only present in pyroxene/pyrrhotite mixtures. Goethite and hematite are not included because
the RIR method tends to underestimate their abundances due to their broad diffraction peaks.

Again, contrary to olivine/pyrrhotite mixtures, hexahydrite
is only minor here.

SEM observations revealed the presence of automorph
crystals of gypsum measuring several tens of micrometers
(Fig. S2D). Unaltered enstatite, amphibole and pyrrhotite
were also found, especially in the OPx-HPo-H,0 sample.

4.1.3. Synthesis

Despite the 4-year duration of the experiment, the sam-
ples without sulfide underwent only minor alteration. Both
pyroxenes, in particular, appear unaffected in the XRD
data. The only secondary phase found is the Mg-carbonate
nesquehonite Mg(HCO;)(OH)-2H,0O, detected in small
quantities (<5 vol %) in three olivine samples.

In contrast, mixtures with pyrrhotite show extensive
weathering: all samples produced several secondary phases,
including elemental sulfur, hydrated sulfates and Fe-
(oxy)hydroxides. No carbonate was formed here. Elemental
sulfur S° appeared in all samples, as did gypsum Ca-
S042H>0 and hexahydrite MgSO4-6H>O. The quantity
of this last mineral is strongly correlated with the chemistry
of the initial silicate: it is only minor in the pyroxene sam-

ples, but is observed in larger quantities in the olivine sam-
ples (Table 2 and Fig. 2), which have the higher Mg content
(Table 1). Although less obvious, gypsum is slightly more
abundant in the clinopyrexene samples (Fig. 2), which
have the higher Ca content (Table 1). Jarosite
(K,Na,H;0) " Fe*5(S04)»(OH)g is observed in three sam-
ples of pyroxene but not in any samples of olivine. Goethite
Fe*tO(OH) is present in all samples and hematite Fe>,05
in only one (Ol1-HPo-H,05).

A plot of the relative abundances of the sulfur-bearing
secondary phases (Fig. 2) shows that for each type of sili-
cate/sulfide mixture, elemental sulfur is always lower rela-
tive to sulfates in the H,O + H,O,-bearing atmosphere
than in the H,O-bearing one. The H,O + H,O,-bearing
atmosphere favors the formation of sulfates at the expense
of elemental sulfur.

Pyrrhotite is identified in all the weathered mixtures,
but the final amounts are very low (typically <5 vol %)
compared to the initial ones. The only exception is the
OPx-HPo-H,0 sample, where ~20vol % of pyrrhotite
was remaining at the end of the experiment. The reason
for this difference is not fully understood, but it could
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Fig. 3. X-ray diffraction patterns of Ol1-HPo-H,O (top) and Ol1-H,0, (middle) samples. Oll before weathering is shown for comparison
(bottom). Empty and filled symbols indicate initial and secondary minerals, respectively.

be explained by a difference in grain size due to manual
grinding.

Finally, it’s worth reminding that XRD is mainly
focused on the detection of crystallized phases. Amorphous
phases like silica or glass produce a very broad “hump” in-
stead of multiple, well-defined peaks (Cullity, 1956) and
thus are more difficult to detect, especially in complex
assemblages like those studied here. As a result, small abun-
dances of amorphous phases cannot be entirely ruled out by
this method, as discussed below. However, in most cases,
the secondary phases were sufficiently abundant and well-
crystallized to be easily recognized by scanning electron
microscopy (SEM; Figs. 4 and S2).

4.2. Near-infrared spectroscopy

In order to make comparisons with the observations
made on Mars, we acquired infrared reflectance spectra of
both our initial and final samples (Fig. 5).

4.2.1. Silicate-only samples

Olivine: The spectrum of unweathered OIll sample
(Fig. 5A) shows the typical absorption band of Mg-rich
olivine centered at 1.04 pm. A broad, shallow band cen-

tered near 1.9 um also appears and is attributed to orthopy-
roxene. Spectra of Oll-H,O and Ol1-H,O, (weathered)
samples show the same spectral features (Fig. 5B). The only
differences observed are a small absorption at 1.91 um
(more pronounced in Oll-H,0,;) and another one at
2.31 pm (only in Ol1-H,0).

In the range 3.7-4.1 um, where no absorption feature is
observed for Ol1 and Ol1-H,0O, two bands located at 3.82
and 3.99 um appear in the spectrum of OI1-H,O,
(Fig. 5C). These bands are due to the presence of bicarbon-
ate groups in the mineral structure (Calvin et al., 1994) and
can thus be attributed to the neoformed nesquehonite. This
is confirmed by the comparison with a natural, nesqueho-
nite-rich sample of Mg-carbonate (Fig. 5C). The two bands
are also identified in O12-H,O and O12-H,0, samples.

Clinopyroxene: The spectrum of unweathered CPx sam-
ple shows the typical absorption bands of clinopyroxene at
1.04 and 2.3 um (Fig. 5A). A very subtle hydration band is
also observed at 1.91 um. Spectra of CPx-H,O and CPx—
H,O, samples are nearly identical to the one of the
unweathered sample, except that the 1.91-pm band is
slightly more pronounced (Fig. 5B).

Orthopyroxene: The spectrum of unweathered OPx sam-
ple shows the typical absorption bands of orthopyroxene at
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Fig. 4. Scanning electron microscope (SEM) images of secondary
gypsum (A), jarosite (B) and goethite (C) produced during
weathering in the CPx-HPo-H,0 sample.

0.9 and 1.85 um (Fig. 5A). The spectrum of OPx-H,O,
shows no difference compared to the unweathered OPx,
whereas a small absorption band at 2.31 um is observed
in the spectrum of OPx-H,O (Fig. 5B).

4.2.2. Silicatelsulfide mixtures

Olivine + pyrrhotite: Pyrrhotite shows no absorption
band in the range 1.0-2.5 um (Fig. 5D) but its reflectance
is low. As a result, the spectral signature of olivine is
strongly attenuated in the unweathered Ol1-HPo sample.
However, the 1.04-um band of olivine remains clearly
visible.

The spectra of Oll-HPo-H,O and OIl1-HPo-H,0,
(weathered) samples are very different from the unweath-

ered one (Fig. SE). The 1.04-pm band of olivine has shifted
to shorter wavelengths, matching the signature of goethite
(Fig. 5F). Moreover, several new bands appear at 1.45,
1.94 and 2.4 um. Both the 1.45- and 1.94-um bands are
due to H,O molecules, whereas the 2.4-um band is due to
S-O chemical bonds, i.e. to SO, groups (Cloutis et al.,
2006). The new bands can thus be attributed to the
hydrated sulfates detected by XRD (Fig. 5F). The greater
band depths for the sample weathered in the
H,O0 + H,0,-bearing atmosphere are consistent with the
higher quantities of sulfates determined by XRD.

Clinopyroxene + pyrrhotite: As for olivine, the spectral
signature of diopside is attenuated by the mixture with pyr-
rhotite in the unweathered sample (Fig. 5D). The 1.04-pm
band is still clearly visible, while the 2.3-um one has become
subtle.

In the spectra of weathered samples, the 1.04-um band
has shifted to shorter wavelengths, again matching the
signature of goethite (Fig. 5F). New bands appear at the
same position than previously (1.45, 1.94 and 2.4 um),
again indicating the presence of hydrated sulfates. In addi-
tion, the spectrum of CPx-HPo-H,O, sample shows a
small absorption located at 2.27 pm, which can be attrib-
uted to jarosite (Fig. 5F; Cloutis et al., 2006).

Orthopyroxene + pyrrhotite: Despite the attenuation
caused by pyrrhotite, the two typical bands of enstatite at
0.9 and 1.85 um are still clearly visible in the unweathered
OPx-HPo sample (Fig. 5D).

For the weathered samples, it is difficult to know if the
center of the 0.9 um band has shifted or not, since it is lo-
cated outside the wavelength range of the FTIR both in ini-
tial orthopyroxene and in neoformed goethite. However,
the band appears to be broader in the weathered samples
compared with the unweathered one and is thus more com-
patible with goethite (Fig. 5F).

The spectrum of the OPx-HPo-H,O sample presents no
detectable 1.45-pm band and the bands at 1.94 and 2.4 pm
are quiet subtle (Fig. SE). This is consistent with the limited
alteration of this sample noticed in the XRD data. In con-
trast, the spectrum of the OPx-HPo-H,0, sample shows
clear absorption bands at 1.45, 1.94 and 2.4 um. Finally,
the broad 1.85-pm band of enstatite has become very shal-
low in both weathered samples.

4.2.3. Synthesis

As expected, spectra of the samples without sulfide are
very similar before and after weathering (Fig. SA and B).
However, for the three samples where nesquehonite is de-
tected by XRD, small absorption bands appear in the cor-
responding spectra at ~1.9 and ~3.8-3.9 um (Fig. 5B),
consistent with H,O molecules and bicarbonate groups
(Calvin et al., 1994) in the mineral structure, respectively.
Comparison with a nesquehonite-rich natural sample also
gives a good agreement (Fig. 5C). Mg-carbonates spectra
usually display narrow bands at ~2.3 and ~2.5 um, but
these bands are smaller than those beyond 3 um, thus mak-
ing them invisible given the proportion considered here.
Nevertheless, a very subtle absorption band appeared at
2.3 um on the spectra of Ol1-H,O and OPx—H,0 samples
that could be explained by carbonates. Alternatively, given
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“RELAB library #LASF57A; data and sample description available at http://psf.uwinnipeg.ca/Sample_Database.html. *USGS library

#GDS99, #HS333.3B and #WS219 (Clark et al., 2007).

the lack of associated 2.5-um band, this signature may cor-
respond to another Mg—-OH-bearing secondary phase, such
as a precursor of Mg-phyllosilicates. However, the very
small amount involved prevents any definitive identification
with the analytical techniques available to us.

Spectra of silicate/sulfide mixtures show more extensive
modifications (Fig. 5D and E). The spectral signature of
silicates, that is still detectable in the unaltered 50 wt.%
mixtures with pyrrhotite, had nearly completely disap-
peared after weathering despite the high quantity of
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remaining silicates (>30 vol %, Table 2). Instead, absorp-
tion features of goethite (at 0.93 pm) and hydrated sul-
fates (at 1.45, 194 and 2.4 pum) became dominant.
Another absorption feature located at 2.27 pm is observed
in the spectrum of CPx-HPo-H,0, sample and can be
attributed to jarosite (Fig. 5F), consistent with the XRD
results. However, apart from this last case, the near-infra-
red spectra alone are not sufficient to identify the exact
sulfate species which formed. For example, the typical
absorption features of gypsum at 1.20, 1.75 and 2.21-
2.28 um are never observed (Fig. 5F), despite the amount
of gypsum being ~10vol % in some samples. This is
probably an effect of grain size, because crystals of gyp-
sum are large but scattered, whereas those of goethite
are small but widespread, as shown by SEM observations
(Fig. 4). As a result, the goethite must cover a greater
portion of the surface of the powder and hence its spec-
tral signature must prevail over the gypsum one.

5. DISCUSSION
5.1. Weathering processes without sulfide

In the absence of sulfide, the weathering of silicates is
not efficient. This was expected, as several previous exper-
imental studies have shown that the direct effect of CO,
on weathering rates of mafic minerals is very weak (the
main controlling parameters are temperature and pH;
Golubev et al., 2005). Only olivine, which is less resistant
to alteration than pyroxenes (e.g., Brady and Walther,
1989; Franke and Teschner-Steinhardt, 1994), developed
a secondary phase, namely the Mg-carbonate

nesquehonite:
%MgZSiO4 +CO, +3H,0

= Mg(HCO;)(OH) - 2H,0 + %SiOz (la)
%Mg2SiO4 + CO; + 3H,0,

= Mg(HCO;)(OH) - 2H,0 + lSiOz + §Oz (1b)

2 2

In natural environments on Earth, nesquehonite tends
to transform into more stable magnesite MgCO; (Fallick
et al., 1991) via progressive dehydration and resulting
intermediate phases, which include hydromagnesite
(MgCO5)4-Mg(OH),-4H,0 (Davies and Bubela, 1973; Hin-
chen et al., 2008). On Mars, the few carbonate-bearing out-
crops discovered so far are uniquely associated with olivine-
bearing units and are composed of mainly magnesite and
hydromagnesite (Ehlmann et al., 2008; Morris et al.,
2010). Our results show that these outcrops could derive
from weathering of olivine-bearing rocks under a CO,-
dominated atmosphere with both total pressure and partial
pressure of H,O high enough to allow liquid water to con-
densate at the surface of the grains. Such weathering could
have led to the release of H, and CHy in the atmosphere,
even at low temperature (Neubeck et al., 2011), but this
process was not observable in our data. In contrast, the for-
mation of Ca-carbonates from Ca-bearing silicates (e.g.,

diopside) could have been partially precluded by slower
reaction rates on Mars, as it may have been in our experi-
ment (Franke and Teschner-Steinhardt, 1994). Lastly, our
experimental conditions could have favored the formation
of phyllosilicates, but this was likely precluded by slow
reaction rates, too.

5.2. Weathering processes with sulfide

The weathering of silicate/sulfide mixtures produced
complex parageneses, composed of unaltered silicates,
traces of remaining pyrrhotite, elemental sulfur, hydrated
sulfates and Fe-(oxy)hydroxides (Table 2). Elemental sulfur
and Fe-(oxy)hydroxides are direct products of pyrrhotite,
as previously observed by Chevrier et al. (2004):

Fei oS+ (2 — 2x)H,0 = (1 — x)FeO(OH) + S°

e _23x) H, (2a)
Fe oS+ (1 —x)H,0; = (1 — x)FeO(OH) + S°
+4 ;x) H, (2b)

In contrast, the production of sulfates is a two-step pro-
cess involving both the production of sulfuric acid by fur-
ther oxidation of sulfur and the dissolution of the silicate.
Here is an example for hexahydrite production from oliv-
ine/pyrrhotite mixtures:

S’ + 4H,0 = H,SO, + 3H, (3a)
S° + 2H,0, = H,S0, + H, (3b)

1
3 Mg,Si04 + 2H' +S0,* + 5H,0

1.
= MgSO, - 6H,0 + 5 SO, (4)

Excess of Fe and S released by pyrrhotite can also com-
bine to form jarosite through the following reaction (given
here for hydronium-jarosite, but K- or Na-jarosite can also
appear since K and Na are present in the system; see
Table 1):

3Fe* +2S0,% + 7H,0 = (H;0)Fe;(S0,),(OH), + SH*
(5

The presence of jarosite in three pyroxene/pyrrhotite
mixtures shows that the weathering of pyrrhotite caused se-
vere acidification, since jarosite is only stable at pH <4 (Big-
ham et al., 1996; Elwood Madden et al., 2004). A possible
explanation for its absence in the olivine/pyrrhotite mix-
tures is that the release of basic Mg”>" cations by olivine
caused a buffering effect in these samples, resulting in a
higher pH than in the pyroxene/pyrrhotite mixtures. The
formation of Ca- and Mg-sulfates demonstrates that sili-
cates were altered along with pyrrhotite, because silicates
were the only source of these cations in our closed chemical
system (Eq. (4)). Therefore, the acidification induced by the
weathering of pyrrhotite appears to promote the weather-
ing of silicates (Sherlock et al., 1995). This process is ex-
pected to generate a Si-rich residue (Eq. (4); Tosca et al.,
2004; Golden et al., 2005) and, indeed, some areas enriched
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in Si whereas impoverished in other cations were found by
SEM (Fig. 6). Since no Si-bearing phases other than the
initial silicates were detected by XRD, this residue must
be poorly crystallized or amorphous (Golden et al., 2005).
Thus, we interpret the Si-rich phase observed by SEM to
be amorphous silica. XRD also indicates that this phase
must be quite minor in the bulk sample, unless it would
have been visible in the diffraction patterns as a broad
hump at 260 ~ 20-40°.

Hydrated sulfates and Fe-(oxy)hydroxides closely match
some mineralogical assemblages observed in Meridiani Pla-
num (Christensen et al., 2004; Klingelhofer et al., 2004) and
Valles Marineris (Mangold et al., 2008; Wendt et al., 2010),
especially since goethite is known to evolve to hematite un-
der heating or decreasing water vapor activity (Gooding,
1978). Furthermore, the near-infrared spectra obtained
from our samples show a very good agreement with some
data acquired in these regions by spaceborne imaging spec-
trometers: the absorption features at 1.0-1.3 pm, ~1.9 and
~2.4 um are correctly reproduced (Fig. 7). Comparison
with our results suggests that Martian formations that are
found to be rich in sulfates and/or Fe-(oxy)hydroxides
could also contain a significant unaltered basaltic compo-
nent, which is not seen in the spectra. The detection of such
component in the Burns formation by both thermal infra-
red remote-sensing (Christensen et al., 2001) and in situ
observations (Clark et al., 2005; Morris et al., 2006) sup-
ports this interpretation.

Since our results have been obtained with a high pro-
portion of sulfides in the initial samples (see Section 3.1.2),

it is necessary to consider the possible differences that
could have been observed with a more common sulfide
content (<1%; Lorand et al., 2005; King and McLennan,
2010). First, the coexistence in our final samples of sul-
fates and non-oxidized pyrrhotite is probably the conse-
quence of the high proportion of pyrrhotite in the initial
samples (and also of the inevitably-limited duration of
the experiment). With less pyrrhotite at the start (or more
time), pyrrhotite and then elemental sulfur would have
been expected to disappear completely by progressive oxi-
dation (Egs. (2) and (3); see also Section 5.3). Second, the
sulfates formed would have been mechanically less abun-
dant with lower sulfide content, due to the lower avail-
ability of SO4>~ (Egs. (2) and (3)). However, given the
low water-to-rock ratio and the absence of any stirring
or mixing system in our experimental apparatus, the same
chemical and mineralogical processes would have been ex-
pected to happen at the grain scale (McHenry et al.,
2011), and so the same secondary phases would have been
expected to form. The possible ways to concentrate sul-
fates at the same levels than those observed in Meridiani
Planum or elsewhere on Mars will be discussed in
Section 6.

5.3. Source of oxidation and role of H,O,

The precipitation of sulfates and Fe-(oxy)hydroxides
requires an oxidizing environment. Thermodynamic cal-
culations have shown that Fe-sulfides could be oxidized
by water equilibrated with atmospheric oxygen even

Fig. 6. SEM mapping of Si, Mg and Fe in a portion of the Oll-HPo-H,O, sample. Dotted lines indicate areas enriched in Si and
impoverished in Mg and Fe (other mapped elements for which data are not shown were also absent). The color image is a SEM photograph
with the three elemental maps overlain on it (red: Fe; green: Mg; blue: Si). We interpret red areas to be iron (oxy)hydroxides, green areas to be
olivine and blue areas to be amorphous silica. (For interpretation of the references to color in this figure legend, the reader is referred to the

web version of this article.)
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Fig. 7. Comparison between infrared spectra of sulfate- and Fe-
oxide-bearing deposits on Mars and our experimentally weathered
samples. From top to bottom: CRISM (Compact Reconnaissance
Imaging Spectrometer for Mars) ratioed spectrum in Ophir
Chasma (Wendt et al.,, 2010); OMEGA (Observatoire pour la
Minéralogie, I’Eau, les Glaces et I’Activité) spectrum in West
Candor Chasma (Mangold et al., 2008); Oll1-HPo-H,0O, sample;
CPx-HPo-H,0, sample. Vertical bars are 3% reflectance.

under the very low oxygen partial pressure of the present-
day Martian atmosphere (Burns and Fisher, 1990a; Zolo-
tov and Shock, 2005). The amount of oxygen available
for weathering could also be slightly increased through
photochemical decomposition of H,O molecules followed
by the escape of H, into space (Lammer et al., 2003).
However, our results clearly demonstrate that the forma-
tion of sulfates on Mars could have occurred under a
CO,-rich atmosphere similar to today’s, but with a higher
H,O content. High partial pressures of O, or SO, (i.e.,
higher than today) are not required. The presence of
H,O, is not required either, since mineralogical assem-
blages are similar in our two types of atmosphere. How-
ever, the higher oxidizing power of H,O, allows higher
production of H,SO,, resulting in higher release of
protons and SO4>~ anions in the medium (Fig. 8). Such
conditions favor the precipitation of sulfates — and partic-
ularly jarosite — at the expense of elemental sulfur (which
is always less abundant under H,O,-bearing atmosphere,
as shown by Fig. 2). With lower H,0,-to-H,O ratios in
natural systems (Liang et al., 2006), this effect is expected
to be weaker than in our experiment, unless H,O, is
available continuously on very long timescales, which
seems to have been the case for Mars (Bullock et al.,
1994; Zent, 1998).

6. IMPLICATIONS FOR SULFATES AND
CARBONATES ON MARS

Our results demonstrate that the combined alteration of
silicates and sulfides under a CO, atmosphere provides a
viable geochemical model to explain the mineralogical com-
plexity of the sulfate-bearing deposits observed on Mars.
They are in good agreement with those of Zolotov and
Shock (2005), obtained by a numerical approach. The pro-
gressive oxidation of sulfides allows the pH to be main-
tained in the small interval where jarosite and goethite are
stable together (Zolotov and Shock, 2005) and promotes
the alteration of silicates, allowing release of Ca and Mg
cations which can be subsequently incorporated into Ca-
and Mg-sulfates. Moreover, the coexistence of Fe and S in-
side Fe-sulfides makes the precipitation of jarosite easier
than in a model involving only Fe?" oxidation (Hurowitz
et al., 2010), because Fe is immediately available at the
grain scale after oxidation of S*~ into SO,*~ (McHenry
et al., 2011). However, the two models could point toward
similar implications, since the S content in magmas is cor-
related with their Fe content (Carroll and Rutherford,
1985; Gaillard and Scaillet, 2009). The weathering processes
involving both silicates and sulfides are well known on
Earth (Bladh, 1982; Sherlock et al., 1995; Moncur et al.,
2009) and now appear to be relevant to Martian-like condi-
tions, too.

Our results also show that carbonates could have ap-
peared from a bedrock devoid of sulfides under the same
atmosphere than sulfates (Fig. 8). Indeed, in our experi-
ment, the presence of sulfuric acid in some sample-bearing
cups did not prevent the precipitation of carbonates in
some other cups. This could resolve the apparent paradox
arising from the possible coeval formation of the two types
of minerals (Ehlmann et al., 2008).

A potential issue of the “sulfide model” is how to explain
the high sulfate content of the Burns formation, estimated
to be ~35-40 wt.% (McLennan et al., 2005). Simple mass
balance calculations indicate that such abundance would
require that the parent basaltic rock contains about
~15 wt.% pyrrhotite (or ~12.5% pyrrhotite + pyrite), a va-
Iue which is not realistic when compared to sulfide content
of shergottites (~0.5 wt.%; Lorand et al., 2005). However,
SNC meteorites were probably ejected from Mars by only
one or a few impacts (Vickery and Melosh, 1987; McSween,
1994), therefore not being necessarily representative of the
widespread volcanic episodes of the Hesperian period. In-
deed, segregation of S-rich liquid inside magma chambers
can lead to the formation of massive sulfide deposits (with
sulfide content from 20% to 90%; Naldrett, 2004), a process
observed on Earth in komatiitic context (Lesher et al.,
1981). Sulfide-rich deposits can also be formed by precipita-
tion from H,S-bearing waters in hydrothermal contexts
(e.g., Robigou et al., 1993). The fact that Martian sulfates
are strongly distributed in an equatorial band in the Tharsis
bulge and west of it is in agreement with a high sulfur con-
tent of Tharsis magmas (up to 3500 ppm of S in the case of
a water-poor melt; Gaillard and Scaillet, 2009). Given the
neutral signature of sulfides in infrared data (Fig. 5D)
and the strongly oxidizing conditions of the Martian
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Fig. 8. Production of either sulfates or carbonates depending of the sulfide-content of the bedrock: example for Mg-olivine. Reactions are
drawn in the ground for clarity; however they are valid both at the surface and in the shallow subsurface, where the porosity allows water and/

or hydrogen peroxide to be in contact with the minerals.

surface (Bullock et al., 1994; Zent, 1998), it is likely that po-
tential sulfide-rich deposits could not be detected on Mars
using orbital data.

Alternatively, sulfides or sulfates could have been accu-
mulated by post-magmatic processes, such as aeolian segre-
gation. Indeed, the discovery by the Opportunity rover of
sedimentary lithologies, including layered and cross-bedded
structures (Grotzinger et al., 2005), consistently implies that
the weathering of the sulfide-bearing parent rocks occurred
between or during episodes of erosion and transport.
Observation of gypsum-rich (~35 wt.%; Fishbaugh et al.,
2007) sand dunes near the Martian polar cap (which have
been proposed to derive from sulfide weathering; Fishb-
augh et al., 2007; Szynkiewicz et al., 2010) suggests that sul-
fates may be little mobile during aeolian transport (gypsum
concentration rapidly decreases in the direction of main
winds), i.e., less mobile than other components. Thus, the
long-term action of aeolian transport may increase the rel-
ative abundance of sulfates in sedimentary deposits com-
pared to their parent rocks. Finally, the strong spectral
signature of sulfates observed in some thick layered depos-
its within the Valles Marineris chasmata (>4 km in West
Candor Chasma; Mangold et al., 2008) may also be better
explained if aeolian segregation was involved rather than
in-place weathering only.

7. CONCLUSIONS

The present study provides the first experimental data
about the impact of Fe-sulfides on the weathering of basal-
tic silicates under simulated early-Martian conditions. We
have shown that even in the nearly-absence of O, the
weathering of sulfides causes severe acidification of the sur-
rounding medium and by this way promotes the weathering
of silicates and the precipitation of secondary phases dom-
inated by hydrated sulfates and Fe-(oxy)hydroxides (ele-
mental sulfur is also produced but tends to decrease with
time; Fig. 8). Both final mineralogy and near-infrared spec-
tra give a good agreement with spaceborne and in situ
observations of the Martian sulfate- and Fe-oxide-bearing
terrains. Therefore, our experimental results strongly sup-
port the idea that sulfides have played a major role in the
formation of sulfates on Mars (Burns, 1987). They show

that regional bedrock enrichment in sulfides is sufficient
to explain the formation of sulfates locally and that no glo-
bal acidic event is required. This explains the preservation
of carbonates and phyllosilicates that otherwise would have
been destroyed by such a late global acidic environment
(Fairen et al., 2004; Altheide et al., 2010). This result is po-
sitive concerning the search of ancient life on Mars (Navar-
ro-Gonzalez et al., 2010; Bishop et al., 2011), because it
suggests that early sediments could have been preserved
from acidic weathering in regions with initial low sulfide
content.
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Ismenius Cavus is a basin where several fluvial valleys converge. Three depositional fan deltas are
observed at the valleys outlets at similar elevations. These fans suggest long-term fluvial activity
accompanied by a lake inside the basin. The elevational difference between the delta plains and the
deepest part of the basin floor implies that this lake was 600 m deep. Iron-magnesium phyllosilicates,
which are mapped from near-infrared spectral data, are associated with layered sediments > 300 m
thick at the base of one of the fans. Stratigraphic relationships with the surrounding plateau show that
the valleys are hesperian in age (3.0-3.7 ga), thus dating the lake activity to this period. The coexistence
of a deep lake and phyllosilicates demonstrates that persistent bodies of liquid water were present
during the hesperian period.

© 2010 Elsevier Ltd. All rights reserved.

1. Introduction

Hydrated minerals, such as phyllosilicates (Poulet et al., 2005;
Loizeau et al., 2007; Mangold et al., 2007), hydrated sulfates
(Gendrin et al., 2005; Le Deit et al., 2008; Mangold et al., 2008),
and hydrated silica (Milliken et al., 2008), have been detected on
the Martian surface over the past several years using data
acquired by the visible-near infrared OMEGA (Observatoire pour
la Minéralogie, I'Eau, les Glaces et I'Activité; Bibring et al., 2004)
and CRISM (Compact Reconnaissance Imaging Spectrometer for
Mars; Murchie et al., 2007) instruments. The spatial and temporal
distribution of phyllosilicates and sulfates have been interpreted
to represent a global chemical shift from a wet to a dry
environment corresponding roughly to the transition from the
Noachian and Hesperian periods 3.7 Ga — before Mars became
totally dry, after the Hesperian (Bibring et al., 2006).

Phyllosilicates were interpreted as being due either to
hydrothermal alteration or weathering, depending on the location
(Poulet et al., 2005; Mangold et al., 2007; Loizeau et al., 2007,
Ehlmann et al., 2008). To date only a few phyllosilicate-bearing
units have been found in association with putative lacustrine
landforms, specifically in Jezero and Holden craters, which were
formed during the Noachian period (Ehlmann et al., 2008; Grant
et al. 2008). Phyllosilicate-bearing units have not been found in
younger terrain. The importance of the putative lacustrine
deposits presented here is that they show a combination of
Fe/Mg phyllosilicates in sediment outcrops, and the lacustrine

* Corresponding author. Tel.: +33 251125340.
E-mail address: nicolas.mangold@univ-nantes.fr (N. Mangold).

0032-0633/$ - see front matter © 2010 Elsevier Ltd. All rights reserved.
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activity is dated to the Hesperian period, which is generally later
than the processes responsible for forming phyllosilicates is
thought to have been active.

2. Data

Geomorphic analyses were supported by a HRSC (High
Resolution Stereo Camera) panchromatic image with a spatial
resolution of 20 m pixel~! and two HRSC stereoscopic images used
to derive a DEM (Digital Elevation Model) with a spatial grid of
40 m from photogrammetric software developed for the HRSC
experiment (Neukum and Jaumann, 2004; Scholten et al., 2005).
Two HiRISE images (High Resolution Imaging Science Experiment,
McEwen et al., 2007) and a series of CTX images (Context camera,
Malin et al., 2007) were also used to determine the detailed
morphology of features within the study area.

Phyllosilicates were originally identified in this region by OMEGA
(Poulet et al., 2005). In this study, the mineralogy was determined
from spectral data acquired by the CRISM instrument, which is a
visible and near-infrared hyperspectral imager that measures
reflected sunlight from 0.4 to 4.0 um in 544 channels (Murchie
et al, 2007) at a spatial scale of ~40 m pixel~! for the dataset
selected. All data were combined into a geographic information
system (GIS) and summarized as a geologic map (Fig. 1).

3. Main geologic units and landforms

Ismenius Lacus is a region located at the Martian dichotomy,
north of the Arabia region, where well-developed fretted channels


www.elsevier.com/locate/pss
dx.doi.org/10.1016/j.pss.2010.02.005
mailto:nicolas.mangold@univ-nantes.fr

942 E. Dehouck et al. / Planetary and Space Science 58 (2010) 941-946

Geologic map legend
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Fig. 1. Geologic context of the study area with the location shown on a MOLA reference map (a), a geologic map of Ismenius Cavus (b) and the corresponding HRSC
topography overlain on HRSC image orbit #5267 (c) with elevation contours 200 m spaced. M indicates the location of Mamers Vallis.

are common (Fig. 1). Fretted channels and troughs are wide,
steep-sided, flat-floored canyons within the highlands located
close to the dichotomy boundary (Sharp and Malin, 1975).
Mamers Vallis is the longest fretted valley segment in this region
(1200 km long). It displays a meandering course and tributaries
typical of fluvial activity. Mamers Vallis crosses a series of troughs
that are often circular or partly circular in shape, and may consist
of ancient craters re-incised by fluvial activity (Fig. 1). Our main
interest corresponds to a 60 km x 90 km crater-like depression
(located 33.5°N, 17°E) named Ismenius Cavus.

3.1. Crater floor

With the exception of the southern, darker part of the basin
floor (Fig. 1), the floor of Ismenius Cavus is often smooth and
blanketed by bright dust as often the case for many regions of
Mars. This does not allow us a detailed analysis. Nevertheless, a
layered unit is visible in the southern part of the Cavus that will
be detailed in the mineralogy section. The darkest material
present in the southern part of Ismenius Cavus consists of dark
eolian dunes and a dark mantle that blankets parts of the lower
areas of Ismenius Cavus.

3.2. Fluvial landforms

Ismenius Cavus is a basin where six valley networks converge,
including two from the east, two from the west, and two from the
south, which also includes Mamers Vallis. Overflow from the
basin resulted in one valley to the north that joins other troughs.
Mamers Vallis may have been connected to the larger drainage
basin associated with the Naktong-Scamander valleys to the
south (Irwin et al., 2005).

Three of the six valleys entering Ismenius Cavus have
depositional fans, which are mapped as blue on the geological
map (Fig. 1). The northeastern fan is ~10 km in width (Fig. 2). It
contains a plateau with slopes <1° between -3150 and
—3100 m elevations, and terminates at a fan front with a slope
of 10-12°. A second fan, 20 km to the south is less obvious both in
terms of its morphology and topographic expression (Fig. 2). A
third fan 40 km x 20 km in size is observed at the mouth of
Mamers Vallis to the southeast. Similarly, this fan also consists of
a plateau surface between —3150 and —3100 m elevation, and
has been incised locally by fluvial channels. The front of this fan is
characterized by 10—15° slopes (see contour lines in Fig. 1c).
High-resolution imagery shows that the surface of these fans has
been blanketed by dust and modified by eolian/glacial processes.

Using Viking data, Cabrol and Grin (1999) and Ori et al. (2000)
suggested that one of these fans resulted from fluvial processes, and
a topographic cross-section supports this interpretation (Fig. 2).
Topographic profiles with slope breaks between a flat plain and a
10-15° front slope are typical of some deltaic deposits such as
Gilbert deltas, whereas alluvial fans do not show such breaks in
slope (e.g. Leeder, 1999). The second fan has a less obvious
topography suggesting that it is either a shallow fan delta or an
alluvial fan. The third fan is also interpreted as deltaic deposits due
to the flat plain crossed by channels and the frontal slope of 10-15°.
The large volume of material and more complex shape of this fan
may be due to the fact that Mamers Vallis is simply larger than the
other surrounding valley networks, and so it would have transported
a high volume of sediment. All three fans have a plateau surface at
the same elevation (approximately —3100 m), which is consistent
with a lake surface level at this elevation, suggesting a coeval
formation of these fans by fluvial deposition into a lake. The
elevation difference between the delta plains and the deepest basin
floor section implies that this lake was 600 m deep, providing a
theoretical volume of liquid water of ~550 km?.
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Fig. 2. (a) Close-up of an HRSC image with 100 m spaced contour lines showing a
fan located on the eastern rim of the depression. The solid line indicates the
footprint of the HRSC topographic profile shown in (b). (c) Close-up of HRSC image
showing a fan located on the southeastern rim of the depression.

3.3. Glacial landforms

Most valley floors, as well as part of the interior rims of
Ismenius Cavus, are overlaid by lineated valley fills and lobate

debris aprons (e.g. Squyres, 1978) identified by their lobate
shapes, lineations and pitted texture. These lobate landforms are
usually thought to result from the viscous flow of ice-bearing
material (e.g. Squyres, 1978; Mangold, 2003). Recent orbital radar
data have confirmed the presence of a high proportion of ice
(up to 80%) north of the study region (Plaut et al., 2009). Glacial
landforms are mapped in light orange color in the geological map
(Fig. 1), and they cover more than one half of the Cavus hillslope
as well as most valley floors.

At HiRISE image scale, a pitted texture is also locally visible
outside glacial landforms. This texture is characteristic of the
latitude-dependent mantle that has been observed globally at
mid- and high-latitudes on Mars Observer Camera images, and
interpreted to have formed in the last million years (e.g. Mustard
et al., 2001). This terrain type is interpreted as a thin veneer
(<10 m) of a dust-ice mixture, which becomes pitted as a result
of ice sublimation (Mustard et al., 2001). This terrain was
identified at the highest resolution only, and does not correspond
to a major geologic unit; therefore it has not been mapped in the
geologic map (as a mantling by eolian dust would not be mapped
too). This terrain does not influence interpretations made at lower
resolution image, but it potentially hides rock outcrops from
mineral detection using orbital data.

The presence of glacial features in the floors of the valley
networks could suggest that the fans have a glacial origin.
However, usual lobate debris aprons have much gentler slopes
(< 5°) than we measured here for the fans (e.g. Mangold, 2003).
Indeed, steep frontal slopes are not commonly preserved in ice-
rich rheology as viscous creep often softens features with slopes
of ~15° (e.g. Mangold et al., 2002). The steep slope observed for
the fans (Fig. 2) is not consistent with all glacial landforms
observed in the surrounding region of Deuteronilus Mensae. In
addition, at the valley-trough connection of the western side of
Ismenius Cavus, the glacial landforms do not display fan shapes as
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shift in reflectance for clarity (Clark et al., 1993).
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for the three fans to the east, and, they likely mask possible earlier
fans there.

4. Mineralogy and geology of the layered deposits

Iron-rich smectites were detected in the layered unit by
OMEGA (Fig. 3 of Poulet et al, 2005). This detection was
considered as representative of most of the observed dark clay-
rich occurrences found on Mars, the formation of which was not
well understood due to the lack of high spatial resolution data.
CRISM data display spectra with 1.4, 1.9, and 2.3 pm absorption
bands (Fig. 3). The 1.4 and 1.9 um bands are due to water
molecules associated with hydrated minerals. Absorptions in the
2.2-24pum wavelength region correspond to metal-OH

I HCP index
Bl 9 um band

200 m

vibrations, where the precise position of this band is a function
of the cation species; Al-OH, Fe-OH and Mg-OH features are
centered at 2.20, 2.29, and 2.32 pum, respectively (e.g. Clark et al.,
1993). Possible minerals with 1.4, 1.9 and 2.3 pm bands include
Fe/Mg phyllosilicates, such as nontronite, saponite or vermiculite.
A RGB map (Fig. 4) shows that the 2.3 pm band (in red) and the
1.9 um band (in blue) correlate exactly with each other (most
pixels appear magenta), thus confirming the presence of Fe/Mg-
phyllosilicates.

The dark material on the Ismenius Cavus floor contains
pyroxene which was originally seen in OMEGA data (Poulet
et al., 2005) and confirmed here using CRISM data (Fig. 4a). This
geologic setting and context are similar to the pyroxene-bearing
eolian blanket also seen in the Mawrth Vallis region (Loizeau
et al., 2007). Pyroxenes are not detected together with hydrated

Fig. 4. (a) RGB map of the crater floor with 2.3-um band (red), HCP-band (green), and 1.9-pm band (blue), displayed over one HRSC (#5267) and three HiRISE images
(#10274_2140, #5778_2140, #10419_2140). The mapping of the 1.9 pm band was completed using an index calculated from spectral channels at 1.93 pm for the band
center, and those at 1.88 and 2.08 pum for the continuum. The mapping of the 2.3 pm band was completed using an index calculated 2.30 um for the band center, and those
at 2.26, 2.27 and 2.34 pum for the continuum. The magenta color indicates a one to one correlation between the two bands. (b) HiRISE close-up on a bright scarp with
layering showing 1.9 and 2.3 pm bands. (c) HiRISE close-up on sub-horizontal layered rocks.
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minerals, precluding a mixing of these two phases in a single rock.
No other absorption band was detected.

Phyllosilicates were initially detected by OMEGA data over two
types of terrains: dark exposures and eroded outcrops (Poulet
et al, 2005). Nevertheless, the apparently dark material in
Ismenius Cavus has a reflectance of 0.26 at 1 um, which is
comparable to that of Mawrth Vallis region phyllosilicate-bearing
unit (Loizeau et al., 2007). Spectral data probe only the first
~100s of pum, thus it is often difficult to determine whether
hydrated minerals are a bulk component of the rocks or only
represent a thin coating. Here, the unique association of
phyllosilicates with a layered unit, which has been recently
exhumed (no impact craters), shows that phyllosilicates are
present inside these rocks, therefore showing that the presumed
dark exposures are indeed eroded outcrops.

Phyllosilicates are found in meters-scale thick layers present at
elevations between -3400 and -3600 m (Fig. 4). Layer dips
extracted from topography are sub-horizontal suggesting that
this unit is ~200 m thick. Phyllosilicates are also observed on a
series of layers with a V-shape in plain view (Fig. 4b). These layers
have a sub-horizontal dip and correspond to an elevation of -
3300 m. The whole layered unit forms a single unit ~300 m thick,
and layering is only visible here because this area is currently
under erosion.

CRISM data indicate that the base of the southern fan contains
Fe/Mg phyllosilicate-bearing sedimentary deposits. On Earth,
depositional fans consist of an assemblage of clastic sediments
that are carried by rivers and, depending on grain-size, are
deposited at the lake surface level for sand-size grains or deeper
in the lake for finer particles (e.g. Leeder, 1999). The presence of
phyllosilicates, which often consist of clay-sized material in distal
sediments at the foot of the deltaic structure, is common in such
settings on Earth (e.g. Leeder, 1999). Alternatively, it would be
possible that these layers are part of the impact crater central
peak, but central peaks always display a strongly tilted layering
(e.g. Melosh, 1989), which is absent here. It is therefore unlikely
that the phyllosilicate-rich layered unit corresponds to a bedrock
exposure other than those associated with the depositional fans.

5. Chronology

Superposition relationships between valley networks and
surrounding terrains suggest valleys are Hesperian (3.0-3.7 Ga).
Indeed, the valleys incise an Early Hesperian ridged plains unit,
but portions of valleys are buried by Late Hesperian plains of the
Vastistas Borealis Formation to the north (Greeley and Guest,
1987; Tanaka et al., 2005). Recent erosion and eolian mantling
prevents an age estimate using crater counting techniques on the
mantled crater floor, the exhumed layered unit and the two small
fans. Crater counts were nevertheless achieved for the southern
fan (Fig. 5) (see Hartmann and Neukum, 2001 for details
concerning crater count techniques). Only craters larger than
500 m were taken into account because of the mantling that
resets small craters distribution. The plot follows isochrones in
between 3.0 and 3.5 Ga, after the Noachian-Hesperian boundary.
Thus, an Hesperian age is retrieved from this crater count, but no
precision can be given due to the large uncertainty (Fig. 5a).
Nevertheless, this crater count may confirm the Hesperian age of
the fluvial and lacustrine activity as expected from stratigraphic
relationships with the plateau.

Superposition relationships show that glacial landforms are
superimposed on the valley and fans. This is visible at the outlet of
Mamers Vallis where glacial landforms (here lineated valley fills)
stop to the east while the fluvial terraces and channels are still
observed to the west (Fig. 5b). The age of the glacial landforms in
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Fig. 5. (a) Crater counts done using Hartmann chronological method (Hartmann
and Neukum, 2001). (b) Close-up on a CTX image (P16_007202_2146) showing
Mamers Vallis entering into the Cavus. LVF indicates “lineated valley fills”, i.e.
valley floor filled by glacial deposits. MVF indicates “mantled valley floor” without
glacial flows, but with a shallow mantling.

Ismenius Cavus was also constrained by crater counts on the
western lobate debris aprons to 50-300 My (Late Amazonian)
using an incremental count. This age agrees with previous ages
determined for lobate debris aprons (e.g. Mangold, 2003). It also
confirms that the glacial activity occurred well after the fluvial
and lacustrine activity, and without any genetic link.

6. Concluding remarks

Our study shows that Ismenius Cavus contains three deposi-
tional fans that were probably formed in a 600 m deep lake during
the Hesperian period. Outcrops of sediments at the base of one fan
contain Fe/Mg phyllosilicates. Phyllosilicates may have formed
inside Ismenius Cavus by two processes: (1) in situ formation
during the period of lake activity, or (2) by clastic deposition
inside the lake. The second hypothesis, proposed for a similar fan
in Nili Fossae (Mangold et al, 2007), cannot be tested here
because the bedrock upstream of Mamers Vallis is covered by a
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dust mantle. Both processes are therefore possible, even if the
stratigraphic position might favor the latter.

The Hesperian age found for the studied fluvial and lacustrine
activity and their related deposits is consistent with other
evidence for Hesperian fluvial and lacustrine activity on Mars
(Cabrol and Grin, 1999; Irwin et al., 2005; Quantin et al., 2005;
Mangold and Ansan, 2006; Di Achille et al., 2009). Ismenius Cavus
is one of the deepest paleolake among those previously identified
from that period, and the only one currently known to display
such a thick phyllosilicate-bearing unit. The presence of phyllo-
silicates associated with the lack of hydrated sulfates in an
Hesperian paleolake is important for constraining the environ-
ment of the Hesperian, which is thought to have been dominated
by sulfates and an acidic environment, leading to the alternate
name, “theiikian”, for this period in Martian history (Bibring et al.,
2006). Our results indicate that during this period Mars may have
maintained regions where liquid water existed long enough to
build fans, preserve a deep lake, and support the presence of
hydrated minerals without sulfates.
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Phyllosilicates on Mars are widespread in the ancient crust suggesting the presence of liquid water at the
martian surface and therefore warmer conditions during its early history. However, the role of the ancient
climate in the alteration process, which produced these phyllosilicates, remains under debate, because
similar mineral assemblages can be produced by hydrothermal alteration at depth. This paper focuses
on the origin of coincident outcrops of Fe/Mg bearing phyllosilicates and Al-bearing phyllosilicates, which
are observed in several regions of Mars. We performed a detailed mineralogical comparison between a
section in Nili Fossae, Mars, and a weathering profile located at Murrin Murrin, Western Australia. The
Murrin Murrin profile is developed in Archaean serpentinized peridotite massifs over a ~40 m thick
sequence. It has three alteration zones: the serpentine mineral saprolite is found at the bottom, immedi-
ately overlain by Fe/Mg-bearing smectites and then Al-bearing phyllosilicates (kaolinite) mixed with iron
hydroxides. This example illustrates how Al-dominated minerals can derive from the alteration of initially
Al-poor ultramafic rocks by the intense leaching of Mg?*. This mineralogical sequence is very similar to
that detected locally in Nili Fossae by orbital spectroscopy. By analogy, we propose that the mineral
assemblage detected on Mars is the result of long-term weathering, and thus could be the best evidence

of past weathering as a direct result of a climate significantly warmer than at present.

© 2011 Elsevier Inc. All rights reserved.

1. Introduction

The surface of Mars displays widespread spectral signatures of
alteration by liquid water in the ancient crust (Bibring et al.,
2006; Poulet et al., 2005; Mustard et al., 2007). Alteration minerals
detected in the crust using Near Infrared (NIR) spectrometers
include Fe/Mg smectites (such as nontronite and saponite),
Al-bearing phyllosilicates (such as montmorillonite and kaolinite),
and chlorites, with local detections of serpentine, zeolites and
prehnite (e.g., Ehlmann et al., 2009; Poulet et al., 2005). Whether
this alteration derives from surface or subsurface processes is still
under debate. These mineral assemblages could have been formed
by diagenesis, hydrothermal alteration at depth, or impact-related
hydrothermalism, rather than climate-induced alteration (e.g.
Schwenzer and Kring, 2009). Understanding whether or not the
observed alteration is directly related to past climate is crucial
for understanding the atmospheric conditions and thus the habit-
ability of early Mars (e.g. Michalski et al., 2010a).

Al-bearing phyllosilicates on Mars are often detected in the
vicinity of Fe/Mg smectites in regions such as Nili Fossae and Maw-
rth Vallis (Loizeau et al., 2007; Ehlmann et al., 2009). This relation-

* Corresponding author. Fax: +33 (0)2 51 12 52 68.
E-mail address: anne.gaudin@univ-nantes.fr (A. Gaudin).

0019-1035/$ - see front matter © 2011 Elsevier Inc. All rights reserved.
doi:10.1016/j.icarus.2011.09.004

ship has been interpreted as being due to either (1) sedimentary
deposition of materials of different provenance, (2) in situ alter-
ation of materials with different initial composition (such as ash
deposits and aqueous sediments), or (3) pedogenic weathering of
the bedrock (Ehlmann et al., 2009; Loizeau et al., 2007; Le Deit
et al,, 2010; Michalski and Dobrea, 2007; Noe Dobrea et al., 2010,
Michalski et al., 2010a). In this study, we show that the association
between these minerals is similar to the alteration profiles of ultra-
mafic terrestrial rocks, by using the example of weathering profiles
at Murrin Murrin (MM) in Australia. The mineralogy and the
petrology of the MM profile have been previously described by
Gaudin et al. (2005) and possess, as for Nili Fossae, a mineralogical
transition between a Fe-rich smectite zone and an Al-bearing phyl-
losilicate zone. Previous studies of the MM site were focused on the
specific crystal chemistry of smectites from the smectite zone of
the profile (Gaudin et al., 2004a,b). In the first part of this paper
we present a synthesis of the main results from these previous
studies (Gaudin et al., 2004a,b, 2005), with additional photographs
of the MM site to aid comparison with Nili Fossae. Previously
unpublished chemical data of smectite minerals from the Al-rich
zone have been added to this synthesis. Based on our detailed pet-
rological description of the MM site and an in-depth consideration
of the weathering process involved in developing such profiles, we
show that the mineral associations observed on Mars could be
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considered as a classic example of an evolutionary sequence devel-
oped by in situ weathering. We give examples in different locations
on Mars, which demonstrate that the origin of at least some of the
martian hydrous minerals could be due to climatic conditions
rather than hydrothermal processes.

2. Weathering profiles at Murrin Murrin

2.1. Materials and methods

We performed a preliminary petrological analysis of weathering
profiles at the MM mine, which is currently mined for nickel and

cobalt. Samples were collected from the CBDD5 core
(121°53’41”E, 28°44'51"S) and from the MM9 pit, in the Murrin
Murrin North area (Fig. 1). A Phillips PW 1729 diffractometer,
equipped with Co-tube (40 kV, 40 mA) and a graphite monochrom-
eter, was used for X-ray Diffraction (XRD) analyses. For each sam-
ple, XRD patterns were obtained from one random powder (XRPD)
and three individual oriented clay preparations, which had been
air-dried, ethylene glycol-saturated and heated to 390 °C for 4 h,
respectively. These three treatments are used to distinguish be-
tween different clay minerals in XRD, which exhibit different sta-
bilities and collapse or swelling behaviors.

To study the crystal chemistry of smectites, pure smectite sam-
ples were needed. Thus, the <2 pm clay fractions were extracted
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Fig. 1. Geological map of the Murrin Murrin site (modified form Hallberg, 1985) and location of the CBDD5 core. The Murrin Murrin mine has been worked for nickel and
cobalt since 1999. The worked areas are represented by rectangles within the massifs of serpentinzed peridotites.
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from the bulk samples by centrifugation (Jouan© GR 422) and sed-
imentation procedures. A saturation pretreatment of these clay
fractions was performed with a total exchange of the interlayer
cations by Ca®* cations. Chemical analyses were obtained on indi-
vidual dispersed Ca®*-saturated smectitic particles sedimented on
collodion-carbon-coated copper grids using an energy dispersive
X-ray system coupled with a transmission electron microscopy
(TEM Jeol® 2000FX, CRMCN, Marseille). Multiple analyses (up to
18) were performed for each smectite sample to assess its chemical
heterogeneity (Gaudin et al., 2004a, 2005).

2.2. Geological setting and parent rock

The MM weathering profiles (Fig. 2) are developed in Archaean
(~2.7 Ga) serpentinized peridotite massifs, which form part of the
extensive Norseman-Wiluna Greenstone Belt located in the
Eastern Yilgarn Craton (see general geological map published by
Myers, 1990). These peridotite massifs, of about 10-15 km long
and 2-3 km wide, occur within a sequence dominated by volcano-
clastic sedimentary rocks, mafic volcanic rocks and intrusive rocks
(Fig. 1). They outcrop as totally serpentinized olivine cumulate
rocks (Camuti and Gifford, 1987) with a typical mesh-texture,
which is often reported in the literature for serpentinite (e.g. Wicks
and Plant, 1979). This texture is caused by the replacement of the
original olivine grains by serpentine minerals, which induces an
irregular tessellation of polygonal grains of fine serpentine sur-
rounded by an outer zone, or mesh rim, of fibrous serpentine and
magnetite (Fig. 3a). We noted the common occurrence of meter-
scale carbonate-rich concretions containing magnesite minerals

throughout the serpentinized peridotite massifs, which are likely
to be of hydrothermal origin (Fig. 2a).

The weathering, or lateritization, of the MM profile is believed
to have occurred during pluvial climatic conditions in the late Cre-
taceous to early Tertiary (Van De Graaff et al., 1977), although pre-
cise dating has not been performed. Oxygen and deuterium
isotopic measurements of smectite samples have confirmed the
meteoric origin of the MM weathering profiles (Gaudin et al.,
2005). Erosion that occurred post-lateritization has removed some
of the resulting laterite, but the present-day arid climate, low topo-
graphic relief, and tectonic stability have resulted in the preserva-
tion of a large proportion of the laterite cover (Elias et al., 1981).

2.3. Morphology and mineralogy of the weathering profiles

The weathering profiles developed in the serpentinite massifs
have thicknesses of about 30-40 m and are composed of three
main zones identified from bottom to top as: saprolite, smectite
and Al-rich zones (Fig. 2a-c). We performed detailed petrological
descriptions of the MM site (Figs. 2 and 3), which coupled with
the XRD mineralogical study of these three zones (Figs. 4 and 5),
revealed distinct physical and mineralogical characteristics:

(1) In outcrop the saprolite zone is gray and massive with occa-
sional meter-sized magnesite concretions. Its mineralogy is
dominated by serpentine with significant amounts of smec-
tite. Traces of maghemite, opal, quartz, magnesite and dolo-
mite minerals are also often found. Macroscopic and
microscopic observation indicated that the initial mesh-tex-

Al-rich zone

Fig. 2. Photographs of the weathering profiles observed on the MM mine faces. The dotted lines in (a and b) delimit the transitions between the saprolite, the smectite and the
Al-rich zones. These transitions are sharp, in particular for the transition between the green smectite zone and the red Al-rich zones in photograph (c). The saprolite at the
base of the profile shows a gray color with numerous large white concretions of magnesite (a). The smectite and Al-rich zones have a large range of thickness (a-c).



260 A. Gaudin et al./Icarus 216 (2011) 257-268

Fig. 3. Photographs of thin sections viewed down an optical microscope, under
plane polarized light (a) and under natural light (b and c) (srp: serpentine, mgh:
maghemite). These thin sections were obtained from samples collected in the
saprolite zone (a and b) and the smectite zone (c) of the CBDD5 core and have been
investigated by SEM. (a) Unaltered serpentinite section with polygonal grains of
mesh-textured serpentine pseudomorphic after olivine. The dark inner parts of the
grains comprise fine particles of serpentine. The outer parts of the grains are
composed of black ribbons of maghemite particles interleaved with light gray
fibrous serpentine minerals. (b) The initial mesh texture is still present but
serpentine particles are altered into brown Fe, Mg-smectite particles in the inner
parts of the grains and into white saponite in the outer parts. (c) In the smectite
zone, abundant Fe, Mg-smectites occur with some residual maghemite. The
saponite and serpentine minerals have disappeared and the mesh texture is barely
discernable.

ture of the parent rock is still preserved (Fig. 3b). The thin
white mesh rims on the outer margins of the polygonal
grains is distinct, but some grain cores show brown colora-
tion, which we interpret as resulting from smectite replacing
the serpentine cores.

(2) The smectite zone has colors ranging from green to brown
and is more friable than saprolite zone. It displays a
relatively homogeneous texture and only local relicts of
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Fig. 4. XRD mineralogy of the CBDD5 core from the MM site (modified from Gaudin
et al.,, 2005). Smt: smectite, Srp: serpentine, Kln: kaolinite, Opl: opal, Qtz: quartz,
Mgh: maghemite, Gth: goehtite, Mgn: magnesite, DIm: dolomite. +: abundant, (+):
small amounts.

the initial mesh-texture were found (Fig. 3c). Its mineralogy
comprises smectite with a small quantity of maghemite. The
latter disappears in the upper part of the section and is
replaced by goethite. Traces of opal and quartz were
observed locally. We noted that serpentine is almost totally
absent, and that only small isolated amounts remain. No
magnesite concretions were found.

(3) The Al-rich zone has an intense red color and an extremely
friable structure. Its mineralogy is dominated by kaolinite
and goethite with small amounts of smectite. We noted a
strong decrease in the proportion of smectite compared to
the previous zone (Figs. 4 and 5).

The contact between each of these three zones is sharp and has
a range of depths. The thickness of the smectite zone ranges
between 10 and 20 m and that of the Al-rich zone between 5 and
15 m. These observations suggest that there were local variations
in the intensity of weathering, which can be attributed to local
changes in drainage conditions brought about by physical hetero-
geneities of the parent rock (crack density, porosity) and/or to an
irregular topographic surface. We also noted that the color of the
zones is strongly dependent upon which oxides are present (partic-
ularly Fe-oxides) and hence should not be used as a single criterion
to distinguish between the three zones.

2.4. Chemical evolution of smectites

The chemical compositions of the smectite particles from each
zone of the profile are shown in a ternary Fe-Al-Mg diagram
(Fig. 6) and can be summarized as follows:

(1) In the saprolite zone there are two distinct smectites: (a)
Mg-rich smectites (saponite) which replace the fibrous ser-
pentines on the outer margins of the polygonal grains; (b)
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Fig. 5. Powder XRD pattern of three samples from the saprolite and smectite and
Al-rich zones of the CBDD5 core (Smt: smectite, KIn: Kkaolinite, Gt: goethite, Qtz:
quartz). The comparison of the relative intensity of the (001) diffraction peaks
clearly indicates that the saprolite is dominated by serpentine, the smectite zone by
smectite and the Al-rich zone by kaolinite.

brown Fe-Mg-rich smectites replacing the fine serpentine
central part of the grains. They have a large range of
Fe-Mg compositions, but very small amounts of Al.

(2) In the smectite zone overlying the saprolite, the chemical
composition is relatively homogeneous, being rich in Fe with
small amounts of Mg and Al

(3) In the upper Al-rich zone, the smectites have an intermedi-
ate composition between the Al-rich end-member and the
Fe-rich end-member with only a small amount of Mg.

The average structural formulae of smectites calculated for each
profile zone are reported in Table 1. The detailed nature of the crys-
tal chemistry of smectite minerals from the smectite zone and the
saprolite have been already described in Gaudin et al. (2004a,b,
2005). The smectites from the Al-rich zone, which were not de-
scribed in the previous papers, are dioctahedral with a small trioc-
tahedral contribution (the sum of octahedral cations is 2.1) and the
charge deficit is essentially of tetrahedral origin. Therefore, they

@ Saprolite 1*
O Saprolite 2*
= Smectite zone*

25

O Al-rich zone**

Al 25 50 75 Fe (+Cr)

Fig. 6. SEM and TEM-EDX analyses of smectite particles displayed as an Al/
Mg(+Ni)/Fe(+Cr) ternary diagram (atom%) ((*): data from Gaudin et al. (2005), (**):
unpublished data). Saponite and Fe-Mg rich smectites from the saprolite (1 and 2,
respectively) have been analyzed from the same sample, see the photography of the
thin section in Fig. 3b. A clear chemical evolution from successively Mg-rich to Fe-
rich and Al-rich end-members is observed for the smectites from the base to the top
of the profile (dotted arrow). For more information about the chemical heteroge-
neity of each smectite sample see Gaudin et al. (2004a, 2005).

can be considered as intermediate between three end-members:
beidellite, Al-montmorillonite and nontronite. The chemical com-
parison of smectites from each zone indicates clear variations in
the quantity of Mg?*, AI** and Fe®* with an increase in the weath-
ering intensity. Mg?* values decrease from 2.9 and 0.69 (per half
unit cell) in the saprolite to 0.43 in the smectite zone and to 0.27
for the Al-rich zone. The sum values of octahedral (VI) and tetrahe-
dral (IV) Fe**cations range from 0.37 to 1.34 in the saprolite zone,
up to 1.33 in the smectite zone and 0.89 in the Al-rich zone. Finally,
Alf’l\*, vy values increase from 0.19 and 0.20 in the saprolite zone, to
0.33 in the smectite zone and to 0.85 in the Al-rich zone. It should
be noted that the smectite minerals at the base of the profile, de-
spite being dominated by Fe and Mg, still contain some Al, which
remains during the weathering process, while the Mg is progres-
sively leached.

2.5. Discussion — Weathering process

Our study of MM profiles has shown that the weathering of ser-
pentinite massifs induces first the development of an extensive
smectite zone and then the development of an Al-rich zone with
kaolinite at the top of the profile (Fig. 2). The presence of an exten-
sive ferric smectite zone as seen in the MM profiles has been re-
ported in other weathering profiles developed in serpentinite
rocks, for example: in Cuba (Linchenat and Shirokova, 1964), Indo-
nesia (Kiihnel et al., 1978), Brazil (Oliveira and Trescases, 1992),
Australia (Elias et al., 1981; Golightly, 1981; Zeissink, 1969) and
Cameroon (Yongue-Fouateu et al., 2009). It has also been reported
in weathering profiles developed in pyroxenite rocks in Brazil (Co-
lin et al., 1985, 1990; Girardi et al., 1986) and on the Ivory Coast
(Nahon and Colin, 1982; Nahon et al., 1982a; Paquet et al., 1981,
1983). Weathering profiles with ferric smectite zones typically oc-
cur in less humid tropical climates with a marked dry season, or in
confined topographic environments with low drainage. In general,
they result from the inefficient or relatively slow leaching of Si**
cations, which then obtain super-saturation and cause the precip-
itation of smectite clays (Golightly, 1981). Smectites are not usu-
ally common in profiles which have developed in areas with free
drainage and humid equatorial conditions. Under these conditions



262 A. Gaudin et al./Icarus 216 (2011) 257-268

Table 1

Structural formulae of Murrin Murrin smectite samples (calculated on the basis of 11 oxygen) from mean TEM-EDX particle analyses, except for the saponite sample, which was
analyzed by SEM-EDX. For more information about the chemical heterogeneity of each smectite sample see Gaudin et al. (2004a,b, 2005). VI: octahedral site, cation coordinated
with 6 oxygen; IV: tetrahedral site, cation coordinated with 4 oxygen in the smectite structure.

v VI Interlayer cation-Ca®*
i+ AP* Fe3* AP* Fe** Mg?* Ni%* cr3t

Saprolite®

Mg-rich smectite (saponite) 3.60 0.19 0.21 0.00 0.16 2.90 0.05 0.01 -

Fe-Mg rich smectite 3.82 0.18 0.00 0.02 1.34 0.69 0.11 0.04 0.19

Smectite zone® 3.82 0.18 0.00 0.15 133 0.43 0.14 0.06 0.22

Al-rich zone® 3.72 0.28 0.00 0.85 0.89 0.27 0.03 0.06 0.15

¢ Data from Gaudin et al. (2005).
> Unpublished data.

a limonite zone usually occurs directly above the saprolite zone
(Golightly, 1981; Trescases, 1986).

The study of MM weathering profiles revealed a clear evolution
of the chemistry and mineralogy of the altered materials connected
with the increasing weathering intensity: (1) a total disappearance
of Mg-rich minerals (serpentine and magnesite) once the smectite
zone is reached; (2) an evolution of the chemical composition of
smectite minerals from Mg-rich (saponite) in the saprolite zone,
to Fe**-rich in the smectite zone, and then to an intermediate com-
position between the Fe-rich and Al-rich end-members in the
Al-rich zone; (3) the crystallization of kaolinite in large amounts
at the top of the profile. All these mineralogical changes clearly
indicate that the development of such a profile is accompanied
by an intense leaching of Mg by downward percolation of meteoric
fluids, and by a very strong relative rise in concentration of Al. AI>*
can substitute to Si** or Mg?* in small amounts within serpentine,
hence is probably the source of Al in the saprolite (Andreani et al.,
2008; Golightly and Arancibia, 1979).

This chemical and mineralogical evolution from an Mg-rich to
an Al-rich end-member is not uncommon (e.g. Colin et al., 1985,
1990; Delvigne et al., 1979; Elias et al., 1981; Fontanaud, 1982; Na-
hon and Colin, 1982; Nahon et al., 1982a,b; Paquet et al., 1983;
Yongue-Fouateu et al., 2009) and is consistent with geochemical
models (Noack et al., 1993). It is explained by a difference of the
solubility, and thus mobility, of different chemical elements under
weathering conditions: Mg is more mobile than Si, which is more
mobile than Fe and Al (Goldich, 1938; Golightly, 1981; Lelong
et al., 1976; Zeissink, 1969). For example, Yongue-Fouateu et al.
(2009) reported a decrease from ~40 to 1 wt.% MgO and a corre-
sponding increase from ~0.5 to 20 wt.% Al,03; from the base to
the top of thick laterite weathering profiles developed in serpent-
inite under a tropical climate in Cameroon. Similar values were re-
ported for the Bulong laterite weathering profile located near the
Murrin Murrin site in Western Australia (Elias et al.,, 1981). As
for MM profiles, the strong relative concentration of Al is accompa-
nied by the formation of significant amounts of kaolinite minerals.

The destabilization of Fe-rich smectite minerals (Si:(Fe + Al)
ratio of 2:1) from the smectite zone, into kaolinite minerals (Si:Al
ratio of 1:1) in the Al-rich zone implies a partial leaching of Si dur-
ing the weathering process. It is generally accepted in the literature
that the degree of hydrolysis of silicate rocks controls the
Si:(Al + Fe) ratio of the altered products. Therefore, smectites dom-
inate (bisiallitisation) in temperate or tropical climates with a
marked dry season, kaolinite (monosiallitisation) in tropical cli-
mates, and gibbsite (AI(OH)3) (allitisation) in equatorial climates.
For example, in France which has a temperate climate, Caillaud
et al. (2004) found that smectite minerals were the only clay
mineral formed in weathering profiles developed in serpentinite.
Kaolinite and gibbsite have been reported in the weathering
profiles developed under the tropical wet climate of Cameroon
(Yongue-Fouateu et al., 2009). For Murrin Murrin, the occurrence

of both an extensive smectite zone and of kaolinite at the top of
the profile suggests a tropical climate with a prolonged dry season.

The smectite dissolution and kaolinite precipitation in the
Al-rich zone also suggests more acidic conditions in the Al-rich
zone. For comparison, pH values measured in laterite profiles in
New Caledonia show a decrease of 8.5-5 from bottom to top
(Golightly, 1981). No measurement of pH of percolating fluids
was performed for the MM profile, because of the dry current cli-
mate, but the MM mineralogy suggests a similar pH evolution.
The precipitation of saponite minerals at the base of the MM profile
indicates basic conditions during their formation (Wildman et al.,
1971), whereas kaolinite minerals at the top of the profile indicate
more acidic conditions. As reported in numerous previous studies,
low pH values destabilize smectite minerals (e.g. Amram and Ga-
nor, 2005; Bauer et al., 2001; Golubev et al., 2006), whereas acidic
conditions favor the formation of kaolinite minerals (Eberl and
Hower, 1975; Oberlin and Couty, 1970; Ryu et al., 2010). It is likely
that this pH decrease is also responsible for the dissolution of the
magnesite minerals in the MM profile.

The decrease in pH from bottom to top of the profile is a result
of the progressive loss of the pH buffering effect of the laterite. This
could be due to (1) an increase of the water/rock ratio related to
the development of porosity and/or to (2) the mineralogical and
chemical evolution of the altered rocks and specifically their loss
of Mg?* with increased weathering. The loss of Mg®* decreases
pH, because the Mg?* cation is considered as being basic due to
its high solubility under weathering conditions (Goldich, 1938).
This solubility induces higher weathering rates of Mg-rich materi-
als at the base of the profile leading to strong consumption of H*
and release of Mg?* into the meteoric waters (e.g. for serpentine
minerals:  Si,Mg305(OH), + 6H" = 2Si(OH), + 3Mg?* + H,0). The
saponite minerals, which are only stable under high pH and high
concentrations of Mg?*, are also destabilized during the weather-
ing process (Wildman et al.,, 1971). Moncoulon et al. (2004)
showed that the weathering rate plays the most important role
in the soil’s buffering capacity. Hence, the progressive decrease of
Mg?* cations from the base to top of the profile, caused by hydro-
lysis and by leaching processes, induces both a relative enrichment
in Al and Fe and a progressive decrease of the soil’s weatherability
and hence the loss of its pH buffering capacity. In addition, the
leaching of basic Mg?* cations with increased weathering induces
a progressive decrease of positively charged ions (Mg?*) from the
cation exchange surfaces of the clay minerals which then limits
the exchange of Mg?* for H" cations (clay surface-Mg?* + H* = clay
surface-H" + Mg?*). Hence, this process contributes to the
decreased pH buffering capacity of the laterite. For example,
Chadwick et al. (2003) indicate for volcanic soils a clear decrease
of pH values with the decrease of exchangeable basic cations (base
saturation) during the weathering.

In summary, the intense leaching of basic Mg?* cations
during the weathering process causes both a pH decrease of
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Fig. 7. (a) CRISM RGB map superimposed over HRSC image 1347 of Nili plateau (centered 22°N, 74.6°E). Blue: 2.2 um criteria for Al-bearing phyllosilicates. Red: 2.3 pm
criteria for Fe/Mg smectites. Green: Olivine criteria. Contour lines from the HRSC DEM are at 50 m intervals. ROI-1: region of interest for spectrum shown in Fig. 8b; ROI-2:
region of interest for spectrum shown in Fig. 8b. (b) Close-up over the zone of the crater C (HiRISE Image PSP_006989_2025). Bedrock appears to be excavated by the crater
suggesting that the bedrock is found at less than 80 m depth. Al-bearing phyllosilicates (Al) and Fe/Mg smectites (Sm) appear as nonlayered and relatively thin outcrops. (c)
3D view based on HRSC DEM of the plateau showing the thin cap formed by the kaolinite-bearing unit. The vertical exaggeration is 3X. (d) Interpretative cross section using
HRSC DEM topographic profile and composition as obtained at the surface. (For interpretation of the references to colour in this figure legend, the reader is referred to the web

version of this article.)

the percolating solution and a strong relative enrichment in Al,
resulting in clear mineralogical changes in the weathering prod-
ucts. In the saprolite zone, Mg?*, Si** and Fe3* cations are re-
leased from the serpentine and maghemite minerals by the
process of hydrolysis caused by the oxidizing percolating fluids.
This leads to the formation of saponite minerals (otherwise

unstable under the lower pH and lower Mg?* activity in the
smectite zone) and to the formation of large quantities ferric
smectite minerals. In the Al-rich zone, the pH decrease and
leaching of Si** induces the destabilization and dissolution of
ferric smectite minerals. Here, residual AI** and Si*" cations
combine together to form kaolinite minerals and a small
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amount of Al, Fe-rich smectite minerals. Finally, Fe>* cations re-

act with H,0 to form goethite.

3. Alteration profiles observed on Mars
3.1. Methods

Geomorphic analyses were performed using a HRSC (High Res-
olution Stereo Camera) panchromatic image with a spatial resolu-
tion of 20 m pixel ! and a DEM (Digital Elevation Model) with a
spatial grid of 40 m derived from two HRSC stereoscopic images
processed using software developed for the HRSC experiment (An-
san et al., 2008; Neukum and Jaumann, 2004; Scholten et al., 2005).
HiRISE images (High Resolution Imaging Science Experiment, McE-
wen et al., 2007) were also used to determine the detailed mor-
phology. Phyllosilicates were originally identified in two large
regions (Mawrth Vallis plateau and Nili Fossae) and many smaller
areas by OMEGA (Observatoire pour la Minéralogie, I'Eau, les Gla-
ces et I'Activité, Poulet et al., 2005; Bibring et al., 2006). In this
study, the mineralogy was determined by using spectral data ac-
quired by the CRISM (Compact Reconnaissance Imaging Spectrom-
eter for Mars) instrument on board Mars Reconnaissance Orbiter
(MRO). This is a visible and near-infrared hyperspectral imager
that measures reflected sunlight from 0.4 to 4.0 um in 544 chan-
nels at a spatial scale of 20-40 m pixel~! for the dataset selected.
Photometric correction, atmospheric correction and data cleaning
were achieved using standard procedures available in the CRISM

analysis toolkit (CAT) for the ENVI software. In order to further en-
hance the signal-to-noise ratio, an additional cleaning was done
using the minimum noise fraction (MNF) method (Green et al.,
1988). Finally, we used spectral averages (typically over several
tens of pixels) and ratios to suppress residual artifacts and high-
light true absorption bands.

3.2. Nili Fossae

The Nili Fossae region is located north of the Syrtis Major volca-
nic complex in the Northeastern hemisphere of Mars (Fig. 7). This
region of Mars has been the subject of increasing interest since the
discovery of: olivine exposures by the Thermal Emission Spectrom-
eter (TES) onboard Mars Global Surveyor (MGS, Hamilton and
Christensen, 2005; Hoefen et al., 2003), widespread outcrops of
phyllosilicates by OMEGA spectrometer on board Mars Express
(MEx, Bibring et al., 2005; Mangold et al., 2007; Michalski et al.,
2010b; Poulet et al.,, 2005), and Mg-carbonates by the CRISM
instrument (Ehlmann et al., 2008b). The diversity of the observed
minerals suggests that liquid water might have been available in
significant amounts to alter the crust through processes such as
hydrothermalism (Mangold et al.,, 2007; Ehlmann et al.,, 2009;
Mustard et al., 2010). Most outcrops are massive crustal outcrops,
associated with impacts which have excavated the local volcanic
bedrock (Mangold et al., 2007). Exposure of an Al-rich phyllosili-
cate unit on the highland plateau provides potential evidence for
past weathering (Ehlmann et al., 2009).
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Fig. 8. For all graphs and from top to bottom: CRISM spectra (00009971) with s1 (unit of interest) and s2 (blank zone in same cube taken for ratio), with s1/s2 ratio below, and
laboratory library spectra for comparison. (a) Al-bearing unit with 1.4, 1.9 and 2.2 pm asymmetric absorption bands typical of kaolinite. (b) Fe/Mg smectite unit with 1.4, 1.9,
2.3 and 2.39 um absorption bands typical of saponite and nontronite. (c) Partially altered ultramafic bedrock with the olivine broad 1-1.5 um absorption band, and the
associated hydration absorption bands possibly due to antigorite, or a spatial mixing of olivine with nontronite.
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Our study area is located on the plateau west of the Nili Fossae
trough, 900 m above the Nili Fossae floor, on the southeastern edge
of a 50 km diameter crater. A normal fault has tilted this block and
its elevation is now 300 m below the main plateau. We extracted
the mineralogy of the observed outcrops using CRISM data
(Fig. 8). Three groups of spectra were found, as detailed below.

Firstly, we found spectra with 1.4, 1.9 and 2.2 pm absorption
bands, which are typical of Al-bearing phyllosilicates (Fig. 8a).
The asymmetry towards the short wavelength side of the 1.4 and
2.2 um absorption bands indicates the presence of a kaolinite-
group mineral, such as kaolinite or halloysite, as previously identi-
fied in the Nili Fossae region by Ehlmann et al. (2009). The large
band width at 2.2 pm and the 1.9 pm absorption band also suggest
the presence of other phases, possibly montmorillonite or hydrated
silica, in an intimate mixture. A slight difference is seen in compar-
ison with library spectra: the drop in spectral intensity between 1
and 1.3 um. This drop is often interpreted to indicate the presence
of iron oxides or hydroxides (e.g. Bibring et al., 2007), even if other
iron-bearing minerals could also explain an absorption feature at
this wavelength. However, given both the band center (<1 pm)
and the absorption depth seen in our spectra, we favor the pres-
ence of iron oxides or hydroxides, over other iron minerals. On
the high resolution image (Fig. 7b), these spectra correspond to a
light-toned fractured outcrop, without layering and locally man-
tled by dark material containing eolian bedforms (ripples, dunes).

Secondly, we observed spectra with 1.4, 1.9 and 2.3 pm absorp-
tion bands, which are indicative of the presence of Fe/Mg smectites
(e.g. Poulet et al., 2005) (Fig. 8b). The position of the 2.3 um
absorption band towards 2.29 pm would suggest that an Fe spe-
cies, such as nontronite, is more dominant. However, the position
of this absorption band ranges from 2.29 to 2.31 um in our data,
indicating a range of Fe/Mg contents. The drop in spectral intensity
at 1 um is still present but is more subdued than in the previous
example. In comparison to the first unit, in visual data, this unit
is often dark with a larger range of tones, but also does not show
any layering.

Thirdly and lastly, we found spectra with a broad absorption
band between 1 and 1.5 pm, typical of olivine, which are observed
less often when compared to the previous two groups (Fig. 8c).
These spectra also have absorption bands at 1.9, 2.32, and
2.53 um. The presence of these absorption bands is indicative of
hydration suggesting either, that the primary olivine minerals are
partially altered (e.g., to serpentine), or that they are spatially
mixed with altered phases (e.g., mixing of Fe/Mg smectites with
olivine). There is no obvious 2.1 pm absorption band typical of ser-
pentine, which would have provided a definitive identification.
Mg-carbonates, observed in other locations in Nili Fossae (Ehlmann
et al., 2008a) are rejected as potential components, because of the
slight difference in position and in band width (2.5 pm for magne-
site compared to 2.53 um in Fig. 8c). Detailed examination of the
olivine-bearing area reveals a small crater, which is filled by eolian
deposits, around which the olivine-bearing material spreads out.
The spatial distribution of the olivine-bearing material suggests
some deeper material has been excavated by impact and hence
the corresponding spectra could be a spatial mixing of unaltered
or partially altered olivine-rich bedrock and Fe/Mg phyllosilicates
found in the surrounding material.

The main units in the study area are shown on the map and 3D
sketch (Fig. 7). The kaolinite-bearing unit is present on the plateau
above this location. A HRSC DEM cross section allows us to esti-
mate the thickness of this unit to 20 m or less. The Fe/Mg smectites
are found in a scarp stratigraphically below the kaolinite-bearing
unit. Neither of these two units displays visible bedding typical
of sedimentary deposits (Fig. 7). Olivine-bearing bedrock crops
out in a few locations, such as around the 250 m in diameter im-
pact crater in Fig. 7a. This suggests that the Fe/Mg smectite unit

is variable in thickness and may not always be as thick as implied
by the scarp outcrop. The large extent of Fe/Mg smectites along
300 m high scarp could be due to an alteration front oriented par-
allel to the scarp, rather than the intersection of the scarp with a
sub-horizontal altered layer. Hence, without further stratigraphic
information the scarp height is not a reliable indicator of the alter-
ation thickness. The cross-section shows our interpretation of the
observed alteration of this outcrop (Fig. 7d). The thickness of the
smectite alteration zone is difficult to establish. A first possibility
is that smectites occupy the overall thickness of crust visible along
the scarp (about 300 m), especially in the case that the alteration
predates the downward block tilt and scarp formation. However,
small Al-bearing locations exist along the scarp (labeled X in
Fig. 7c). Such material could be debris which has fallen from the
uppermost layers and thus the same could also be true for the
smectites observed at this location. Alternatively, the alteration
could post-date the scarp formation, explaining the presence of
Al-bearing outcrops at this location. In addition, the cross-section
shows that the 250 m in diameter crater appears to have excavated
altered olivine-bearing bedrock. Assuming that the depth of exca-
vation for small craters is about 1/3 of their diameter (e.g., Melosh,
1989), this crater gives an upper limit to the overall thickness of
the altered zone, strictly <80 m at this location, showing that the
smectites are limited in thickness to several tens of meters. This
interpretation agrees with the observation of similar olivine-bear-
ing bedrock exposures to the west of the study area, and shows
that the smectites observed in the scarps are either fallen debris
or post-date the scarp formation.

Finally, the relative timing for the formation of the alteration
material can be estimated from stratigraphic relationships. The
phyllosilicates predate the Early Hesperian volcanic filling of Nili
Fossae (Mangold et al., 2007). The phyllosilicates observed in this
study post-date the emplacement of Isidis impact basin (Middle
Noachian) by being unaffected by impact melt and secondaries of
this huge impact formation. A Late Noachian age is therefore in-
ferred in agreement with previous studies and observations
(Mangold et al., 2007; Mustard et al., 2007, 2010; Ehlmann et al.,
2009).

3.3. Other regions

Several other regions on Mars display similar outcrop geometry,
with Al-phyllosilicates lying spatially above Fe/Mg phyllosilicates.
The plateau above Mawrth Vallis consists of exposures of ancient,
layered rocks which show spectral evidence in the near infrared for
phyllosilicate minerals (Bishop et al., 2008; Loizeau et al., 2007,
2010; Michalski and Dobrea, 2007; Michalski et al., 2010a; Poulet
et al., 2005, 2008; Wray et al., 2008). The phyllosilicates fall into
two main groups: Fe/Mg-rich clay minerals spectrally similar to
nontronite, and Al-rich phyllosilicates that are spectrally similar
to montmorillonite and/or kaolinite, with hydrated silica present
locally. The alteration mineral assemblage occurs within a thick
(>200 m) section of these layered rocks over a spatial area of 300
by 300 km (Loizeau et al., 2007). Similar outcrops have also been
found to the south and east of this location, defining a zone of al-
most 1000 km by 500 km (Noe Dobrea et al., 2010). In most obser-
vations, the Al-phyllosilicates are found over Fe/Mg smectites, as
we have observed in Nili Fossae.

This stratigraphic relationship is also observed in Noachis Terra
(Wray et al, 2009), Nili Fossae (Ehlmann et al., 2009), Valles
Marineris (Le Deit et al., 2010; Murchie et al., 2009) and locally
at Eridania basin (Noe Dobrea et al., 2010). This suggests that these
Al-phyllosilicates have formed via a widespread process related
to a more generalized weathering; otherwise one would not expect
to find identical stratigraphic relationships at such disparate
locations.
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When present, the Al-phyllosilicates are usually the uppermost
altered layer as we observed on Nili Fossae plateau. As postulated
by Ehlmann et al. (2009) for the Nili Fossae region, a potential for-
mation mechanism for the Al-rich phyllosilicate layer is pedogenic
leaching. Therefore, the Nili Fossae region is not an isolated exam-
ple, but it is likely to be one of the better preserved examples and
can be used as reference for discussing the origin of this alteration.

4. Comparing alteration in Australia to that on Mars

The bedrock of the Nili Fossae region has an olivine-rich compo-
sition with spectral data suggesting an Mg/Fe-rich and an Al-poor
composition, like in Murrin Murrin. Mafic to ultramafic is the ac-
cepted general composition of the martian crust (e.g. Mustard
et al., 2005). As in Murrin Murrin, the altered materials observed
on Mars form well-defined outcrops with distinct mineralogy; gen-
erally Fe/Mg smectites overlain by a kaolinite-bearing, Al-rich zone
with probable iron oxides or hydroxides. At Murrin Murrin, the
thickness of the uppermost altered horizon reaches 15 m for an
overall altered thickness of 40-50 m. On the Nili plateau, the thick-
ness of the Fe/Mg smectites is difficult to assess, but the local out-
crops of partially altered bedrock suggests that several tens of
meters is plausible, whereas the kaolinite-bearing zone seems to
be 10-30 m thick, which is at the vertical resolution limit of the
DEM. Lastly, no diagnostic indicators of hydrothermal alteration,
such as high temperature phases, exist on the kaolinite-bearing
plateau of Nili Fossae, as found in other locations where volcanic
or impact crater-related hydrothermal alteration may have taken
place (Mangold et al., 2007).

Thus, we interpret the similarities in composition and context
as an evidence for the development of this profile by weathering
on Mars. The preservation of this exact stratigraphy in other re-
gions of Mars of Noachian age suggests that this weathering may
have affected the whole planet, but that it has only locally been
preserved from subsequent geological processes. The implications
of a global weathering origin for this deposit are discussed below.

At the Earth’s surface, such weathering profiles are developed
from ultrabasic rocks under past or present tropical climates (e.g.
Colin et al., 1985, 1990; Elias et al., 1981; Nahon and Colin,
1982; Nahon et al., 1982a,b; Yongue-Fouateu et al., 2009). Indeed,
tropical climate induces (1) an intense hydrolysis process which
results in the relatively large thickness of the profiles compared
to those developed under less humid and/or colder climates, and
(2) an efficient Mg?* and Si** leaching by the percolating waters re-
sults in the appearance of the kaolinite zone at the top of the pro-
file. In addition, the precipitation of smectites is favored by wet
and warm conditions, which allow both a strong release of Fe?*,
Mg?* and Si** cations in solution and intense evaporation leading
to super-saturation of smectite minerals. If leaching has occurred
on Mars, does it necessarily imply comparably warm and wet con-
ditions occurred there? Below we discuss which parameters could
have enhanced weathering on Mars to obtain the high degree of
leaching that only exists under tropical climates on Earth.

At the surface of Mars, the high hydrolysis and leaching rate
could be explained by a more prolonged period of weathering under
a less humid and warm climate. Indeed, contrary to the Earth’s sur-
face, the absence of major tectonic/erosion events on Mars allows
processes to act on the surface over much longer timescales. Several
tens of millions years of undisturbed development of a weathering
profile are possible allowing for slower rates of hydrolysis and
leaching. Navarre-Sitchler and Brantley (2007) reported weather-
ing rate values which were calculated from the thickness of altered
layer of age-dated basaltic rocks in Hawaii and Japan with the
assumption that the erosion was negligible for these sites. In Hawaii
which has a tropical climate with an annual mean temperature of

~20 °C the calculated weathering rate was of 8 mm/1000 years. In
Japan, which has a more temperate climate (annual mean temper-
ature ~11°C), the calculated weathering rate was 0.02 mm/
1000 years. In Iceland, where the climate is humid with a low aver-
age annual temperature of 4 °C, Le Gal et al. (1999) reported basaltic
glass with a weathering rate of about 0.003 mm/1000 years. There-
fore, if we consider a 40 m-thick weathering profile, with negligible
erosion, the approximate formation timescale would be about 5 Ma
for Hawaii, 200 Ma for Japan and 1300 Ma years for Iceland. Hence,
a temperate climate gives a realistic timescale for development of a
40 m thick weathering profile on Mars and a colder climate gives an
unfeasibly large development timescale.

At the Earth’s surface, the biomass can accelerate the chemical
weathering rates through the release of organic acids and through
the production of carbon dioxide (CO,) from plant respiration and
from mineralization of the organic matter which forms weak car-
bonic acid when dissolved in water (CO,+H,0=H"+HCO3").
The biomass impact on the weathering rate of a basaltic rock under
humid tropical conditions in Brazil has been calculated by Bened-
etti et al. (1994). Simulations indicate that the biomass parameter
increases the weathering rates values with a factor of 1.3-1.5 com-
pared to those obtained for a system without biomass. Hence, the
biomass factor does not change our previous considerations about
climate and timescales for the development of a thick weathering
profile on Mars. Although there is no biological acid production on
the martian surface, the presence of a primitive CO,-rich atmo-
sphere could have produced more acidic meteoric waters and
therefore higher weathering rates than on Earth. Thus, a past ele-
vated pc, could be a significant factor in explaining the formation
of thick weathering profiles on Mars despite the less humid condi-
tions and colder temperatures than required to develop equivalent
profiles on Earth.

Alternative explanations can be derived from other processes
specific to the surface conditions of Mars. For example, it has been
hypothesized that Mars underwent a global acidic period (Bibring
et al., 2006). In water-poor environments, thick profiles with kaolin
group minerals may form by acidic leaching (Noe Dobrea and
Swayze, 2010). Such acid leaching may explain the local presence
of sulfates in the Mawrth Vallis region (Wray et al., 2010). How-
ever, the Nili Fossae region shows the preservation of Mg-carbon-
ates that would not have survived acid leaching (Ehlmann et al.,
2008b) and does not show the presence of sulfates such as jarosite
or other acidic minerals. Moreover, the laterite profiles developed
from ultrabasic rocks on Earth become more acidic towards the
top solely through internal evolution of the altered system (Goligh-
tly, 1981), without a need for external acidification of the water.
This internal evolution results both from the water/rock ratio in-
crease with porosity and from a progressive loss of the pH buffer-
ing capacity of the weathered rocks with the decrease of
weathering rates and the progressive leaching of exchangeable ba-
sic Mg?* cations during the weathering process. Thus, a global
acidic period could explain kaolinite formation but is not neces-
sary, because a pH decrease can be brought about by internal evo-
lution of the weathering system, as observed on Earth.

Another peculiarity of the martian environment is the presence
of hydrogen peroxide, H,0,, which is a strong oxidizing agent. This
molecule has been detected in the present-day atmosphere (Clancy
et al., 2004; Encrenaz et al., 2004) and has been invoked to explain
the results of the soil analyses made by the Viking landers (Bullock
et al., 1994). On Earth, hydrogen peroxide is known to be photo-
chemically produced in small quantities — concentrations are of
the order of 10~8-10~ mol per liter - in both continental and mar-
ine waters exposed to sunlight (Cooper and Zika, 1983; Abele-
Oeschger et al., 1997). Its presence has also been reported in the
atmosphere and in rainwaters (Cooper et al., 1987; Yuan and Shil-
ler, 1999). Thus, despite the greater distance of Mars from the Sun,
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the lack of any ozone layer on early Mars could have led to sub-
stantial production of hydrogen peroxide through UV irradiation
of a much more humid atmosphere than today. To our knowledge,
very few studies have explored the effect of H,O, on weathering
processes either under terrestrial or martian conditions. However,
the laboratory experiments performed in CO, atmospheres by
Chevrier et al. (2004, 2006) have demonstrated a strong reactivity
of H,0, with Fe-rich minerals. Models have shown that gaseous
H,0, can oxidize the martian regolith over several meters to tens
of meters (Bullock et al., 1994; Zent, 1998), but if H,O, was present
within liquid water on early Mars, this limit could be much deeper,
depending on the permeability of the ground. Therefore, we spec-
ulate that the presence of H,0, could have accelerated the alter-
ation of primary minerals and the formation of phyllosilicates on
Mars and, coupled with a prolonged period of weathering, may
have permitted the development of thick weathering profiles on
Mars despite the lower temperatures compared to terrestrial
tropical regions where such thick profiles are usually found.

5. Conclusions

The weathering process described for Murrin Murrin, in Austra-
lia, appears to be a good analogue for the development of altered
regions located stratigraphically above basic/ultrabasic bedrock
on Mars. Both Murrin Murrin and our case study in Nili Fossae
on Mars have a Fe/Mg smectite zone overlain by a zone composed
of kaolinite and iron hydroxide minerals. Mafic to ultramafic igne-
ous rocks, such as those observed on Mars, would generate prefer-
entially more Fe/Mg clays due to the predominance of these
cations over Al. Nevertheless, an intense weathering can preserve
Al cations and leach away Mg cations, generating Al-bearing clays.
The Murrin Murrin weathering profile demonstrates that a bedrock
which is initially poor in Al (as is usually the case for ultramafic
rocks), can weather to Al-bearing phyllosilicates as a results of
the intense leaching of Mg by the percolation of meteoric fluids.
We note that this strong Al concentration process implies a large
amount of removed material. Therefore, the MM profile is a resid-
ual product of which the observed thickness has a much smaller
extent than the actual alteration thickness. Hence, the stratigraphic
superposition of Al-phyllosilicate horizons over Fe/Mg smectites
on Mars, may indicate a widespread pedogenic alteration. These
outcrops have only been locally preserved at the martian surface
and are found in distinct regions scattered over the whole ancient
crust. These locations are of prime interest for future landed mis-
sions targeting ancient regions, which have experienced a signifi-
cantly warmer climate than the present one.
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ABSTRACT

Impact craters cover a large portion of the surface of Mars and could constitute a significant exobiology
research target as their formation provided heat sources for aqueous processes. To date, only rare
examples of hydrothermal alteration in craters have been reported on Mars while many studies have
focused on modeling their effect. Using data from the Mars Reconnaissance Orbiter and Mars Express
probes, we report the presence of hydrated minerals, mainly Fe/Mg phyllosilicates, with vermiculite as
best-fit, that are found in an alluvial fan. This fan is located inside a crater located in NE Hellas region
and dated to the Late Hesperian by crater counts and crosscutting relationships. The stratigraphic
position of the hydrated minerals and presence of small domes interpreted as hydrothermal vents
indicate that the alteration occurred in the lower level of the alluvial fan and was triggered by bottom-
up alteration. These observations are best explained by a combination of snow deposition and
subsequent melting eroding crater rims and forming the fan, with impact warming, which triggered
the alteration at the base of the fan. This example shows that phyllosilicates are able to form late in the
Martian history, especially in local niches of strong exobiological interest. It also suggests that a similar

process was possible in alluvial fans of other large impact craters including those at Gale crater.

© 2012 Elsevier Ltd. All rights reserved.

1. Introduction

Multiple instruments analyzing the surface composition of Mars
have identified several classes of hydrous minerals (i.e., hydrated
silicates, sulfates, opaline silica, hydroxydes) related to past aqu-
eous activity. Among them, phyllosilicates, remotely identified by
the OMEGA (Observatoire pour la Minéralogie, L'Eau, les Glaces et
I'Activité, Bibring et al., 2004, 2005) and CRISM (Compact Recon-
naissance Imaging Spectrometer for Mars, Murchie et al., 2007)
imaging spectrometers, are strong indicator of the interaction
between water and rocks in the early history of the planet
(Poulet et al.,, 2005; Bibring et al., 2005, 2006; Loizeau et al,
2007; Mangold et al., 2007; Mustard et al., 2008, 2009; Bishop
et al., 2008). Depending on the geological context and mineralogi-
cal composition, the phyllosilicate-bearing deposits suggest that
several settings could have occurred: weathering under a warmer
atmosphere (Poulet et al. 2005, 2008; Loizeau et al., 2007, 2010;
Ehlmann et al., 2008; Gaudin et al., 2011), hydrothermal circulation
at depth from geothermal gradient or volcanic activity (Mangold
et al,, 2007, 2010; Mustard et al., 2009; Carter et al., 2010; Skok
et al., 2010, Ehlmann et al., 2011, Weitz et al., 2011; Thollot et al.,
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2012), hydrothermal alteration from impact craters (Marzo et al.,
2010), and accumulation of pre-existing hydrated minerals in
sedimentary deposits (Ehlmann et al, 2008; Dehouck et al,
2010; Ansan et al., 2011). In this paper, we present rare observa-
tions that imply a process of formation involving impact heats.

Impact craters cover a large portion of the surface of Mars.
Impacts can provide heat and geological structures that generate
and focus convective hydrothermal systems (Newsom, 1980;
Newsom et al., 1996; Schwenzer and Kring, 2009). As such craters
could thus constitute a significant exobiology research target.
Several numerical studies have investigated the impact-induced
hydrothermal systems (Newsom et al., 1980, 1996; Abramov and
Kring, 2005; Schwenzer and Kring, 2009), but to date, only rare
and ambiguous examples have been reported as related to the
hydrothermal activity of craters (Marzo et al., 2010).

Previous detections of hydrated minerals in craters ejecta and
central peaks have been reported (Mangold et al., 2007; Mustard
et al., 2008; Carter et al., 2010), but these altered minerals are
often interpreted to be excavated material of the altered crust
rather than the product of impact-related hydrothermalism.
Many craters exhibiting hydrated mineral signatures have been
observed in the Tyrrhena Terra region (Mustard et al., 2008;
Loizeau et al., 2009, 2012), with some of them being candidate for
ancient hydrothermalism, but the strength of the impact could
mix up excavated altered minerals with those formed by
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hydrothermalism, thus complicating interpretations. Toro crater,
a 42 km diameter crater located inside Hesperian plains, exhibits
hydrated minerals in its central peak and crater floor (Marzo
et al,, 2010). The authors plead for hydrothermal origin based on
small patterns such as putative vents, but no other aqueous
landforms such as fluvial valleys are associated to this crater to
strengthen the interpretation of crater-related aqueous processes,
and the hydrated minerals in the peak could still correspond to
altered material excavated from few kilometers beneath the
crater.

The example discussed in this paper is the crater named Majuro
located in North-East Hellas and exhibiting hydrated silicates
inside its floor and peak. This crater presents a unique combination
of mineralogy (hydrated minerals) and morphology (alluvial fans)
providing strong evidence for the presence of past hydrothermal
activity. Of special interest is the Late Hesperian age of this crater,
an epoch postdating most outcrops of hydrated silicates. After a
description of the datasets used (Section 2), we detail the mor-
phology, age, and mineralogy of this crater (Section 3) before
discussing the origin of the aqueous activity (Section 4).

2. Data
2.1. Visible imagery

Geomorphic analyses were supported by two HRSC (High
Resolution Stereo Camera) panchromatic images in both nadir
and stereo mode by the HRSC camera during the N-S trending orbit
2631 (Neukum et al., 2004), acquired January 23, 2006. The spatial
resolution of images is 37.8 mpixel~!, 70.0 m pixel"! and
92.0 m pixel ! at the center of image for the nadir and the two
stereo images, respectively. Two HiRISE images (High Resolution
Imaging Science Experiment, McEwen et al., 2007) and a series of
CTX images (Context camera, Malin et al., 2007) were also used to
determine the detailed morphology of fluvial landforms and impact
features within the study area.

2.2. Near-infrared hyperspectral data

The surface composition of the region of interest was deter-
mined from CRISM (Compact Reconnaissance Imaging Spectro-
meter for Mars) data, which acquires reflectance spectra of the
Martian surface in the visible to near-infrared range (~[0.3-
3.9] nm, Murchie et al., 2009). The surface is sampled spatially
down to 18 m pixel ™! and spectrally binned at ~6.6 nm. Raw
data were calibrated then processed to surface reflectance follow-
ing the method described in Pelkey et al. (2007). To improve noise
levels and reduce instrument artifacts, additional processing steps
were used to detect hydrated minerals and are described in Carter
(2011), Carter et al. (in preparation).

Hydrated minerals are identified based on their diagnostic
absorption features in the [1.3-2.6] pm range (e.g., Poulet et al.,
2005; Bishop et al., 2008). We derive and map spectral criteria,
which assess the band depths of a number of hydrated mineral
classes, namely: zeolites, hydrated sulfates, carbonates, Fe/Mg-
bearing phyllosilicates, Al-bearing phyllosilicates and opaline
silica. In this study, we utilize 3 high-resolution CRISM observa-
tions (18 and 36 m pixel™!) centered on the central uplift,
Western floor and Eastern floor/alluvial fan. Each spectral criter-
ion is thresholded, color coded and overlaid above imagery data.

2.3. Thermal infrared imagery

Nighttime and daytime infrared images of the THermal Emis-
sion Imaging System (THEMIS) onboard Mars Odyssey were used

to provide a view of the surface properties (Christensen et al.,
2003). Thermal images may be indicative of the presence of
indurated rock outcrops or coarse grains (as seen in bright for
high night time temperatures) compared to more dusty, less
indurated particles (as seen in dark for low night time tempera-
tures) (Putzig et al., 2005).

2.4. Altimetry

A digital elevation model (DEM) using 1/128 gridded Mars
Orbiter Laser Altimeter (MOLA) (Smith et al., 1999) data was used
to extract the regional topography. As the HRSC camera acquired
both nadir and stereo mode images, it was possible to generate
Digital Elevation Model (DEM) for each covered area, using
photogrammetric software developed both at the Deutsches
Zentrum fiir Luft- and Raumfahrt (DLR) and at the Technical
University of Berlin (Scholten et al., 2005; Gwinner et al., 2007).
The height was calculated while taking into account the Martian
geoid defined as the topographic reference for Martian heights,
i.e., areoid (Smith et al., 1999).

The quality of the HRSC DEMs strongly depends on the
acquisition geometry of the triplet of images that controls their
spatial resolution, the image quality (compression ratio, aerosols,
etc.), and the surface roughness. These parameters were good for
the studied impact crater in regard to spatial gridding
(150 m pixel ~!). A total of 2645256 homologous points were
detected on the whole area covered by the image triplet, using
3D coordinates that have a relatively good spatial accuracy
(6x=16.9m, cy=36.9 m and ¢z=29.6 m), implying a statistical
height error of 29.3 m for each point. The distribution of homo-
logous points inside the impact crater is quite homogeneous,
allowing the extraction of topographic data on morphologic
features. This method has shown its ability to determine the
topography of fluvial landforms (Ansan et al., 2008).

3. Observations and interpretations
3.1. Geological context

Majuro crater is 45 km in diameter and is located on the
Northeastern Hellas Basin rim (33°S, 84°E). The area in North-East
Hellas region displays a Noachian surface with flat floored impact
craters, light-toned layered deposits, as well as periglacial and
glacial features, e.g., lobate aprons, debris aprons, ice-rich viscous
flow, and glacial tongues (Squyres, 1989; Crown et al., 1992;
Tanaka and Leonard, 1995; Baratoux et al., 2002; Mangold, 2003;
Milliken et al., 2003; Pierce and Crown, 2003; Ansan et al., 2011).
Majuro was formed by a meteor which impacted a terrain
bounding Noachian highlands with hilly and rough texture and
a smooth younger intercrater plain (Fig. 1). The highlands are part
of the hilly region surrounding the Hellas Basin and inherited
from the Hellas impact formation (Tanaka and Leonard, 1995;
Leonard and Tanaka, 2001). The smooth plain is observed in the
continuity of the Hadriarca Patera volcano, to the east (Williams
et al., 2007).

3.2. Crater geological characteristics

Majuro crater seems relatively fresh compared to degraded
craters from Noachian highlands (e.g., Craddock et al., 1997).
Ejecta are observed all around the crater. Ejecta are strongly
heterogeneous in shape and size due to the hills surrounding the
craters, which have channelized ejecta towards North and North-
east directions. Ejecta are well identifiable at high resolution from
a variety of landforms. Lineations with grooves and scours are
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radial to the impact crater (Fig. 1(e) and (f)). They correspond to
fluidized ejecta material and accumulated continuously as ejecta
blanket as observed around many craters on Mars (e.g., Carr et al.,
1977; Mouginis-Mark, 1987; Costard, 1989; Baratoux et al.,
2005). Lineations are locally curved in lobes close to the front of
ejecta as expected for such type of flow (Fig. 1(f)). These land-
forms allowed us to map the approximate front of these ejecta. On

the western side, a younger crater has overprinted ejecta from
Majuro crater.

A fluvial channel locally cuts these ejecta from North to South.
This channel is braided, with local tear-dropped islands, and
displays only two tributaries in the North. These characteristics,
distinct from ancient valley networks with multiple valley heads
(e.g., Ansan et al., 2008), suggest episodic activity with transient

Noachian hills
Noachian basement
Majuro crater floor
Fresh craters floor
Majuro craters ejecta
Fresh craters ejecta
Smooth plain

Alluvial fans

Fluvial Channels

vean i

Lobate ejecta front

Fig. 1. (a) MOLA map of the region NE of Hellas representing Majuro crater and the volcano Hadriarca Patera to the east. (b) HRSC image 2631 from Majuro crater with
HRSC DEM superimposed. (c¢) HRSC image 2631 from Majuro crater. (d) Geological map of the same area. (e) Close-up over fluvial valleys crossing ejecta (CTX image
P17_007714_1453). (f) Close-up over ejecta north of the crater (CTX image P18_008070_1450). C: Channels. L: Lineations from ejecta.
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liquid water. Except these braided channels, no fluvial flow
crosses the ejecta showing that no sustained fluvial erosion
occurred after the ejecta emplacement. Such channels may be
related to the warming triggered by the impact itself as proposed
for other mid-latitude craters with local fluvial valleys (Harrison
et al., 2010; Mangold, 2011, 2012), or to subsurface discharge
related to the volcanic activity that could have formed North of
the ejecta (Kostama et al., 2010), as observed elsewhere in East of
Hellas. Both hypotheses would explain the lack of tributaries as
well as the presence of pristine braided channels.

The interior of Majuro crater appears relatively fresh too with
a 10 km-large central peak. The crater floor is located at an
elevation of —4 km, 1.5 km below the crater rims, indicating that
only limited infilling took place after the crater formation. Fluvial
landforms are observed along inner rims, especially on the
northern side, where wide gullies have cut large alcoves. This
erosion has generated two depositional fans that are embedded
due to the proximity of the two main tributaries. These accumu-
lated deposits form a single 15 km wide, 20 km long alluvial fan.
Comparison with the southern side where no major alluvial fan
exists allows us to estimate the maximum thickness of this fan to
about 300 to 400 m (Fig. 2). The fan extends down to the foot of
the central peak, and surrounds it on the Eastern side of the
crater floor.

This wide alluvial fan displays inverted channels typically
hundreds of meters long and tens of meters wide (Fig. 2(b)).
Inverted channels are due to the accumulation of sand to gravel
sediments in subaerial channels, strong enough to resist against
erosion compared to smaller grain material in interchannel
deposits or to be indurated by chemical cementation (e.g., Pain
and Ollier, 1995). Their presence show that the fan is currently
under erosion and could have been slightly thicker than currently
observed. The fan shape also shows that there was no lake inside
this crater at the time of the fluvial activity, or the deposits would
follow topographic profiles with step(s) as observed for Gilbert
delta elsewhere on Mars (e.g., Cabrol and Grin, 2001; Ori et al,,
2000; Mangold and Ansan, 2006; Dehouck et al., 2010). The
observed alluvial fan is similar to the series of fans observed in
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the Northern Hellas region and two other regions of Mars by
Moore and Howard (2005) and Kraal et al. (2008). These fans were
interpreted as deriving from a climatic optimum at the Late
Noachian — Early Hesperian transition, but a crater-related origin
was also discussed by these authors. Recent results on crater
degradation show that many craters with alluvial fans display
fresh topography and a preserved ejecta blanket (Adeli et al.,
2011; Mangold et al., submitted for publication; Mangold et al.,
2012). The geological characteristics of Majuro are similar to
those of these craters. According to Mangold et al. (2012) this
type of craters formed late, well after the Noachian period, mainly
during the Late Hesperian and beginning of the Early Amazonian.
A more precise age of this crater is determined in the next section.

3.3. Crater age

In contrast to the geological map done at Viking scale (Tanaka
and Leonard, 1995), Majuro crater appears to postdate the
Noachian period because of the presence of ejecta superimposed
over the Hesperian smooth plain to the East. This plain is dated to
the Hesperian period according to this geologic map (Tanaka and
Leonard, 1995).

To better constrain the age of Majuro, crater counting was
performed in two areas: the first one on the smooth plain, immedi-
ately to the East of the ejecta front and using an HRSC image (orbit
2631, North-East part of plain in Fig. 1(c)), the second one on the
ejecta blanket itself, north of the crater and using a CTX image.
The crater retention age of the smooth plain is estimated at
3.59+0.04/—0.05 Gy (Fig. 3), which corresponds to the beginning
of the Late Hesperian epoch in the used dating system (Ivanov, 2001)
(Table 1). This is consistent with ages found at Hadriarca Patera
volcanic activity which stretches into the Late Hesperian (Williams
et al,, 2007). The estimated age for the ejecta (3.41+0.11/—0.39 Gy,
Fig. 3) is also consistent with the end of the Late Hesperian epoch.
Note, however, that this age is less accurate because many craters
<300 m were removed from the ejecta by wind abrasion due to the
weakness of the ejecta to erosion, thus explaining the shift of the
crater distribution from the isochron for these small crater diameters.

Fig. 2. (a) Close-up of HRSC image 2631 of Majuro crater. Topographic profile associated to HRSC DEM showing the crater. The fan maximum thickness is estimated from
300 to 400 m. (b) CTX P18_008070_1450 close-up on the two valley outlets of the northern rim with two intricate alluvial fans. Inverted channels (IC) are observed in

sections of these fans scoured by wind.
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Fig. 3. In red (right), plot of crater counts on HRSC image 2631 (area=5300 km?)
of the plain superimposed by the ejecta and, in blue (left), plot of craters on
Majuro crater ejecta on CTX image P18 (area 430 km?). Molde ages obtained by
isochron fits as explained in Michael and Neukum (2010), using craters larger than
800 m for the smooth plain and larger than 400 m for the ejecta. The shift from the
theoretical isochron for craters smaller than 700 m at HRSC scale is mainly a
matter of image resolution and quality. The shift from the isochron for the
smallest ( <300 m) craters on the ejecta can be explained by the eolian scouring
that has degraded the ejecta surface and removed these small craters. (For
interpretation of the references to color in this figure legend, the reader is reffered
to the web version of this article.).

Table 1

Crater frequencies and their model absolute ages for lower boundaries of Martian
epochs at specific crater diameters in cumulative numbers. For the fits different
size-frequency distribution shapes were used: (a) a minus-two-slope power law
as in Werner and Tanaka (2011), (b) the description by Ivanov (2001), and (c) a
cumulative version of the description by Hartmann (2005). The age is derived
from the chronology model of (b) Ivanov (2001), and (c) derived from Hartmann
(2005). The anchor points are printed in bold. Epochs boundary defined from N(5)
and N(16) not shown here. See Werner and Tanaka (2011) for details.

Epoch boundaries Model ages (Ga) N(1)

b c a b c
Mid-Late Amazonian 0.39 0.23 160 160 160
Early-Mid Amazonian 1.45 0.88 600 600 600
Hesperian-Amazonian  3.46 3.00 2100 2100 2100
Early-Late Hesperian 3.65 3.40 3125 4050 3067
Noachian-Hesperian 3.74 3.57 5000 6481 4097
Mid-Late Noachian 3.86 3.85 25,600 12,667 19,315
Early-Mid Noachian 3.97 3.96 51,200 25334 38,630

In summary, Majuro crater impacted a Noachian highland and
a smooth Late Hesperian plain. The crater formed during the Late
Hesperian, likely from 3.4 to 3.5 Gy ago in Ivanov, (2001) model
corresponding to about 3.0 Gy in Hartmann (2005) model. Hence,
this crater formed after the postulated phase(s) for early Mars
aqueous activity (e.g., Carr, 1996), and during the time of forma-
tion of most craters with alluvial fans and preserved ejecta
(Mangold et al., 2012).

3.4. Crater mineralogy and thermal properties

Along with pyroxene and strong olivine signatures, we identify
two hydrated mineral classes, Fe/Mg-bearing phyllosilicates and
opaline silica (Fig. 4). The most spatially extensive mineral class
corresponds to Fe/Mg-phyllosilicates (mapped in red, Fig. 5). It
exhibits the same absorption features throughout the crater,
centered at 1.41, 1.92 as well as a spectral shoulder centered at
2.31 pm. Comparison with laboratory spectra (Fig. 4(a)) shows
that the best match to our detections is a (Fe,Mg)-vermiculite
phyllosilicate. The Mg-smectite saponite is also possible albeit
less likely match. The Fe-smectite nontronite has a band centered
at 2.285-2.29 um, incompatible with our observations. The pre-
sence of serpentine is unlikely because of the lack of 2.10-
2.12 um signature. These Fe/Mg phyllosilicate signatures cover a
large section of the Northern flank of the central peak, part of the
alluvial fan and small outcrops at the boundary between the floor
and the inner rim walls. The altered surface of the alluvial deposit
visible with CRISM is roughly 11 km? — which is a lower bound
considering the inherent limitations of orbital spectroscopy.

Although the band positions and spectral shoulders are similar
on all three CRISM observations, all detections in the central peak
and outcrops of the inner rim walls appear mixed with olivine,
owing to the strong absorption in the 1.1-1.6 um range. The
olivine signature could correspond to fresh unaltered grains
spatially mixed with phyllosilicates at the sub-pixel scale, or
alternatively correspond to partly altered olivine grains. Olivine is
readily altered into Fe/Mg phyllosilicates in hydrous environ-
ments, including through hydrothermal alteration as proposed in
the Nili Fossae region (Mangold et al., 2007; Mustard et al., 2007,
2009; Ehlmann et al., 2009). Note that olivine not associated to
hydrated minerals is also found throughout the central peak and
in small outcrops close to the rim walls.

In addition to the Fe/Mg phyllosilicate-bearing material, small
outcrops (typically < 0.1 km?) of opaline silica are detected.
Opaline silica typically exhibits a broad absorption band from
2.20 to 2.26 um, a spectral shoulder >2.4pm, a weak band
around 1.4 pm and a strong to very weak band at 1.9 pm
(Milliken et al., 2008). All these spectral features are found within
the crater (Fig. 4(b)), mostly on the central peak top, around its
base and in small outcrops close to the Eastern rim wall. The
2.20-2.26 pum band is slightly sharper than that of pure opaline
material, suggesting a possible mixture with Al-rich phyllosili-
cates such as montmorillonite. This has also been suggested for
similar spectra in the Mawrth Vallis region (Bishop et al., 2008,
Loizeau et al., 2010).

In THEMIS thermal images, there is a strong difference in
brightness (temperature) between the section of the alluvial fans
where phyllosilicates are detected, and the upward unaltered
section (Fig. 6). The spatial resolution of the TES thermal inertia
map is not sufficient to extract values of thermal inertia (Putzig
et al., 2005). Nevertheless, the strong difference in both daytime
and nighttime mosaics suggests a much higher thermal inertia on
the lower section to the Southeast of the fan. Geologically, there is
no reason that alluvial fan would display coarser material in distal
sections. On the contrary, this material should be finer grained
due to longer transportation (e.g., Reading, 1996). Therefore, the
higher alteration of the lower southern section of the fan suggests
that the material is more indurated than the unaltered section of
the fan.

In summary, the vermiculite-class of material on the crater
floor is concentrated on the more indurated section of the alluvial
fan and is distinct from the hydrated minerals identified on the
crater central peaks and rims by the lack of olivine signature. In
the following section, we discuss in more details the settings of
hydrated minerals found within the alluvial fan.
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Fig. 4. Spectral rationale for the detection of Fe/Mg phyllosilicates and opaline silica in crater C. (a). From top to bottom: Ratioed CRISM stacked spectra (black) over the
alluvial fan and central peak, laboratory spectra of (Fe,Mg) vermiculite (blue), (Fe,Mg) serpentine (orange) and (Mg) saponite (green). (b). Ratioed CRISM stacked spectrum
of all pixels with opaline detections (black), laboratory spectra of opaline silica (blue) and the smectite (Al) montmorillonite (green). Laboratory spectra are from the NASA/
Keck RELAB and USGS Speclib06 spectral repositories. (For interpretation of the references to color in this figure legend, the reader is reffered to the web version of this

article.).

Fig. 5. (a) Spectral map using three CRISM cubes on the crater floor and peak plotted over CTX image P18_008070_1450. Red: Fe/Mg phyllosilicates. Blue: Opaline silica.
Green: Olivine. (b) Close-up over the southern part of the alluvial fan. Phyllosilicates are observed where the fan appears brighter and more indurated. (For interpretation
of the references to color in this figure legend, the reader is reffered to the web version of this article.).

3.5. Detailed observations of the alluvial fan

The spectral map indicates that hydrated minerals are observed
especially on the southeastern section of the deposits, where
high resolution imagery shows etching and rougher surface, as

expected from the thermal imagery (Fig. 7(c) and (d)). In this
altered section, inverted channels are still visible in this rougher
material (AIC in Fig. 7) as well as layering (as in Fig. 7(e)) as
expected in alluvial deposits, showing that this area still corre-
sponds to the fan and not to another unit such as the crater floor
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Fig. 6. THEMIS nighttime mosaic close-up (a) versus daytime close-up (b) and CTX image P18_008070_1450 of (c) of the crater floor. The bright area H in the right center
of the crater floor is a warmer area at night, representing rougher more consolidated/cemented/coarse grains material compared to the surrounding area. The darker tone
of H in daytime corresponds to lower temperatures in agreement with this interpretation and the higher albedo of this surface. H is located inside the contour line (white
dotted line) defining the main alluvial fan. Black arrows indicate main fluvial paths for sedimentary accumulation of this fan. The location H corresponds to a strongly

altered material as highlighted in Fig. 4(b).

(Fig. 7). In visible images, this altered section of the fan also
displays differences in brightness, with a lighter tone than the
Northern unaltered section of the alluvial fan.

Small rounded structures (SD in Fig. 7) appearing as small
topographic domes are observed at the contact between unal-
tered and altered sections of the fan. These small circular domes
have diameters from 10 to 300 m and apparent height of a few
meters as estimated from local shadows. Some of these domes cut
unaltered sections of the fan, especially close to the boundary
with the unaltered section of the fan. Similar domes have been
observed in bedrock material in Toro crater (Marzo et al., 2010)
and in sediments of a crater in Arabia Terra (Pondrelli et al.,
2011). In both cases, they have been interpreted as vents or mud
volcanoes due to hydrothermal circulation. Their circular shape
and their presence in the uppermost level of the altered fan
suggest a similar interpretation.

The presence of inverted channels (AIC in Fig. 7) and layers in
the altered terrain confirms that the hydrated minerals are found
in sediments in the continuity of the alluvial fan, but located
stratigraphically at lower levels. This stratigraphy could corre-
spond either (1) to a depositional sequence of two distinct
materials during alluvial fan deposition, (2) a dust mantling in
the northern section where spectral signatures of hydrated
minerals are absent or (3) a distinct alteration of the lower
section, i.e., an alteration front. Imagery data reveals (Fig. 7) that
the boundary between the altered and the non-altered sections
does not correspond to a well-defined level of deposition between
altered sediments at the bottom, and non-altered sediments at
the top, i.e., the alteration front crosses alluvial fan layers. For
example, several inverted channels pass in continuity from a dark
tone and a lack of alteration to a brighter tone, rougher texture
and altered material, contrarily to what would be expected from
channel deposits. As an alternative, the lack of obvious signature
in the non-altered section of the fan could plead for dust cover
there. However, dust is usually brighter whereas the non-altered
section of the fan is darker than the altered one, and is also
affected by erosion as highlighted by the presence of inverted
channels. Only an alteration front can explain such a varying
boundary with such strong differences in lithology, thermal

properties and mineralogy. The bright small domes are additional
key structures to demonstrate this geometry. These domes dis-
play alteration signatures and locally cross-cut non-altered sec-
tions (such as the SD with arrows on Fig. 7(c)). Such landforms are
also inconsistent with any depositional sequence in an alluvial
fan. Moreover, small domes are uniquely observed in the bright
altered section, not in the non-altered darker section, showing
that their formation is directly related to the alteration process.
Lastly these domes are observed inside the fans only, suggesting a
genetic link and excluding processes such as volcanic cones that
would also be visible outside the fan.

At the southern edge of the fan, the light-toned layered
material overlies rough pitted terrain. This is especially visible
in the southernmost section of the altered floor material
(Fig. 7(f)). We interpret this pitted material as the upper part of
the crater floor over which the alluvial material deposited. This
pitted texture resembles impact melt material as observed in
more recent craters, as in Tooting craters for example (Boyce
et al., 2011), suggesting devolatilization occurred from these
rocks, possibly as being impact melt material such as suevites
on Earth (e.g., Engelhardt et al., 1994). This pitted floor does not
display obvious spectral signatures, but the scarcity of the pitted
floor surface uncovered by sand (<1 km?) limits any further
development to discuss this point.

In summary, the hydrated minerals are in light-toned layered
fan deposits containing inverted channels and small rounded
domes observed below an alteration front. The uppermost section
of the fan above the alteration front is unaltered and exhibits a
darker tone with less induration/cementation. The discussion
below will investigate the origin of the alteration in the crater.

4. Discussion
4.1. Hydrated minerals in the central peak
The central peak appears as a relatively homogeneous massive

unit without obvious layering or fluvial landforms. Unlike the
hydrated minerals detected in the alluvial fan, only two MOC
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Fig. 7. (a) CTX image P18_008070_1450 over the alluvial fan. (b) HiRISE image PSP_8070_1465 of the same area. (c) to (f) Close-ups of the same HiRISE image. IC:Inverted

channels. AIC: Altered Inverted Channels. SD: Small Domes.

images and a CTX allow us to observe the geomorphic context of
these outcrops. At this scale, unaltered and altered sections of the
peak do not appear distinct. They have a comparable dark tone,
except possibly outcrops of phyllosilicates on the northern side of
the peak that appears with a slightly lighter tone. Note never-
theless that these phyllosilicates have a different signature than
those from the fan, especially with a strong residual olivine band
at 1 to 1.5 pm, which cannot be due to a mixing with eolian sand
mixing as the steep slope there prevents any sand accumulation.
They likely correspond to partial alteration of an olivine-bearing
material. A few spots of opaline silica have also been identified
but do not show distinct landforms. Opaline silica outcrops have
been detected in relation with impact craters in this region
(Carter, 2011), but, here, no additional observation can confirm

a hydrothermal origin. Thus, hydrated minerals found in the
central peak can be equally formed by hydrothermal processes
or excavation of pre-existing crustal outcrops in absence of
landforms to confirm one or the other process was predominant.

4.2. Alteration related to alluvial fan

We discuss below five types of possible alteration mechanism:
(1) Excavation of previously formed hydrous minerals, remobili-
zation and deposition in alluvial fans, (2) weathering under a
warmer climate, (3a) hydrothermal alteration due to groundwater
or subsurface ice melted by the impact heat, (3b) hydrothermal
alteration due to precipitation from snow melted by the impact
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heat, or (3c) hydrothermal alteration by regular geothermal
gradient due to snowmelt well after the impact formed.

Questions regarding the origin of alteration exist for craters
because excavation (Hypothesis 1) could have provided most of
the altered (and non-altered) material in the central peak, rims
and ejecta. In Majuro crater, we remind that alteration is seen as
forming the lowermost part of an alluvial fan where altered
domes are uniquely present. Erosion during alluvial fans forma-
tion could have transported and deposited these excavated clays
from the crater rims. However, excavation cannot explain two
main characteristics. First, the strong difference between the
lowermost and uppermost section of the fan cannot be explained
by an exotic process of deposition leading to the segregation of
hydrated minerals at bottom only, with inverted channels dis-
playing different textures and albedo in these two sections.
Alluvial deposits indeed contain sand grains and pebbles that
would display an average proportion of altered material every-
where in the fan, and not in distinct levels (e.g., Reading, 1996).
Second, the alteration front crosses alluvial fan layers and dis-
plays small domes that cannot be explained by depositional
patterns. Alteration must have occurred after the impact forma-
tion to explain the segregation of the hydrated minerals in the
alluvial fan lower section.

Alteration could be related to weathering (Hypothesis 2) at the
surface of Mars. The presence of fluvial flows on rims and alluvial
fans suggest an active hydrological cycle possibly leading to
alteration. This hypothesis was suggested for other regions such
as Mawrth Vallis (Loizeau et al., 2007, 2010; Wray et al., 2008)
and small locations in Nili Fossae (Ehlmann et al., 2009; Gaudin
et al,, 2011). However, no Al-phyllosilicates were observed by
comparison with these other regions where these Al-bearing
minerals overlie Fe/Mg phyllosilicates. In addition, alteration is
observed only in the lowermost section of the fan, not in the
uppermost part. If related only to weathering, alteration should
have been at least as intense in the near surface layers as at depth.
The small circular domes (SD in Fig. 7) are also easier to explain
by bottom-up alteration, not by top-down weathering. These
observations refute the hypothesis of alteration by weathering.

Hydrothermal system is the easiest explanation to all observa-
tions, especially the geometry of the fan including the bottom-up
alteration and the small circular domes. The most obvious process
would be an impact-related hydrothermal system (Hypotheses 3a
and 3b). Predicted duration for the heating due to a 45 km impact
can reach several 10,000 s to 100,000 s years (Abramov and Kring,
2005), a period by far long enough to explain the observed
hydrated silicates. According to this type of model, temperatures
that could reach several tens to hundreds degrees Celsius would
allow minerals to alter quickly, i.e., at the scale of years. This
hydrothermal interaction would occur if water is present in the
impacted substratum as water ice or groundwater (Hypothesis 3a),
or by snow provided by climatic precipitation (Hypothesis 3b). The
regional context supports Hypothesis (3a), since Majuro crater is
located at 33°S northeast of Hellas in regions where extensive
surface and subsurface ice deposits are present (Squyres, 1989,
Pierce and Crown, 2003, Milliken et al., 2003) and predicted by
models (Forget et al., 2006). While these present icy deposits may
have been formed subsequently to Majuro crater formation, this
latitude could have been favorable to ice deposition and preserva-
tion during most of Mars history, including the Late Hesperian.
Hence, ice in the substratum is conceivable at the time of forma-
tion of Majuro, and could have been the major source of water.
Alternatively, groundwater from a high geothermal flux or relics
from Noachian warmer periods would lead to same processes at
the surface (Newsom, 2010).

While alteration alone can be explained by melted subsurface
ice, the formation of alluvial fans is difficult to explain by

hydrothermal upwelling on the rim uppermost section. Alluvial
fans are typical of overland flows on rims as a consequence of
rainfall or snowfall and subsequent snow melt (Moore and
Howard, 2005, Kraal et al., 2008; Armitage et al., 2011). Previous
observations suggest that a Late Hesperian climate is able to
explain local runoff in transient episodic climate (e.g., Mangold
et al., 2004, 2008; Quantin et al., 2005; Ansan and Mangold, 2006;
Ansan et al., 2008; Kite et al., 2011; Moore and Howard, 2011;
Grant and Wilson, 2011). Water coming from snowfall (Hypoth-
esis 3b) is therefore a likely source of water. The fact that snow
would have to fall during the lifetime (100,000 s years) during
which the crater was warm may not be a coincidence given the
latitude and the multiple observations of glacial tongues in this
region (e.g., Chuang and Crown, 2005) as well as the frequency of
alluvial fans (Kraal et al., 2008).

Lastly, we can consider an alteration triggered by episodic
snow precipitation and subsequent melting by the heating due to
the regular geothermal gradient well after impact formation
(Hypothesis 3c). A geothermal gradient cannot provide sufficient
warming to explain alteration so close to the surface ( <100 m) in
a cold climate, in the Late Hesperian (e.g., Clifford, 1993). Indeed,
the thermal gradient at that time (circa 3 to 3.5 by) would lead to
a permafrost several hundred meters thick assuming current
temperatures (e.g., Clifford, 1993). Given the thickness of the
fan (Fig. 2), the location where clays are observed suggests
erosion did not remove more than 100 m-200 m. Thus, the fan
could not have been altered by hydrothermal circulation from
regular geothermal gradient only.

It comes out that the easiest scenario to explain observations
is: (1) formation of alluvial fan by snowmelt, (2) infiltration by
water inside the fan, and (3) subsequent hydrothermal circulation
due to the presence of the warm impact melt on the crater floor
(Hypothesis 3b). Fig. 8 displays a conceptual sketch of processes
having generated this alteration. In such scenario, snowmelt
could be generated by the warm impact rims in the period
following the impact. It could also be related to climatically
warmer periods, but this does not explain the intense erosion of
rims compared to the fresh surrounding ejecta. Infiltration of
water is favored inside the alluvial fan, which is porous and
permeable. Circular domes would be generated by the upwelling
of water inside the lower part of the fan. In such scenario, the pre-
existence of ground ice in the substratum is not required
(Hypothesis 3a), but would help to explain further alteration on
the central peak, and trigger more aqueous alteration, possibly
including the opaline silica outcrops observed in the central peak.
The apparent lack of alteration of impact melt is an unsolved
issue. Impact melt could be altered too, as observed for terrestrial
craters (e.g., Newsom, 1980), but the small size of the spot
considered and the limitation of orbital data do not allow us to
conclude here.

The studied crater fits to the same type of craters with alluvial
fans as reported in Kraal et al. (2008). Armitage et al. (2011)
studied alluvial fans geometry in order to determine their forma-
tion duration. They concluded, for the largest fans of Holden
crater, that two scenarios were possible, either (1) rates of
precipitation that are similar to arid terrestrial climates over
timescales of 107 to 108 yr or (2) a shorter duration of semiarid to
temperate climate conditions over a period on the order of 10° yr.
Mangold et al. (2012) favor the second interpretation to explain
the scattering of ages of all craters with alluvial fans inside the
globally cold Late Hesperian period. Most of these craters are
located inside the southern band from —10 to —35° latitude.
Hence, it is possible that the Hesperian climate promoted snow
precipitation in these latitudes especially.

In an alternative process, snow deposition is possible by the
environmental effect of the impact itself, as in the Segura et al.
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Fig. 8. Illustration of the proposed alteration process in the alluvial fan lower section. (a) Snow deposition and subsequent melting ( + hydrothermal springs from deeper
aquifers) provide water infiltration in the crater rims with hydrothermal circulation due to the impact heat, especially at contact with impact melt. (b) Detail of the fan
shows an alteration front crossing fan layers with local domes suggesting of upwellings. The upper section of the fan remains unaltered.

(2002) model of impact into a water ice rich subsurface. While
these mid-latitudes are favorable to sustained presence of subsur-
face ice, the crater diameter of 45 km invokes a moderate size
impactor (~1km diameter) that may not be big enough to
generate this mechanism (Segura et al., 2008). This alternative
process remains therefore possible but speculative.

Alluvial fans inside craters are frequent, but observations of
hydrated minerals in other alluvial fans are sparse (Carter, 2011).
Note, however, that the erosional scours of the distal fan are not
frequent. Usually fans are well preserved and gently eroded by
later eolian activity. Alteration of the lowermost section is thus
difficult to detect from surface observations.

4.3. Terrestrial analogs

Observations at Majuro crater suggest the coeval role of snow
and hydrothermal circulation inside alluvial deposits. One could
argue that alluvial deposits are not the type of material usually
displaying hydrothermal alteration. Volcanic vents, mud pots,
fractures are more usual landforms fur such an activity. To discuss
this question we display an example of terrestrial alluvial depos-
its that are currently submitted to hydrothermal alteration in
Iceland, at the location called Landmannalaugar. Field work has
been done in September 2010 by two of us. A few collected
samples were analyzed using an ASD® spectrometer for a pre-
liminary composition determination. The analyses proposed here
have been made for the comparison with Mars using NIR spectro-
scopy and should not be treated as a detailed compositional
analysis.

Landmannalaugar is historically known to be a place of active
hydrothermal activity due to the presence of intense volcanism
(e.g., Arnorsson et al., 1987). The interest of this analog lies in the
observations inside alluvial deposits (Fig. 9). This analogy is
limited: it is not intended to be a good analog of Majuro crater
in term of rock composition, chemistry and type of hydrothermal

heat source. Indeed, the high sulfur content related to volcanism
and the rhyolitic composition of the bedrock are major differ-
ences. However, the analogy is interesting for the presence of a
light-tone patch in the middle of the alluvial deposits (Fig. 9(c)).
Upwards this patch, the deposits are classical clastic deposits
related to high discharge rates from snowmelt in spring
(Fig. 9(a)). In early September, channels in this area were no
more flooded. Bedrock is predominantly transported rhyolite,
weathered into poorly rounded brownish pebbles. In the patch
of light tone material, native sulfur is present as coating and
cement. There, the most recent channel has incised a 50 cm to
1 m high terrace that displays greyish-yellow material. This out-
crop was still warm and steam escaped locally from small
centimeter-scale vents, an observation typical of hydrothermal
alteration. The terrace shows that this hydrothermally altered
outcrop is much more indurated and cemented than surrounding
areas devoid of hydrothermal alteration. In location, it was
observed that the weathering front is limited to few tens of
centimeters high and material changes progressively into hydro-
thermally altered deposits below this front (Fig. 9(d)). The greyish
hydrothermally altered material contains mainly montmorillonite
on the basis of its near-infrared surface spectra (Fig. 9(e)). Some
opaline silica may exist in yellowish coated surfaces that likely
contained native sulfur too.

A similar induration process is proposed for Majuro lower fan
section in order to explain the strong induration and the light
tone at that location. Again, differences in composition of the
altered rocks are related to differences in primary minerals and
fluids, but the presence of Al-phyllosilicates in Iceland instead of
Fe/Mg phyllosilicates as at Majuro might be only due to the
higher abundance of Al in Icelandic rocks. This analogy highlights
the interplay of surface water and warm temperatures at depth
that likely co-existed at Majuro crater too. It also shows how
recharge by surface water is an efficient way to generate shallow
hydrothermal rocks in impact craters.
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Fig. 9. Images from alluvial deposits at Landmannalaugar, Iceland. (a) Channel without water in summer season looking upstream. Material is dominated by weathered
rhyolite. (b) Same channel 100 m downstream. Yellowish color indicates high sulfur content. The terrace to the right indicates a higher induration of the alluvial deposits.
(c) Same area showing the light-toned patch created by the hydrothermal alteration. (d) Close-up on the scarplet at a location where surface material was altered by
weathering and subsurface material was hydrothermally altered with sulfides and sulfates present. The camera lens cover is 52 mm in diameter. This example shows how
hydrothermal alteration changes physical properties of alluvial deposits. (e) Spectrum from grayish material (G) similar to montmorillonite laboratory spectra (M) with
fine 2.2 pm band. Spectrum from coated surface (C) displays a broad 2.2 um band as observed in opaline silica (OS). Laboratory spectra from USGS-Spectral Library (Clark

et al., 2007).

4.4. Implications for exobiology and in situ observations
at Gale crater

Majuro crater shows that late processes subsequent to the
most intense alteration period in the early Mars are able to
support local aqueous activity with alteration coupled to fluvial
activity. Such local niche may be interesting for exobiological
researches as if organisms were formed earlier, the local warming
due to the crater could have re-activated them (e.g., Newsom,
2010). Craters with alluvial fans and hydrated minerals are
unique locations were multiple aqueous processes could have
occurred and triggered biochemistry. Our example may therefore
be interesting for a better understanding of hydrothermal pro-
cesses during the cold Mars period, as well as for better con-
straining their role during earlier periods of Mars. The larger Gale
crater selected as a landing site for the Mars Science Laboratory
mission may hide some of these processes too and could give
answers to these questions.

The landing site of Mars Science Laboratory is located in the
floor of the 160 km diameter crater Gale. This ellipse contains an
alluvial fan of interest for the mission. This fan appears partly more
indurated as analyzed from THEMIS imagery, especially in its lower
section (Anderson and Bell, 2010). The origin of this induration is
uncertain in absence of further arguments from orbital mineralogy.
Induration could be related to chemical agents from weathering at
the surface, but could also come from the interaction with hydro-
thermal fluids related to the impact crater hydrothermal heat.
If existing, the presence of hydrated minerals in the fan could be
interpreted either by erosion, transport and deposition of minerals
excavated by the impact and present in the rim, or by the in situ
alteration of anhydrous bedrock pebbles by hydrothermal circula-
tion. Identifying the origin of such a potential alteration of Gale
landing ellipse alluvial fan would require to examine the degree of
alteration with depth (top down, or bottom up alteration), as well
as the type of cement that could require relatively high tempera-
ture minerals ( > 50 °C) for hydrothermal circulation.

It has been shown that hydrothermal systems in impact
craters could potentially be capable of supporting microbial life,

as for example the occurrence of fossil microorganisms in a
hydrothermal system of the 89 Ma old Dellen impact structure
in Sweden (Lindgren et al., 2010). Therefore, the observation of
local spots favorable to hydrothermal alteration on Gale floor and
alluvial fans is possible, despite the fact that alluvial fans may
have formed initially at low temperatures close to the water
freezing point. Such observations could be of strong interest for
the potential of Gale crater to have developed life in the past, and
for a detailed analysis of the material inside the landing ellipse.

5. Conclusions

In this study, we display new data on Majuro, a 45 km diameter
crater in the North-East Hellas region. This crater is dated to the
Late Hesperian and displays fluvial landforms including a 20 km
long alluvial fan. Using the CRISM instrument onboard MRO,
hydrated minerals are found in the central peak, floor and rims
of the crater in the form of Fe/Mg phyllosilicates (vermiculite
providing the best fit) and opaline silica, whereas olivine is
detected in unaltered outcrops as well as in association with
hydration signatures in the central peak and rims. A distinct type
of Fe/Mg phyllosilicates devoid of olivine signatures is observed
especially in the lower section of the alluvial fan. This alluvial fan
formed from detrital deposition of channels, but it displays two
very different sections. The upper section to the north is unaltered,
darker and smoother than the southern lower section, which has a
much rougher and more indurated surface as seen in visible and
thermal imagery. Alteration is limited to this lower section.
Alteration is unconformable with the fan stratigraphy and formed
small domes that crosscut the non-altered section of the fan. These
relationships demonstrate that this alteration is limited to the
deepest section of the fan and formed by bottom-up hydrothermal
circulation rather than by weathering.

This example highlights complex aqueous activity in a globally
cold Mars climate as expected from the Late Hesperian age of the
deposit. This example demonstrates that local phyllosilicates can
form late, after the end of the major aqueous alteration period,
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and that hydrothermal systems in craters can trigger alteration
minerals in relation with water present as snow or ground ice.
While a warmer early climate on Mars is still debated, such local
systems show that exobiological niches on Mars can exist under
various types of aqueous activities — at the surface and subsurface
- without requiring globally warmer surface conditions, and
support a detailed analysis of alluvial fans at Gale crater by the
Mars Science Laboratory rover Curiosity.
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Caractérisation des processus d’altération a la surface de Mars primitive par approche
expérimentale et télédétection

L’enregistrement géologique de Mars a préservé des minéraux indicateurs d’une altération par 1’eau
liquide active durant plusieurs centaines de millions d’années aprés la formation de la planéte. La
reconstitution de ces processus anciens est un enjeu majeur de la planétologie, I’évolution de la Terre
primitive étant inaccessible aujourd’hui en raison du renouvellement de la croQte terrestre par la
tectonique des plaques, le volcanisme et 1’érosion. Cette thése apporte plusieurs contributions a la
compréhension des processus d’altération sur Mars primitive a travers des expériences d’altération
sous dioxyde de carbone et I’analyse de données orbitales de spectrométrie visible et proche-
infrarouge. Les résultats conduisent & un modé¢le de formation des sulfates martiens par 1’altération
combinée de silicates et de sulfures de fer, qui se révéle cohérent avec I’extension spatiale et
temporelle limitée des sulfates. De maniére concordante, I’étude des minéraux secondaires de la
dépression d’Ismenius Cavus illustre que ’altération acide a 1’origine des sulfates n’a pas concerné
I’ensemble de la planéte. Une seconde étude orbitale focalisée sur le plateau de Nili Fossae démontre
qu’au moins une partie des argiles martiennes résulte de 1’altération météorique. Cette conclusion est
appuyée par une expérience d’altération de I’olivine en conditions martiennes simulées confirmant que
les minéraux observés dans Nili Fossae et d’autres régions martiennes sont compatibles avec une
altération sous une atmosphere de dioxyde de carbone plus dense qu’aujourd’hui, assurant la stabilité
de I’eau liquide a la surface de la planéte.

Mots-clés : Mars, altération, expérimentation, sulfates, argiles.

Characterization of weathering processes on the surface of early Mars by experimental
approach and remote sensing

The geologic record of Mars has preserved some minerals indicating that aqueous alteration occurred
during several hundreds of million years after the formation of the planet. The reconstruction of these
ancient processes is a major stake of planetary sciences, since the evolution of early Earth is now
inaccessible due to the recycling of the terrestrial crust by plate tectonics, volcanism and erosion. This
thesis brings several contributions to the understanding of alteration processes on early Mars through
alteration experiments under carbon dioxide and through the analysis of visible-and-near-infrared data
acquired from orbit. The results lead to a model involving the combined alteration of silicates and iron
sulfides to explain the formation of the Martian sulfates, which proved consistent with the limited
spatial and temporal extension of sulfates. Consistently, the study of secondary minerals in the
Ismenius Cavus depression illustrates that the acidic alteration from which sulfates derive has not
affected the entire planet. A second orbital study focused on the western plateau of Nili Fossae shows
that at least part of Martian clays has derived from weathering. This conclusion is supported by an
experimental alteration of olivine in simulated Martian conditions confirming that the minerals
observed in Nili Fossae and other regions of Mars are compatible with an alteration under a carbon
dioxide atmosphere denser than today, which would have ensured the stability of liquid water on the
surface of the planet.

Keywords: Mars, alteration, experimentation, sulfates, clays.
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